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A VERTISSEMENT 

Le second Chapitre de cet ouvrage comporte des illustrations en couleur de nuages de 

poussière. L'expérience prouve que pour de tels objets, les images en noir et blanc sont 

nettement moins démonstratives et informatives que leur version en couleur. Le lecteur 

consultant cette thèse sur des microfiches peut donc avoir intérêt à se reporter au document 

original sur papier, s'il s'intéresse particulièrement au images. La thèse originale peut être 

consultée à la Bibliothèque de l'université de Lille 1, et elle peut être mise à la disposition des 

autres universités grâce au prêt interbibliothèque universitaire. 
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INTRODUCTION 

IMPORTANCE DE L' AEROSOL SAHARIEN 

Pour les météorologues, les aérosols sahariens sont des lithométéores, c'est à dire un 

ensemble de partic p les solides en suspension dans l'atmosphère ou soulevées par le vent. 

Ces particules d'origine terrigène (poussières) sont en grande majorité minérales, classées en 

argiles, limons, et sables par ordre de tailles croissantes, de nature organique pour le reste : , 
débris de végétaux, pollens, microorganismes divers. 1 

il 
Ces aérosols ne sont pas confinés à l'aire saharienne dont ils sont originaires, on les 

1 

rencontre parfois très loin de là. La région où leur fréquence est la plus grande est 

probablement l'Afrique subsaharienne et plus particulièrement le Sahel, en saison sèche: ils y 
1 

composent des paysages typiques de brume sèche caractérisés par un trouble atmosphérique 

élevé, atténuant les contrastes, escamotant les détails dans une lumière ocre ou jaunâtre. 

La description dans les grandes lignes des quelques caractéristiques qui suivent, nous 

aideront à mieux apprécier l'ampleur de ce phénomène naturel. 

Les aérosols sahariens se répartissent en couches bien délimitées de un à quelques 1 
1 kilomètres d'épaisseur, que l'on rencontre dans la troposphère entre le sol et 6-7 kilomètres 

d'altitude. Selon l'allure et l'évolution générales de ces structures, on parle de nuages, de ( 

panaches, ou encore de bouffées (en anglais outbreaks , voir par exemple Carlson et Prospero, 

1972). 

Typiquement, un nuage de poussière couvre une surface qu'on évalue en millions de 1 
kilomètres carrés. II évolue au cours d'une période de quelques jours à une semaine, durant 1 

l 
i laquelle il est transporté par les vents sur des distances de l'ordre de quelques milliers de 

kilomètres. c'est ainsi que les nuages de poussière issus du Sahara occidental et central se 

déplacent fréquemment vers l'Ouest, traversant l'Atlantique et atteignant les Petites Antilles à \ 
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plus de 5000 km et la Floride à plus de 7000 kilomètres de leur lieu de génération, au bout 

d'une période d'environ une semaine (Carlson, 1982). 

La masse de poussière constituant un nuage se chiffre en millions de tonnes. La 

production de la région saharienne est estimée à plusieurs centaines de millions de tonnes de 

poussière annuelles (environ 700.106 t/an selon D'Aln-ieida, 1985) qui se redéposent, soit 

dans la région de génération, soit en dehors et parfois très loin de celle-ci. 

I Nous pouvons juger de l'importance pratique des aérosols sahariens à travers leurs 

' retombées dans des domaines multiples et divers : navigation aérienne, télécommunications, 

santé, agronomie, télédétection satellitaire, climatologie, etc .... 

L'une des fonctions de la météorologie est d'assurer la sécurité de la navigation 

aérienne. De ce point de vue, la mesure de la visibilité horizontale au sol sur les sites d'aéroport 

constitue une observation importante qui détermine les conditions de sécurité dans lesquelles 

pourront se faire les opérations de décollage et d'atterrissage. En particulier ces opérations 

sont interdites lorsque la visibilité est inférieure à une certaine distance, fonction de l'aéroport, 

du type d'appareil, et de la compagnie aérienne (le problème peut se poser à partir de 1500 

mètres). L'appareil en vol est alors détourné sur un aéroport de dégagement. 

C'est I'ASECNA (Agence pour la SECurité de la Navigation Aérienne en Afrique et à 

Madagascar), organisme multinational créé en 1959 et regroupant la France et 15 pays 

d'Afrique, qui assure cette fonction de sécurité sur la sphère francophone - c'est à dire sur la 

majeure partie de l'Afrique sahélienne. En règle génerale les aérosols désertiques s'y 

présentent en couches au contact du sol et sont dénommés brumes sèches (notées -) ou 

tempêtes de poussière (notées S ) selon I'importance de la réduction de visibilité. Dans ces 

régions, le paramètre visibilité est d'ailleurs un excellent indicateur de l'intensité des situations 

de brume sèche comme l'a montré Bertrand (1977) , et à cet égard nous l'avons abondamment 

utilisé dans notre étude. 

Les aérosols sahariens sont mobilisés par déflation des sols arides du Sahara et de ses 

abords, puis après avoir été entraînés plus ou moins loin par les vents, ils se redéposent par 
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gravitation ou impaction, ou associés aux eaux de pluie. Les sols soumis à l'érosion ainsi que 

ceux recevant les dépôts subissent certaines modifications ayant des incidences en pédologie, 

et de là en agronomie - au moins pour les régions qui ne sont pas totalement arides. 

En ce qui concerne la deflation des sols sahéliens, Lundholm (1979) y voit une cause 

d'appauvrissement qu'il analyse ainsi: 

- déperdition en substances nutritives du sol (en zone aride les flux d'humidité 

dans le sol sont normaiement ascendants, entraînant la concentration des 

substances nutritives prés de la surface), 

- déperdition de la fraction organique du sol avec comme conséquence une 

altération de ses propriétés quant à l'infiltration et la rétention des eaux de pluie, 

- déperdition en microorganismes jouant un rôle essentiel dans la fixation de l'azote 

nécessaire aux véghtaux supérieurs. 

A propos des dépôts éoliens, le même auteur les décrit au contraire comme une source 

d'enrichissement des sols lorsqu'ils intéressent les continents, et du milieu marin lorsqu'ils 

intéressent les océans, contribuant à l'amélioration de la productivité des écosystèmes 

terrestres et marins par: 

- l'apport d'éléments nutritifs, augmentant la production végétale en zone 

continentale non désertique, et la production de phytoplancton marin, 

- la modification de la structure des sols (amendement, formation de loess). 

La télédétection satellitaire est devenue aujourd'hui un vaste champ d'étude aux , 
retombées nombreuses et variées (se reporter par exemple à Becker et al., 1988). Même en se ' 

limitant aux informations relatives à la surface, on peut énumérer parmi les domaines 
I 

d'application: la climatologie, l'évaluation du gisement solaire, l'hydrologie, l'agronomie et la 

surveillance des cultures et des forêts, l'écologie, la géologie et la prospection minière; et parmi 

les paramètres auxquels on peut accéder avec une plus ou moins grande précision: les flux de 

rayonnement à la surface, la réflectivité, l'albédo, les températures de surface des océans et de 

brillance des surfaces continentales, l'humidité et l'inertie thermique de la couche superficielle 

du sol, les termes du bilan hydrique, l'indice de végétation, la production de biomasse, la 

couleur de l'océan, etc.. .. 
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Pour accéder à ce type d'information on utilise les mesures radiométriques satellitaires 

(luminances) dans des canaux situés dans les domaines de relative transparence de 

I'atmosphère: domaine visible, fenêtres de l'infrarouge proche et moyen (en particulier dans la 

fenêtre a 10 pm), et microondes. L'extraction de I'information de surface se fait par application 
1 ' 

de modèles d'évaluation ou d'algorithmes appropriés. L'une des étapes de ce traitement est la 

correction des effets atmosphériques: diffusion, absorption, et émission. Si la teneur de 

l'atmosphère en aérosol est notable, la correction de I'effet corresponda~ doit Qtre prise en 
1 

compte ce qui n'est théoriquement realisable, à travers l'équation du transfert radiatif, que si l'on 

dispose de l'information sur la distribution et les propriétés optiques de l'aérosol. Pour résoudre 

ce problème de façon satisfaisante, une pratique usuelle consiste à utiliser des déterminations 

sol de l'épaisseur optique d'aérosol (à partir de mesures photométriques). Une approche 
- -. 

_I__ 

pratique entiérement satellitaire est décrite par Griggs (1985) qui corrige la température de 

surface de l'océan mesurée à l'aide du radiomètre AVHRR dans I'infrarouge thermique de I'effet 
' des aérosols, en déterminant leur épaisseur optique dans le canal 1 (0,58 -0,68 pm) de ce 

même radiomètre. La précision est de 1" C après correction (l'erreur pouvait atteindre 7 OC avant 

correction). Cependant ce type de traitement n'est actuellement envisageable qu'au-dessus 

des océans. De ce fait pour l'Afrique de l'Ouest, ou les aérosols sahariens sont présents en 

quantités importantes, se pose un sérieux problème pour la télédétection. A l'inverse 

évidemment, l'influence de ces aérosols sur les données satellitaires fournit un moyen pour 

leur étude. C'est le principe de l'étude présente, parmi d'autres. 

I Enfin, un domaine ou l'incidence des aérosols sahariens pourrait être cruciale est celui 

de la climatologie. L'influence climatique de l'aérosol saharien est susceptible de s'exercer par 

I'intermédiaire des mécanismes suivants; 

- impact radiatif en air non nuageux, 

- influence sur la formation nuageuse (par I'intermédiaire des noyaux de 

condensation et glaçogènes), 

- influence sur l'albédo nuageux (résultant de I'effet précédent sur la granulométrie 

des gouttelettes nuageuses). 
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Si nous nous limitons aux régions saharienne et subsaharienne en saison sèche, les 

seuls nuages à prendre en compte évoluent dans la haute troposphère (cirrus), ils ne sont donc 

pas en contact avec les aérosols sahariens et seul l'effet radiatif en ciel clair est à prendre en 

compte. Sur la base de cet effet, et plus particulièrement de la réduction du rayonnement global 

(au sol) qui peut être très importante, divers mécanismes ont été décrits par lesquels l'aérosol 

saharien serait l'un des éléments conditionnant I'importance des pluies sur la région. Ces 

préoccupations sont évidemment en rapport avec la sécheresse persistante qui a affecté le 

Sahel depuis la fin des années 60. 

Ainsi, Coakley et Cess (1985) présentent un schéma dans lequel l'aérosol (envisagé à 

l'échelle globale) réduit le rayonnement solaire absorbé par la surface du sol qui est alors plus 

froide1 , d'où une réduction voire une supression de la convection associée aux flux de chaleur 

sensible et latente dans l'atmosphère, ce qui aboutit à une réduction des précipitations. Ce 

schéma est testé par I'introduction des modèles maritime et continental rural d'aérosol (Shettle 

et Fenn 1979) dans un modèle de circulation générale: le NCAR Community Climate Model, 

pour un mois de Juillet permanent. Ce forçage par les aérosols se traduit par un effet sensible ' 
sur le bilan hydrique dans certaines régions au premier rang desquelles le Sahel. Le modèle 

indique que I'introduction des aérosols réduit le bilan hydrique (précipitation - évaporation) de 

0,7 mmljour à O. Une évolution climatique qui se traduirait par de tels chiffres correspond à la 

définition même de la désertification (passage d'un bilan hydrique positif à un bilan hydrique nul 

ou négatif). 

II faut cependant souligner I'introduction d'un certain nombre d'hypothèses 

simplificatrices pouvant affecter les résultats de façon appréciabls: 

- le modèle maintient constante la température de surface des océans , 

- le taux d'évaporation des surfaces continentales est uniformément égal au quart 

du taux océanique pour les mêmes conditions atmosphériques (température, 

humidité, vent), y compris pour les surfaces arides, 

l .  II faut noter que nous avons fait appel à ce même mécanisme pour expliquer l'importance de 
l'effet des aérosols sahariens sur le rayonnement infrarouge renvoyé vers l'espace de jour (voir 
P2). 



INTRODUCTION : 6 

- les quantités d'aérosol introduites représentent simplement le fond continu 

(épaisseur optique de 0,23 ym à 0,55 ym entre 30°N et 30's) ce qui est très 

inférieur aux moyennes sahéliennes (d'un facteur 3 selon les mesures 

photométriques réalisées par Ben Mohamed et Frangi (1985) à Niamey entre 

Novembre 1982 et Décembre 1983), 

- l'utilisation des caractéristiques optiques des aérosols désertiques serait 

souhaitable dans les régions où ils sont largement prépondérants comme c'est le 

cas de la moitié nord de l'Afrique. 

Ces éléments incitent donc à une utilisation prudente des chiffres issus du modèle. 

Néanmoins la tendance décrite lors du forçage par les aérosols est vraisemblable, ainsi d'ailleurs 

que son ampleur particulière au Sahel, là ou précisément la pluviométrie est extrêmement 

variable (voir par exemple Nicholson, 1982) ce qui est bien le signe d'une grande sensibilité aux 

conditions météorologiques et physiques. 

Dans une telle hypothèse, une augmentation de la quantité d'aérosols sahariens 

accentuerait le dessèchement de la zone sahélienne. Mais on peut alors s'attendre à un 

accroissement dans cette région des surfaces soumises à l'érosion éolienne et des quantités 

de poussière disponibles à la déflation. La boucle ainsi réalisée est schématisée par la Figure 1, 

elle constitue un mécanisme de rétroaction (feedback) positif assez analogue au mécanisme 

décrit par Charney (1975 ). 

II faut cependant préciser que ce maillon de fermeture de la boucle constitue encore 

une hypothèse qui pour apparaître plausible n'en est pas moins controversée. Sur cette 

question, suivons d'abord Prospero et Nees (1977 ). A partir du triplement de la quantité de 

dépôts minéraux insolubles atmosphériques collectés dans l'île de la Barbade (Petites Antilles), 

entre les années 1966 et 1967 antérieures à la sécheresse au Sahel et les années de grande 

sécheresse 1973 et 1974, on considère comme probable l'accroissement de production de la 

source saharienne en rapport avec la sécheresse. Citons ensuite Jaenicke (1979 ) qui sur la 

base de ses propres mesures photométriques effectuées en 1973-1974 aux îles du Cap-Vert 

(à 500 km à l'Ouest de Dakar) et de mesures similaires réalisées par Volz en 1963-1 966 sur le 
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même site n'observe pas d'évolution significative et en tire une conclusion inverse. Cet auteur 

interpréte les observations de Prospero et Nees comme résultant plutôt d'une modification du 

régime des vents transportant l'aérosol. 

II apparaît donc que les résultats de ce type de mesures doivent être interprétés avec 

beaucoup de précautions : 

- à cause des variations possibles de la dynamique atmosphérique et des modalités 

du transport de l'aérosol saharien, 

- parce qu'il s'agit là de mesures ponctuelles qui ne peuvent nous fournir qu'un 

échantillonnage imprécis des masses transportées vers l'Ouest, 

- parce qu'on ne dispose d'aucune information sur les masses transportées dans 

les autres directions (or selon D'Almeida (1985), c'est vers le Sud que les masses 

transportées sont les plus importantes). 

La discussion précédente montre bien le caractère hypothétique du mécanisme 

représenté par la Figure 1 - illustré par des points d'interrogation. Ce qui apparaît nettement en 

revanche, c'est que la réponse à ces interrogations passe d'abord par une amélioration de la 

connaissance des aérosols sahariens, du point de vue de leurs propriétés optiques, de leur 

distribution verticale, et surtout de leur dynamique et de leur répartition géographique et 

temporelle. Nous nous sommes d'abord attachés dans ce mémoire à nous doter des outils 

propres à progresser dans cette voie. 

Le premier Chapitre traite de l'importance de l'aérosol saharien par rapport aux autres 1 
systèmes puis décrit l'état des connaissances actuelles du cycle de cet aérosol. II en décrit aussi 

les propriétés optiques et leurs conséquences radiatives, en particulier afin de bien 

appréhender les mécanismes aboutissant à la détection satellitaire qui est à la base de toute 

l'étude. 
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p r o d u c t i o n  

d ' a é r o s o l s  d é s e r t i q u e s  

p r o t e c t i o n  d e s  s o l s  rayonnement a p p o r t é  

de  l a  d é f l a t i o n  à l a  s u r f a c e  1 

/ b i l a n  hydr ique  \ ? /  

Fiaure 1 : Schéma d'une retroaction positive possible entre la production d'aérosol 
désertique et le processus de désertification. 
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Le second Chapitre présente la détection de l'aérosol au-dessus de l'Afrique et ses 

applications en termes de visualisation des nuages de poussière, illustrée à l'aide de quelques 

planches en couleur. 

Le troisième Chapitre aborde la question de l'exploitation quantitative des données 

satellitaires. La possibilité d'extraire l'épaisseur optique d'aérosol est établie au moyen de la 

comparaison des données satellitaires avec des mesures sol. Cette extraction passe par la 

modélisation de la réponse satellitaire a l'aérosol, étude qui est abordée a I'aide d'un modèle 

mésométéorologique. 





CHAPITRE 1 

LES AEROSOLS ATMOSPHERIQUES 

A - DESCRIPTION GENERALE 

1. Classification des aérosols 

Les aérosols atmosphériques sont de petites particules de matière solide ou liquide en 

suspension dans l'atmosphère, à i'exclusion des gouttelettes d'eau et des cristaux de glace 

des nuages et brouillards (d'après le rapport WCP-12, 1980). 

Selon Hidy et Brock (1970), on estime la production journalière globale d'aérosol à 

environ 10 millions de tonnes. Selon Pueschel (1986), elle est comprise entre 2,6 et 6,6 

millions de tonnes. Ces valeurs suffisent à illustrer l'incertitude considérable affectant ces 

estimations. 

a. Systèmes et modèles d'aérosols 

La première caractéristique des aérosols atmosphériques est certainement la grande 

variabilité de compositions, formes, et dimensions des particules dont ils sont constitués; ainsi 

que des propriétés physiques et chimiques qui en résultent. Ce trait est associé à une extrême 

diversité d'origine dont on peut se faire une bonne idée en se reportant à la première colonne 

du Tableau 1. II s'agit d'une tentative de définition des différentes variétes d'aérosol coexistant 

dans l'atmosphère, identifiées à partir de leurs mécanismes de production. 

Ainsi, il faut considérer les aérosols atmosphériques comme un ensemble complexe 

(justifiant l'usage du pluriel) de systèmes d'aérosols. 

A chaque système correspondent des mécanismes déterminés de production, de 

transformation, et d'élimination des particules. II en résulte naturellement une certaine 

homogénéité des caractéristiques de l'aérosol correspondant : composition, formes, et spectre 

de dimensions des particules, propriétés physiques et chimiques; ainsi que certains caractères 

permanents de sa distribution spatio-temporelle. 
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LES DIVERSES VARIETES D'AEROSOL 

Tableau 1 : Localisation: troposphére (T), stratosphére (S); origlne: naturelle (N), 
anthropique (A); catbgorie: definie dans le texte; production journalibre globale en mllliers 
de tonnes (selon Hldy et Brock). 

. 
Variéte d'aérosol/source 

Poussière mobilisée par voie éolienne 

Aé os01 marin 

Aérosol d'origine météoritique 

Poussière volcanique 

Gaz volcanique 

Feux de brousse et incendies de forêt 

Combustions et activités industrielles 

Dérivés de l'activité végétale 

Dérivés naturels du cycle du soufre 

Sulfates anthropiques 

Dérivés naturels des oxydes d'azote 

Nitrates anthropiques 

Dérivés naturels du cycle de l'ammoniac 

Sels d'ammonium anthropiques 

Localisation 

T 

T 

s 

S I  T 

S I  T 

T 

T 

T 

T 

T 

T 

T 

T 

T 

Origine 

N, A 

N 

N 

N 

N 

A, N 

A 

N I  A 

N 

A 

N 

A 

N 

A 

Catégorie 

PM 

AM 

PM 

CV 

AS 

P C 

Pc 

AC 

AC 

AC 

AC 

AC 

AC 

AC 
I 

Production 

1000 

3000 

0, 55 

1 O 

1 

400 

3 0 0 

3000 

1000 

3 0 0 

1000 

6 O 

700 

3 
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A chaque système sont associés des sources et des puits. L'aérosol y décrit une 

évolution caractéristique dénommée (peut-être un peu abusivement) cycle, comprenant des 

phases de génération, transport, et dépôt. 

L'étude de chaque système recouvre; 

a. la définition des sources, qui peuvent être ou non localisées géographiquement, 

situées à la surface du globe ou dans I'atmosphère (voire extraterrestres), plus ou moins 

continues, périodiques, ou sporadiques; 
1 

p. la description du transport, en particulier par l'étude des trajectoires des masses d'air 

contenant l'aérosol, la dispersion de cet aérosol en relation avec l'évolution de ces masses d'air, 

et l'évaluation de la durée de résidence des particules dans I'atmosphère; 

y. la définition des puits associés à l'élimination des particules par sédimentation et 1 
i 

lessivage; 

6. enfin, la description des processus physiques et chimiques; 

- aboutissant à la génération des particules, ainsi qu'à leur mobilisation dans 

I'atmosphère dans le cas de sources localisées à la surface du globe; 

- modifiant les particules durant leur séjour dans I'atmosphère, et aboutissant 

finalement à leur élimination. 

II est clair qu'une telle étude appliquée à l'ensemble des variétés d'aérosol définies au 

Tableau 1 représente une tâche formidable. On sera donc amené à faire des choix, d'une part 

en observant l'importance inégale des productions des divers systèmes (colonne 5 du Tableau 

l ) ,  d'autre part évidemment en fonction des objectifs particuliers recherchés. De plus, le 

traitement général du problème pourra être simplifié grâce à une approche réductrice consistant 

a regrouper ces nombreuses variétés d'aérosols en un nombre restreint de catégories de base. 

Une telle démarche est décrite dans le rapport WCP-12 qui définit les six catégories suivantes 

que nous désignerons dans la suite par l'abréviation associée à leur appellation simplifiée; 

- les poussières minérales (PM) [particules d'origine terrigène à gros grain, 

produites mécaniquement]; I 

1 - les aérosols marins (AM) [particules d'origine marine à gros grain (essentiellement i 
1 

chlorure de sodium et eau), produites mécaniquement]; I 

- les suies ou résidus carbonés de combustion, que nous appellerons produits de 

combustions (PC) [particules à grain fin issues en grande partie des activités 

humaines; industrie, chauffage, transports, mais aussi incendies de forêt, feux de l 
brousse, etc...]; 
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- les aérosols optiquement non absorbants et hydrosolubles générés 

essentiellement par conversion gaz-particule, nous les appellerons aérosols 

chimiques (AC) [catégorie composite, regroupant de nombreuses espéces 

chimiques d'origines naturelle et anthropique, caractérisée par des dimensions de 

particules comprises entre 0,01 et 1 pm]; 

- les cendres volcaniques (CV); 

- les aérosols stratosphériques (AS) [composés à 75% d'acide sulfuriqu'e, 

constituant i'aérosol stratosphérique en-dehors des périodes consécutives à 

d'importantec éruptions volcaniques]. 

La colonne 4 du Tableau 1 tente de regrouper les diverses variétés répertoriées en 

premiére colonne en fonction de ces six catégories. 

Enfin, l'aérosol tel qu'on peut I'obsewer in situ peut être classé selon le climat et 

l'environnement en quelques types ou modèles constitués par la juxtaposition de catégories 

diffbrentes. Cette approche est illustrée par le Tableau 2 qui propose de définir les principaux 

modèles d'aérosol atmosphérique en fonction de leur composition en termes des six 

catégories précédemment décrites. 

b. Les aérosols désertiques 

La composante que nous avons désignée sous le terme de poussières minérales (PM), 

encore qualifiée d'aérosol terrigène2 , regroupe l'ensemble des aérosols minéraux à l'exclusion 

des cendres volcaniques et des aérosols d'origine météoritiques. Outre certains modéles 

particuliers que l'on peut qualifier de désertiques (voir l'annexe sur les modèles d'aérosols du 

rapport WCP-55, 1983), les poussières minérales entrent dans la composition des modèles 

continental et urbain-industriel , c'est à dire qu'on les rencontre en des régions éloignées de 

tout désert. Cependant, si l'on considère que la couverture végétale et l'humidité des sols 
I 

constituent des obstacles quasi absolus à la mobilisation de poussières minérales dans 

i'atmosphére, il apparait que le taux de production de celles-ci sera trés faible, voire négligeable, 
t 
i 

partout ailleurs que dans les régions arides et semi-arides (quelques exceptions; les plages de 

sable et les dunes côtiéres, les sécheresses occasionnelles en régions d'élevage ou de 

cultures, certaines activités industrielles, la circulation, etc...). Ainsi, Hidy et Brock évaluent à 

i I o 6  tonnes la production journaiiere moyenne de poussières, tandis qu'ils estiment la 

. En anglais, diverses désignations sensiblement équivalentes sont utilisées; relevons dust 
raised by wind, mineral dust, dust-like aerosol, soil-derived aerosol. 



COMPOSITION DES PRINCIPAUX MODELES D'AEROSOL 
EN TERMES DE COMPOSANTES DE BASE ( %  VOL.) 

Tableau 2 ; D'aprbs le rapport WCP-55, 1983. Code des abréviations utilisdes pour les 
diffdrentes composantes de base: poussieres minérales, PM; a6rosol marin, AM; produits 
de combustion, PC; aBrosols chimiques, AC; cendres volcaniques, CV; aBrosol 
stratosphdrique, AS. 

'. Aprbs les fortes Bruptions volcaniques. 

AS 

100  

Modèle 

Continental 

Urbain-industriel 

Maritime 

Stratosphérique 

Stratosphérique perturbé* 

PM 

70 

1 7  

AM 

9 5 

PC 

1 

22 

AC 

2 9 

61 

CV 

1 0 0  
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composante anthropique conséquence des activités agricoles A I o 3  tonnes par jour (soit 

0,1%). 

Nous sommes donc enclins à considérer, comme l'ont fait certains auteurs (voir par 

exemple Rahn et al., 19791, que ces particules minérales omniprésentes dans l'atmosphère 

sont issues pour l'essentiel des régions désertiques et semi-désertiques, y compris celles 

qu'on rencontre en des lieux très éloignés de tout désert. 

Quelques considérations élémentaires permettent par ailleurs d'étayer cette 

interprétation. La composants minérale, rencontrée entre autres dans le modèle continental, 

est caractérisée par des particules de rayon moyen 0,5 pm dont la vitesse de sédimentation est 

de l'ordre du mètre par jour. Nous verrons que les poussières désertiques sont couramment 

soulevées à des altitudes de 5 km et plus, ce qui donne donc pour des particules de 0,5 pm 

d'énormes temps de résidence dans l'atmosphère si on ne considére que le processus de 

sédimentation. Ces particules pourront en conséquence parcourir des distances considérables 

pour peu que leur transport adopte des trajets à l'abri du lessivage. 

Nous considérerons donc qu'en ce qui concerne l'évaluation globale du taux de 

production et de la masse résidant dans I'atmosphère, il n'y a pas lieu de distinguer poussières 

minérales et aérosols désertiques. 

La Figure 2 indique la répartition des principaux déserts la surface du globe. Le plus 

étendu de tous est le Sahara, on observe qu'il se prolonge vers le Nord-Est par les régions 

désertiques du Proche et du Moyen-Orient, puis d'Asie Centrale. Les autres déserts sont ceux 

d'Australie et du Kalahari (Afrique du Sud), auxquels on peut ajouter des régions désertiques 

de moindre importance en Amérique du Nord (Etats-Unis et Mexique) et du Sud (Chili et 

Argentine). 

Comme le souligne Junge (1979), on ne sait que peu de choses sur les sources extra- 

sahariennes, pour lesquelles on ne dispose que de rares observations et études ponctuelles 
\ (citons à titre d'exemples quelques études de cas de nuages de poussière issus des déserts 

d'Asie Centrale; Rahn et al. 1977, Shaw 1980, Takayama et Takashima 1986). Cet état de fait 

contribue à une grande imprécision de l'évaluation de la production mondiale et du contenu 

atmosphérique global en aérosols désertiques. Le Tableau 3 illustre cette imprecision en 

présentant quelques estimations des quantités précédentes, ainsi que la fraction pondérale de 

l'aérosol total qu'elles représentent. Retenons-en que la production d'aérosols désertiques est 

évaluée entre 10°h et 25% de la production totale d'aérosols. Notons aussi la difference 



considérable entre les deux résultats dus à d'Almeida (1986). La production estimée est 

multipliée par 8 selon que I'on considère les seules fractions moyenne et fine de l'aérosol 

(rayon r < 5 pm) caractérisées par un temps de résidence élevé dans l'atmosphère et aptes à 

parcourir de grandes distances, ou que l'on inclut les grosses particules qui représentent une 

pari énorme (près de 90%) de la masse totale mais se redéposent rapidement à proximité plus 

ou moins immédiate des zones de mobilisation. 

c. Aérosols et activités humaines 

En conclusion de cette présentation générale des aéros )ls, nous nous pencherons 

sur la distinction faite entre aérosols d'origines naturelle et anthropique (voir la colonne 3 du 

Tableau 1). L'utilité du concept d'aérosol anthropique est évidente, en particulier dans les 

domaines de la su~eillance de l'environnement et de la lutte contre la pollution. C'est ainsi que 

l'OMM a mis sur pied le programme international BAPMoN (Background Air Pollution Monitoring 

Network) pour la su~eillance des tendances globales à long terme des concentrations en 

divers polluants et de leur impact climatologique. Ce programme comporte en particulier la 

surveillance du trouble atmosphérique au moyen de mesures photométriques et 

I'échantillonnage de la concentration atmosphérique en aérosol par prélèvements de dépôt sec 

(données provenant respectivement d'environ 100 et 50 stations BAPMoN en 1983, d'après 

Pueschel 1986). 

En revanche, la distinction entre les contributions naturelle et humaine à la production 

d'aérosol atmosphérique peut être tout à fait problématique à établir expérimentalement. En 

effet, une proportion importante des aérosols issus de l'activité humaine présente des 

caractéristiques identiques aux aérosols naturels. Selon Pueschel 10% a 30% des aérosols 

d'origine anthropique sont identifiables à partir de leur composition chimique (en particulier 

ceux qui contiennent des métaux lourds; plomb, cuivre, nickel, etc...). En revanche les 

aérosols constitués de sulfates, d'acide sulfurique, de nitrates, ainsi que les produits de 

combustion (fumées et cendres) peuvent être indifféremment d'origine naturelle ou humaine. 

De la même façon, il ne sera certainement pas aisé à propos des poussi&res issues des 

régions sèches, d'établir une différence entre les fractions attribuables aux seuls mécanismes 

naturels d'une part, et résultant des activités domestiques, agricoles, et pastorales d'autre pari. 

Si I'on pousse encore un peu la réflexion sur ce thème, on peut parfaitement concevoir 

que les récentes sécheresses sahéliennes procèdent dans une large mesure des activités de 

I'homme; c'est une hypothèse qui a largement été évoquée. Alors, les fortes augmentations de 



PRODUCTION ET MASSE ATMOSPHERIQUE GLOBALES EN AEROSOLS 
DESERTIQUES ET PROPORTION ( % )  DE L'AEROSOL TOTAL 

Tableau Q : les rdsultats sont Issus des rdfdrences (originales ou de compilation) 
suivantes; [Il, Hidy et Brock 1970; [2], rapport du SMIC 1971; (31, rapport WCP-12 1980; 
141, Junge 1979; (51, Peterson et Junge 1971; [6], Twomey 1977; (71, Dittberner 1978; [8], 
d'Almeida 1986. 
a. Valeurs ddduites des productions sur la base d'une estimation du temps de rdsidence 
dans I'atmosph~re (hypothbse stationnaire). 
b. Valeurs ddrivdes des Btudes de composition des adrosols; il est alors possible d'dvaluer 
la fraction mindrale et le contenu atmosphdrique correspondant (production ddduite d'une 
estimation du temps de rdsidence). 
c. Valeurs obtenues par extension A l'ensemble des surfaces ddsertlques du globe de la 
production par km2 de Sahara. La premibre valeur concerne la fraction transportde A grande 
distance (rayon < 5pm) et la seconde la masse totale. 

b 

Auteurs et références 

Hidy et Brock; [l] 

Hidy et Brock; [l] 

SMIC; [211 131 I 141 

Peterson et Junge; [31, [ 51  

Twomey; [31, i61 

Dittberner; [31, [71 

Junge; [41 

d'Almeida; [8] 

Masse atmosphér. 

106 t 

16 a 

b 
3,2-12 

Production 

% total 

2 4 
a 

6 
10 t/j 

1 

0,3-1,4 

b 
0,4-2,2 

C 
O, 65/5,2 

% total 

9 

21 

10-19 

16 

11-23 

14-16 



la production de poussibre qui semblent bien accompagner cette situation de sécheresse 

pourraient en principe être considérées comme d'origine anthropique. 

La fraction d'origine anthropique de la production totale d'aérosol a été évaluée à 6% 

par Hidy et Brock, alors que Pueschel l'estime entre 16% et 19%. Tout comme les valeurs de 

production mondiale d'aérosols que nous avons présentées jusqu'ici, les chiffres de la 

proportion d'aérosol d'origine anthropique apparaissent comme des estimations extramement 

imprécises. Mais dans ce dernier cas, l'incertitude est peut-être encore plus grande, cnmme le 

suggbrent les considérations précédentes. 

Nous en retiendrons pour la suite, la présomption qu'il y ait à devoir considérer les 

aérosols sahariens comme d'origine mixte plutôt que naturelle comme on le laisse 

habituellement entendre. 

2. L'aérosol saharien 

L'aérosol saharien constitue un système dont le cycle est determiné par un ensemble 

de mécanismes en rapport avec i'environnement et le climat du Sahara et de ses bordures. II est 

caractéris6 par des régions source qui semblent bien délimitées géographiquement, et par un 

transport à grande échelle qui peut se prolonger largement au-dela de l'aire saharienne 

d'origine. C'est ce système que nous allons décrire maintenant. 

a. Génération et sources 

Les mécanismes associés à la génération de petites particules et à leur mise en 

suspension dans l'atmosphère sont propres pour l'essentiel aux zones arides et semi-arides. 

En premier lieu, le stock de petites particules disponibles dans le sol en zone désertique peut 

provenir de sédiments et dépôts alluviaux, issus de régions montagneuses voisines plus 

humides, ou accumulés à l'occasion de périodes humides. On trouve ce type de matériau dans 

les dépressions, bassins sédimentaires, et anciennes vallées. De même, les bordures 

sahariennes sont particulièrement riches en petites particules; argiles, limons, et résidus 

d'origine végétale. 

1 Cependant, c'est l'action spécifique du vent sur les sols de ces régions qui permet le 

réapprovisionnement continu en petites particules, dans le même temps ou il contribue à les 

mettre en suspension dans l'atmosphère, ce qui constitue le processus de déflation. 
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Lorsqu'il est assez fort, le vent en surface transfère de la quantité de mouvement aux 

particules fines (poussières) et plus grosses (grains de sable) d'un sol à la cohésion réduite par 

la sécheresse et dépourvu de la protection qu'offre une couverture végétale. Les grains de 

sable projetés retombent rapidement sous l'effet de leur poids et rebondissent en se déplaçant 

ainsi dans une couche ne dépassant généralement guhre un métre d'épaisseur (chasse-sable). 

successifs contribuent à projeter sable et poussiére, mais aussi à briser les particules plus 

Ce type de déplacement constitue le processus de saltation (Bagnold 1941) dont les impact{ 

grosses et les agrégats. Cette fragmentation en éléments fins coiistitue la corrasion qui 

contribue à aggraver l'érosion. 

Les poussiéres sont injectées dans l'atmosphère et s'y maintiennent aisément car leur \ 
I 

vitesse de sédimentation est faible devant la fluctuation quadratique verticale moyenne 
! 

turbulente de la vitesse du vent. Elles pourront donner naissance à une tempête de poussiére i 
i 

dont l'épaisseur va dépasser de beaucoup celle de la chasse-sable grâce à des mécanismes 

que nous décrirons un peu plus loin. 

Ajoutons que l'érosion des sols, conséquence de cette action éolienne, va aboutir à la 

création de formes typiques des régions désertiques; les dunes, qui constituent en retour un 

milieu idéal pour la saltation, c'est à dire pour l'amplification du processus d'érosion et la 

génération de poussiéres. 

Selon s il et te (1979), les particules que nous avons dénommées grains de sable ou 
L .. 

poussiéres selon leur taille, correspondent aux deux modes dominants (en terme de volume) 
1 

que l'on rencontre dans la chasse-sable. Le mode associé aux grains de sable est caractérisé 

par un rayon moyen de l'ordre de 100 pm et correspond aux grosses particules, les plus 

sensibles à la déflation (Chepil 1951), mais qui du fait de leur poids ne pourront se déplacer que 

par saltation. En revanche le mode associé aux poussières est caractérisé par un rayon moyen 

de l'ordre de 10 pm et correspond aux particules aptes à résider durablement dans 

I'atmosphére; celles qui peuvent être entraînées en altitude et transportées à grande distance. 
l 

De fait, on observe que la limite supérieure du spectre de dimensions de l'aérosol ne dépasse 

que rarement quelques dizaines de Pm. Indiquons néanmoins que cette limite supérieure est i 
\ 

variable, essentiellement en fonction de la force des vents en surface et de l'intensité de la , 
turbulence atmosphérique, et qu'on pourra rencontrer - exceptionnellement - de trés grosses 

I 

particules (de rayons dépassant 100 pm) à des centaines de kilométres de leur lieu de 

mobilisation (voir par exemple Coudé-Gaussen et al. 1987). 



Nous venons de voir comment la fraction fine d'un sol aride peut être injectée dans 

I'atmosphère, et comment elle s'y maintient à l'aide de la microturbulence dynamique créée par 

1 fEon_,  au voisinage de la surface. Cependant, si le flux d'air présente un caractère très 

laminaire, la couche de poussière restera mince et limitée au ras du sol; elle ne pourra s'épaissir 

que si la basse atmosphère est le siège de mécanismes turbulents qui prendront alors le relais 

de la microturbulence de surface. On distingue essentiellement deux mécanismes de ce type 

(Dubief 1979) : 

- Un mécanisme de turbulence d'origine thermique, associé à l'intense convection 

produite au cours de la journée par la température élevée des sols (important flux 

solaire incident, absence de végétation et d'évaporation). Ce mécanisme aboutit à 

la création d'une couche de mélange, à l'intérieur de laquelle la concentration en 

aérosol est relativement uniforme du fait du brassage turbulent, comprise entre le 

sol et une hauteur très variable selon I'importance de la surchauffe du sol entre 1-2 

et 4-5 km (Dubief 1979). 

- Un mécanisme de turbulence d'origine dynamique alimenté par des dépressions 

d'origine orographique localisées près des reliefs tels que les massifs du Tibesti et 

du Hoggar (Dubief 1979), ou relevant de la situation météorologique générale, et à 

ce titre susceptibles de se manifester n'importe où dans le Sahara avec une 

fréquence variable selon les régions et les saisons, en rapport avec le champ des 

pressions et le régime des vents. La dépression contribue à la fois à la mobilisation 

de la poussiere par les vents en surface qu'elle engendre en son voisinage, et à 

l'injection de cette poussière plus ou moins profondément dans l'atmosphère par 

l'instabilité atmosphérique qui lui est associée et le soulèvement des masses d'air 

qu'elle entraîne. 

Selon les conditions, l'injection de poussiere dans l'atmosphère revêt une grande 

diversité de formes : 

- Localisée le long de fronts froids, réalisée par aspiration dans des vortex de 

petites dimensions, ou bien plus étendue en fonction de l'échelle des 

dépressions et de I'importance des fronts froids associés, enfin de grande échelle 

en présence de systèmes de dépressions pouvant aller dans certaines situations 

jusqu'à intéresser toute l'aire saharienne créant ainsi les conditions d'un 

soulèvement généralisé (voir la situation présentée au Chapitre 2). 

- Limitée aux basses couches de la troposphère, ce qui est le cas le plus fréquent 

des couches de mélange thermique et des générations dues aux effets des 

reliefs, ou bien atteignant la partie supérieure de la troposphère en présence de 
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zones dépressionnaires profondes (jusqu'à 7000 m selon Noyalet 1978), 

permettant alors le transport à très grandes distances. 

II en résulte une certaine variété d'aspect et de structure (bouffées, panaches, murs de 

poussière, nuages plus ou moins tourbillonnaires ou laminaires, etc...), et de dimensions, 

localisation verticale, intensité, et durée de vie des lithométéores ainsi générés. 

En fonction de ce qui précède, il apparait donc que les régions sources peuvent être 

définies à partir des conditions suivantes : 

- Les sols sont riches en particules fines; régions de dunes des dépressions et 

anciennes vallées de l'aire saharienne, et aussi secteurs soumis à la sécheresse en 

bordure du Sahara. Cette condition aboutit à une localisation géographique. 

- II existe des conditions assurant la mobilisation de la poussière ainsi que son 

transfert à une altitude suffisante. Ces conditions relèvent d'une part de la 

proximité de reliefs assurant l'existence de zones turbulentes; d'autre part et 

surtout des conditions météorologiques, ce qui aboutit plutôt à une caractérisation 

en fonction des zones climatiques et des saisons. t 

La Figure 3 illustre l'état actuel des connaissances relatives à la localisation des sources 

sahariennes. Bertrand et al. (1973) considèrent deux sources principales. L'une - notée B I  sur 

la figure - est située dans le Nord des territoires du Niger et du Tchad et recouvre le bassin du 

Tchad et le Ténéré; elle est bordée par les monts Ennedi et Ouadaï à l'Est, les massifs du 

Tibesti au Nord et de l'Air à I'Ouest. L'emplacement de l'autre est défini de façon moins précise, 

à l'Ouest du massif du Hoggar en partie sur le Sud Algérien et en partie sur la Mauritanie. Notons 

que Kalu (1979) indique ces deux mêmes sources. 

Dans un article de 1985, D'Almeida utilise l'information d'une carte d'évaluation de la 

dégradation des sols en Afrique éditée par les Nations unies, pour définir quatre zones 

principales de génération que nous noterons A l ,  A2, A3, et A4 (voir Figure 3). La source A l  

s'étend en bordure de l'océan Atlantique sensiblement entre 20°N et 30°N, sur les territoires du 

Maroc, de l'Algérie, de la Mauritanie, et du Mali. La source A2 est située dans l'extrême Sud de 

l'Algérie, entre les massifs du Hoggar, de I'Aïr, et de l'Adrar des Iforhas. La source A3 occupe le 

Nord du Niger et du Tchad et le Sud de la Libye, entre les massifs de I'Aïr et du Tibesti. Enfin, la 

source A4 dans la partie orientale du Sahara en bordure de mer Rouge, s'étend sur le Nord du 

Soudan et le Sud de I'Egypte. 
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Notons que la source B I  de Bertrand et al. doit pouvoir être identifiée à la source A3 de 

d'Almeida (Figure 3) ce qui laisse apparaître l'importance des incertitudes de localisation, 

tandis que la seconde source de Bertrand et al. doit être associée aux sources A l  et A2 de 

d'Almeida. Indiquons aussi que la documentation relative à l'activité de la source A4 de 

d'Almeida est extrêmement réduite. 

Dans le mgme article, d'Almeida précise qu'il convient d'ajouter aux précédentes un 

certain nombre de sources secondaires de production moindre. Cela s'accorde effectivement 

avec les dtudes d'autres auteurs. 

Prodi et Fea (1979) sur une étude de cas identifient une source localisée dans le Sud 

Tunisien et le territoire algérien limitrophe. Yaalon et Ganor (1979) font référence à des sources 

dans les déserts de Libye, d'Egypte, et du Sinaï. Bergametti (1987), sur la base d'une année 

d'observations (20 cas) identifie deux secteurs distincts de l'Afrique au Nord de 30°N de 

latitude, contenant les sources fournissant la plus grande partie de l'apport en poussières sur la 

Méditerranée Occidentale; le secteur S I  s'étend sur l'Est Algérien, la Tunisie et I'Ouest Libyen, 

tandis que le secteur S2 correspond à I'Ouest Algérien et au Maroc (positions approximatives 

reportées Figure 3). Ces études issues d'observations réalisées hors de la sphère saharienne 

(respectivement l'Italie, Israël, et la Corse pour les auteurs cités), tentent d'identifier les régions 

sources à partir de l'étude des situations météorologiques et des restitutions de trajectoires des 

masses d'air. Bergametti y associe l'étude de la signature minéralogique des poussières qu'il 

rattache A des provinces minéralogiques d'origine, ainsi que l'observation satellitaire lorsque 

cela est possible. 

Citons enfin Bücher (1986) qui compile des observations directes de mobilisation 

depuis les stations sahariennes (chasse-sable, chasse-poussière). On peut en extraire certains 

secteurs caractérisés par une fréquence élevée d'observations; citons les secteurs de Béchar 

et Béni-Abbès, de Touggourt et Ouargla, et surtout d'In-Salah et Timimoun (voir Figure 3). 
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Flaure 4 : Champ des presslons et rhglme des vents sur I'Afrlque; en surface (a 

Janvier, b Julliet); au niveau 700mb (c Janvler, d Juillet); la posltlon du FIT est 

lndlqude en tirets (d'aprbs Dhonneur 1974). 



b. Transport 

C'est la situation météorologique régnant sur le Sahara et les régions limitrophes qui va 

permettre de décrire le transport des nuages de poussière dans leurs caractéristiques i 
i 

essentielles; direction, vitesse, trajectoire, altitude, distance parcourue, et durée du transport. 1 
1 Elle se caractérise d'abord par l'existence du systkme dépressionnaire intertropical, zone de I, 

convergence a laquelle est associé le front intertropical (FIT); et du dispositif des hautes / 
pressions tropicales dont l'élément le plus important est l'anticyclone des Açores. Nous verrons ' 
d'abord comment ce dispositif rend aisément compte des transports s'effectuant vers le Sud et 

I'Ouest. En outre, il faudra considérer la présence au Nord des dépressions des latitudes 

moyennes se déplaçant vers l'Est. Ce système dont l'influence s'étend sur l'Europe et le bassin 

Méditerranéen, peut empiéter sur I'Afrique du Nord et le Sahara plus ou moins profondément 

selon l'altitude et la saison, et son interaction avec le système tropical permet de rendre compte 

des déplacements vers le Nord-Est et le Nord que nous aborderons en dernier lieu. 

La Figure 4, extraite de Dhonneur (1974), d'après l'Atlas de Thompson (1965), 

présente les champs de pression et les régimes de vent associés sur I'Afrique, en Janvier et 

Juillet. Les parties a et b sont relatives à la surface, avec des réseaux d'isobares (ramenées au 

niveau de la mer); les parties c et d sont relatives au niveau 700 mb, soit un peu au-dessus de 

3000 m, avec des réseaux d'isohypses. Le FIT (en tirets sur la Figure 4), indique la limite entre la 

mousson africaine au Sud, constituée de masses d'air humides, siège d'une intense 

convection nuageuse et de pluies abondantes, et les masses d'air tropicales sèches au Nord. 

Pour une description approximative à grande échelle, on peut considérer que le FIT 

représente grossièrement la limite méridionale d'extension des aérosols sahariens; en effet, les 

sources éventuellement au Sud sont alors désactivées par les pluies, et l'infiltration de la 

poussière provenant du Nord est limitée en profondeur par un important lessivage (nous 

nuancerons cependant cette description dans la suite de notre exposé). 

Au Nord du FIT, un flux d'air de secteur Nord-Est circule des hautes pressions tropicales 

vers les basses pressions intertropicales, en toutes saisons et au sol comme en altitude, 

comme l'indique la Figure 4. Au-dessus de I'Afrique de I'Ouest, ce vent d'origine désertique est 

chaud et sec: c'est l'harmattan; audessus de I'Atlantique ou il est associé aux hautes pressions 

de l'anticyclone des Açores, il est humide et beaucoup plus frais: c'est l'alizé. 
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En Janvier le FIT longe le golfe de Guinée, et I'harmattan souffle alors sur la quasi totalité 

de l'Afrique de I'Ouest. 

La source A3 (Figure 3) est alors activée par des accélérations du flux d'harmattan, 

associées aux renforcements de l'anticyclone de Libye (Figure 4a) selon Bertrand et al. (1975) 

citant Béranger (1963) et Bernet et al. (19671, ainsi qu'aux brutales descentes du FIT vers le 

Sud qui les accompagne. Ce phénomène répétitif induit de fortes turbulences au voisinage 

des reliefs (ici ' ? massif du Tibesti), aboutissant à la génération de nuages de poussières 

successifs se déplaçant sous l'influence de I'harmattan à basse altitude entre le sol et 1-3 km, 

jusqu'au FIT. L'harmattan plus chaud est alors soulevé au-dessus de la couche de mousson de 

faible épaisseur et peu active vers sa limite septentrionale, entrainant i'infiltration de poussière 

au Sud du FIT sur une profondeur de 100 à 200 km. Cependant, plus au Sud la couche de 

mousson devient plus épaisse, et est le siège d'une importante convection nuageuse 

pénétrant largement dans la couche d'harmattan et constituant une barrière efficace à 

l'infiltration des poussières plus au Sud (pour une description détaillée de la structure du FIT, on 

peut se reporter à Detwiller 1965). 

La poussière issue de cette source intéresse alors l'Afrique de I'Ouest du Sahel à la 

côte, et du Mali et de la Guinée à l'ouest au Cameroun à l'Est. Bertrand à souligné l'importance 

de ce caractère climatique (brume sèche) pour la région à l'aide d'études de réduction de 

visibilité. Sur le critère d'une réduction de visibilité en-dessous de 10 km, Ayake (1987) évalue à 

3 . 1 0 ~  km2 la surface moyenne recouverte par la brume sèche au Sud de 20°N de latitude, entre 

Octobre 1984 et Avril 1985. Sur le même critère, Clark (1987) obtient une moyenne journalière 

d'une dizaine d'heures de brume sèche à partir d'une étude statistique effectuée sur plusieurs 

stations sahéliennes durant la saison sèche, pour la période 1972-1984. 

De même, l'activation des sources A l  et A2 plus occidentales (Figure 3) donne lieu à 

des transports par I'harmattan qui intéressent la Mauritanie et le Sénégal. Mais dans ce cas, le 

flux d'harmattan chaud abordant la côte Atlantique est soulevé audessus des alizés plus frais. A 

cette époque, les nuages de poussière atteignent la côte le plus fréquemment au niveau de la 

Guinée (selon Carlson 1982, citant McDonald 1938), et ils poursuivent leur voyage en altitude 

selon une direction WSW vers le continent Sud-américain (Carlson 1982). 

En Juillet, le FIT remonte largement à l'intérieur de l'aire saharienne vers la latitude 20°N 

(Figure 4b), tandis que les hautes pressions tropicales s'affaiblissent en remontant vers 

l'Europe (en fait il n'en subsiste guère que l'anticyclone des Açores occupant alors le Sud- 

Ouest de l'Europe et l'Atlantique orientale). L'Afrique subsaharienne est alors en grande partie 



CHRPITRE 1 : 19 

à l'abri des poussiéres sahariennes. Cependant la remontée du FIT vers le Nord n'est pas 

suffisante pour désactiver les sources A l ,  A2, et A3, dont la production est au contraire accrue 

par rapport à Janvier comme I'indique la Figure 5 (d'Almeida 1986) selon laquelle ces sources 

apparaissent actives en toutes saisons. Le transport à partir de la source A2 vers le Sud et 

l'Ouest a cependant disparu. En revanche ce transport reste extrêmement important depuis les 

sources A l  et A3, mais il a lieu à des latitudes plus élevées qu'en Janvier. Cela est encore 

confirme par des études de réduction de visibilité (Clark 1987) montrant que si des stations 

sahéliennes telles que Niamey (15ON) sont à cette époque à l'abri des brumes sèches, en 

revanche les stations de la limite nord du Sahel telles qulAgadés (17ON) et Bilma (lgON) 

mntinuent B être très exposées, présentant même des fréquences maximales par rapport au 

cycle annuel. 

Ces productions accrues des sources et ces fréquences maximales de réduction de 

visibilit6 sont liées à la proximité des dépressions intertropicales associées au FIT, génératrices 

de vents forts en surface et d'instabilité en altitude, entraînant la création de nuages de grande 

épaisseur. Cet effet est encore renforcé par la convection thermique maximale à cette Apoque 

de I'année. La couche de mélange peut alors atteindre une altitude de 5-7 km (Carlson et 

Prospero 1972). De plus, à ces altitudes la poussiere peut s'infiltrer au-dessus de la couche de 

mousson plus profondément au Sud du FIT qu'en Janvier (Bertrand et al. 1973). 

C'est encore à cette situation qu'est associé un transport de poussi&re maximal vers 

I'Ouest au-dessus de l'Atlantique tropical, en direction des Antilles (Prospero et Nees 1977). 

Les nuages de poussiére sont transportés par l'harmattan au-dessus de l'Afrique et atteignent 

la côte Atlantique dans la grande majorité des cas au niveau de la Mauritanie, entre les latitudes 

15ON et 20°N. Le flux d'harmattan est alors soulevé au-dessus des alizés et le transport de 

poussière se poursuit vers I'Ouest en altitude entre les niveaux 1-2 et 6-7 km, la couche de 

poussière s'amincissant progressivement en même temps qu'elle s'étale entre les latitudes 

10°N et 25ON. La durée du transit depuis la &te africaine jusqu'aux Antilles distantes d'environ 

5000 km, est de 5-7 jours. Ce phénomhne peut être décrit comme une succession de masses 

d'air cycloniques contenant la poussiere en alternance avec des perturbations tropicales 

(ondes d'Est). 
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Flaure 5 : Evolution saisonnière de la production de poussière en millions de 

tonnes par mois selon les directions de transport (le transport vers l'Est est 

n&glIgeable), pour les sources A l ,  A2, et A3 (d'après d'Almeida 1986). 



Ce transport vers I'Ouest est très bien documenté par de nombreuses études réalisées 

d'abord par Prospero et Carlson. On pourra consulter l'article de Carlson (1982) qui résume ces 

résultats et indique les références bibliographiques essentielles. Citons aussi Oliva et al. (1 983) 

qui utilisent les imageries satellitaires de GOES-Est et METEOSAT-1 pour évaluer la fréquence 

des transports. Ils dénombrent quelques 156 journées marquées par des expulsions de 

poussiere au niveau de la côte africaine pour l'année 1979. Cependant selon ces auteurs, les 

nuages transportés vers I'Ouest n'atteignent qu'une fois sur deux la longitude de 3S0W (A 2000 

km de la côte mauritanienne), et une faible proportion seulement parvient au niveau des 

Antilles. 

Les transports vers le Nord-Est et le Nord sont régis par le champ des pressions et le 

régime des vents intéressant le Nord du Sahara, l'Afrique du Nord et la région 

méditerranéenne. 

En Janvier (Figure 4a) les hautes pressions des Açores et de Libye occupent les 

régions subtropicales, tandis qu'une circulation de dépressions d'origine polaire en 

provenance de I'Ouest et du Nord-Ouest occupe le bassin Méditerranéen. Cette configuration 

du champ des pressions est associée à un régime de vents de secteur ouest sur le Nord de la 

Libye et de I'Egypte. Ce régime est renforcé au passage des dépressions longeant la côte 

africaine, activant des sources situées au niveau des déserts de Libye, d'Egypte, et du Sinaï 

(Yaloon et Ganor 1979). La poussiere ainsi mobilisée se déplace vers l'Est ou le Nord-Est entre 

le sol et une altitude moyenne de 3 km, mais pouvant varier entre 1,5 et 5 km (Ganor et Mamane 

1982). Les régions intéressées sont, outre la Libye et I'Egypte, la Méditerranée Orientale, la 

Grèce, et le Proche-Orient. En Juillet, l'anticyclone de Libye a disparu et les régions 

précédentes sont le siège de vents de secteur Nord ou Nord-Est, interdisant alors le transport 

vers le Nord-Est (observé en Israël pratiquement entre Décembre et Mai). 

Les conditions météorologiques a l'origine du transport vers le Nord, intéressant les 

régions centrale et occidentale de la Méditerranée et de l'Europe (pouvant atteindre la 

Scandinavie) ainsi que la bordure côtière Atlantique, sont plus complexes et donnent lieu à une 

certaine diversité de situations particulières se manifestant par des transports irréguliers et 

sporadiques. 

Le régime des vents en surface (Figures 4a,b), s'il nous a permis d'expliquer le transport 

de poussière vers le Sud, l'ouest, et le Nord-Est, semble ne pouvoir nous donner aucune 

explication du transport de poussière vers le Nord. Cela est plus particulièrement vrai du régime 



des vents en Juillet, alors qu'il est notoire que les observations de transport de poussiere dans 

cette direction sont plus fréquentes en été. En fait, il faut considérer que ce transport s'effectue 

exclusivement en altitude et se reporter au régime des vents au niveau 700 mb (Figures 4c,d). 

Aussi bien en Janvier qu'en Juillet, on observe qu'à ce niveau les hautes pressions tropicales 

sont décalées vers le Sud relativement à leur position en surface. Elles sont bordées au Nord 

par des vents d'Ouest intéressant seulement la limite nord du Sahara en Juillet, mais pénétrant 

jusqu'au centre du désert en Janvier. Ce régime de vents de secteur ouest en altitude est 

couplé avec le système de dépressions des latitudes noyennes dont les talwegs vont se 

prolonger jusque dans ces régions (Dubief 1979). 

La mobilisation et le transport vers le Nord obéissent alors souvent au schéma suivant. 

En surface, l'interaction entre les masses d'air chaudes cycloniques tropicales et les masses 

d'air froides des dépressions tempérées, se traduit par des descentes d'air froid vers le Sud, 

selon des trajectoires contournant ou s'infiltrant entre ces masses d'air cycloniques. Ces 

descentes d'air froid se font préférentiellement depuis l'océan Atlantique au niveau de la côte 

marocaine, et depuis la Méditerranée Centrale, intéressant alors l'Est Algérien, la Tunisie, et la 

Libye Occidentale (Bergametti, 1987). La mobilisation des poussières, en particulier depuis les 

sources SI et S2 de la bordure Nord du Sahara (Figure 3), puis leur soulèvement en altitude, 

sont alors le fait des fronts froids accompagnant ces infiltrations, généralement orientés selon 

un axe SW-NE (Prodi et Fea 1979; Bergametti 1987). Lorsque ces poussidres atteignent un 

niveau suffisant (700 mb c'est à dire 3 km, ou plus), elles se trouvent sous l'influence des 

dépressions tempérées, sont intégrées dans la circulation cyclonique et peuvent alors 

remonter vers le Nord. Le transport s'effectue alors fréquemment selon des trajectoires 

rectilignes le long des talwegs associés à ces dépressioris. Une illustration typique de la 

situation météorologique correspondante est présentée par Bücher (1986) et des exemples 

de trajectoires de ce type sont présentés par Prodi et Fea (1978), Chester et al. (1984), 

Bergametti (1987). Dans d'autres cas (moins fréquents), les trajectoires peuvent être incurvées 

du fait de la circulation cyclonique (sens direct), ou par contournement anticyclonique (sens 

rétrograde). Des exemples de tels mouvement sont présentés par Prodi et Fea (1978), 

Bergametti (1987), ainsi que par Oliva et al. (1983) qui décrivent en détail l'évolution d'un nuage 

de poussière issu des côtes marocaines, se déplaçant vers le Nord sur l'Atlantique oriental, 

pour finalement obliquer vers le Nord-Est et revenir sur l'Europe. 

Le schéma précédent - tous types de trajectoires confondus - apparait relativement 

fréquent et est réalisable tout au long de l'année. Sur la base d'une étude de cas portant sur 

une année, Bergametti considére effectivement que les apports de poussiere sur la 



Méditerranée Occidentale proviennent pour leur plus grande part des sources septentrionales 

des secteurs S I  et S2 (Figure 3). 

II existe cependant une variante à ce schéma, dans laquelle la mobilisation de poussière 

est réalisée au niveau des sources proprement sahariennes A l ,  A2, et A3. Cela implique une 

pénétration en profondeur très au Sud des dépressions des latitudes moyennes, ce qui n'est 

possible qu'en hiver. Ainsi, certains évhnements étudiés par Bergametti (1987), proviennent 

de sources situées au Sud de la latitude 30°N, apparemment des sources A l  et A2. 

En revanche, le cas des 18 et 19 Juin 1985 étudié par Bergametti correspond à une 

catégorie différente. La mobilisation est due à l'action des dépressions intertropicales 

associées au FIT, au niveau des sources du Sahara central. Cet événement a pu être suivi grâce 

à l'imagerie satellitaire, et son lieu de génération a pu exceptionnellement être localisé; il 

coïncide justement avec la source A2. 

Citons encore un cas "mixte" ayant eu lieu du 11 au 17 Avril 1983, étudié par Reiff et al. 1 
i (1986), décrivant le déplacement vers l'Ouest suivant le schéma classique du transport vers , 

l'Atlantique tropical, d'un nuage de poussière issu d'une source du Sahara central (A2 et A3 ' 
sont possibles). Cependant, l'interaction en altitude au niveau de la côte saharienne d'une 

i 
dépression provenant de l'Atlantique Nord, va entraîner la capture du nuage de poussière dont 

la trajectoire s'oriente alors brusquement au Nord-Est. Le nuage remonte alors le long de la côte 

africaine, longe l'Espagne et la France, pour atteindre enfin la Hollande et l'Allemagne. 

Ces études de cas permettent d'observer que le transport de poussières sahariennes 

vers le Nord se fait tout au long de l'année. Ce fait apparait lié à la multiplicité des schémas 

possibles, suivant les configurations du champs des pressions et du régime des vents. Prodi et 

Fea (1978) relèvent une fréquence plus élevée de transport vers le Nord de Janvier à Juillet. 

Bergametti note une fréquence plus élevée durant l'été, qu'il interprète par un lessivage des 

poussières moindre en cette saison que pendant l'hiver, saison pluvieuse pour la région 

méditerranéenne. 

Evoquons brièvement le transport des poussières sahariennes vers l'Est et le Sud-Est, 

pour lequel la documentation est pratiquement inexistante. Certaines obse~ations permettent 

de conclure à la réalité de ce transport, sans préjuger de ses modalités ni de son importance. 



Ainsi, Morales (1979) décrit à partir des réductions de visibilité, l'évolution sur I'Est de 

l'Afrique du 16 au 19 Mars 1974 d'une tempête de poussière caractérisée par des réductions 

de visibilité à moins de 500 m. Le déplacement de la poussière s'effectue sur le Soudan selon 

une direction SSE, parallèlement à la côte de la mer Rouge. L'observation concomitante de 

vents forts en surface et de générations locales au voisinage des stations bordant le Nil dans le 

Nord du Soudan, laisse supposer que la mobilisation s'est faite dans ce sec?:ur qui correspond 

à la source A4 (Figure 3). Citons aussi Prodi et Fea (1979) qui font référence à certaines 

observations satellitaires de tempête de poussière se déplaçant dans la dir !ction ESE vers la 

mer Rouge. 

Riehl (1979) évoque des observations aériennes de transport de poussières 

sahariennes vers I'Est, en été vers I'lnde via le golfe Persique, en hiver jusque au-dessus de 

l'Asie du Sud-Est par les vents d'Ouest en altitude (jusqu'à 4000 ri). II faut noter enfin que les 

concentrations en aérosols désertiques sur le golfe Persique, mais aussi sur la mer d'Oman au 

Nord-Est de la Corne de l'Afrique, sont comparables aux valeurs sur l'Atlantique tropical comme 

le confirment les Cartes d'épaisseur optique NOAAINESDIS~ (Ra0 et al,, ,988 ). II faut 

cependant souligner qu'une incertitude demeure quant à l'importance de la contribution des 

déserts voisins du Proche et du Moyen-Orient. Selon Ackerman et Cox (1989), la production 

de la péninsule arabique est une composante importante pour la région, et cela à été confirmé 

par les observations que nous avons faites à l'aide des traitements d'images METEOSAT. 

c. Dépôt et puits 

Le cycle de l'aérosol saharien s'achève par le dépot des particules au niveau des 

continents ou des surfaces océaniques. On regroupe commodément I'extrème variété des 

modalités de cette étape finale en dépôts sec et humide, relatifs respectivement à des 

particules d'aérosol libres ou incluses aux précipitations. Cet aboutissement intervient après un 

temps de résidence dans l'atmosphère et une distance de transport extrêmement variables, en 

fonction : 

- de l'environnement atmosphérique et topographique : existence de reliefs, 

altitude et mouvement vertical des masses d'air, humidité, présence d'aérosols 

différents ou de particules nuageuses, etc .... 

3. Disponible auprès de L.L. Stowe, NOAAINESDIS, Washington DC 20233, USA. 



- des caractéristiques des particules; essentiellement dimensions et nature 

physico-chimique; et en conséquence des mécanismes microphysiques 

intervenant pour modifier ces caractéristiques. 

Le dépôt intéresse une aire très vaste, et la localisation géographique de puits 

d'aérosol sur cette base apparaît problématique (au contraire du cas des sources). La 

localisation des puits doit plutôt être associée aux divers ~écanismes de dépôt considérés 

séparément. On peut ainsi définir des régions de dépôt préférentiel : dépôt humide au Sud du 

FIT dans la zone de mousson, dépôt sec par gravitation dan: un certain voisinage des sources, 

par impaction sur les reliefs, etc ... 

La caractéristique essentielle de l'aérosol saharien du point de vue de la description du 

dépôt est la taille des particules qui le compose (on les assimile à des sphères caractérisées par 

leur rayon r). Elle définit pour une bonne part les processus microphysiques intervenant 

efficacement dans l'évolution des particules, et les modes préférentiels de dépôt, les deux 

étant liés. 

Le spectre granulométrique de I'aérosol saharien est très variable et le plus souvent très 

étendu. Les techniques de mesure utilisées permettent communément d'évaluer des 

dimensions de particule aussi petites que 0,1 Pm, et grâce au microscope électronique on peut 

atteindre des particules environ dix fois plus petites, dans le domaine des noyaux d'Aitken. 

D'Almeida et Schütz (1983) ont mis en évidence l'existence de particules de rayon compris ' 

entre 0,1 pm et 0,02 ym dans l'aérosol saharien. La nature minérale de ces particules est 

attestée par la présence de particules de tailles identiques dans les échantillons de sol issus 

des régions sources, et par le fait que leur nombre varie de façor: similaire à celui des particules 

plus grosses, en fonction de la concentration de I'aérosol analysé, comme l'indique la Figure 6 

d'après D'Almeida (1987).Si ces particules représentent une fraction négligeable de la masse 

en suspension, leur contribution en nombre est en revanche prépondérante puisque c'est 

dans cette gamme de taille qu'on observe les maxima de la distribution logarithmique en 

nombre dN / d log r. 

La question de la présence de particules situées en-dessoi~s du seuil de 0,02 pm n'est 

pas résolue. II faut simplement noter qu'à ces dimensions, on devrait observer des particules 

très mobiles sous l'effet de l'agitation moléculaire (diffusion brownienne), ayant de grandes 

capacités d'intercoagulation et d'adhésion à des particules plus grosses ou a des obstacles 

(Twomey, 1977). Ce mécanisme est d'autant plus efficace que le libre parcours moyen est 
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faible, c'est à dire dans le cas des concentrations élevées réalisees lors de la phase de 

génération. On peut donc s'attendre, surtout en cas de génération importante, à une faible 

durée de vie des particules de ces dimensions. 

A l'autre extrémité du spectre on rencontre de grosses particules, typiques des 

aérosols générés mécaniquement, dont les rayons atteignent plusieurs dizaines, voire 

plusieurs centaines de microns. Cependant ces particules sont lourdes et elles retombent 

assez rapidement à la surface sous la forme de dépôt sec. Leur mobilisation dépend de 

l'intensité des vents en surface et leur temps de résidence dans l'atmosphère est fonction 

(outre de leur masse) de l'altitude à laquelle elles y sont injectées. Au-delà, on rencontre des 

grains de l'ordre du millim&tre qu'il n'est pas d'usage de classer dans la catégorie des particules 

d'aérosol bien qu'ils puissent être soulevés du sol (on les rencontre dans la chasse-sable). 

Cette remarque pose incidemment la question des critères permettant de définir l'appartenance 

de grosses particules à une population d'aérosol (taille, temps de résidence dans l'atmosphère, 

altitude atteinte). 

Des considérations précédentes nous retiendrons que la limite inférieure du spectre 

de dimensions de l'aérosol saharien est mal connue et que la limite supérieure est mal définie. II 

semble cependant raisonnable de choisir pour valeurs limite 0,01 pm et 100 pm en considérant 

que les éventuelles particules situées en-deçà et au-delà de cet intervalle ne jouent qu'un rôle 

marginal, et ce d'autant plus que leur durée de vie est très courte. 

Dans la partie inférieure du spectre (0,Ol -O,lpm), on rencontre des particules sensibles 

à la diffusion brownienne qui favorise le processus de coagulation pour donner naissance à des 

particules plus grosses (voir Twomey, 1977). Dans la partie supérieure du spectre, la masse des 

particules détermine leur comportement dynamique. Elles sont sensibles à la gravitation et aux 

effets inertiels. Elles sont donc éliminées par sédimentation et par impaction sur les reliefs, dans 

un certain voisinage des régions sources. Par ailleurs, I'impaction entre particules amène la 

formation de particules encore plus grosses, éliminées d'autant plus facilement. 

A cette déperdition importante en petites et grosses particules, il faut opposer dans le 

domaine central du spectre, la stabilit6 d'une population de particules moyennes peu sensible 

aux effets précédents, la stabilité maximale correspondant à des rayons allant de 0,1 pm à 

quelques microns. Ces particules stables seront donc aptes au transport sur de grandes 

distances. Si elles ne représentent pas une fraction importante de la masse de l'aérosol initial, 

leurs dimensions laissent en revanche prévoir leur efficacité radiative. Les nuages de poussière 
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1 O-' 10' 

r9 pm 
Fiaure 6 : Spectres de concentration en nombre de I'a6rosoi saharien pour 

différentes situations; atmosphhre claire (a), brume shche transportée par les 

vents (b), et tempête de poussiére avec soulévernent local (d'aprés 

d'Almeida, 1987). 
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sahariens se déplaçant au-dessus de l'Atlantique tropicale vers le continent américain sont 

constitués de cet aérosol très stable, ce qu' autorise la permanence du caractère saharien des 

masses d'air qui les transportent. 

La Figure 6 d'après D'Almeida (1987), compare les concentrations en nombre d'une 

tempête de poussière - avec génération locale, d'une brume sèche transportée par les vents - 
sans génération locale, et du fond d'aérosol résiduel. Ces trois cas correspondent dans cet 

ordre à des aérosols de plus en plus anciens pour lesquels on observe effectivement une 

diminution relative beaucoup plus importante de la concentration en grosses particules que de 

celle en particules submicroniques. 

La description que nous venons de faire concerne uniquement l'évolution de l'aérosol 

en milieu sec. Si l'environnement évolue dans le sens d'une humidité croissante, voire 

sursaturante, avec dans ce cas apparition de gouttelettes ou cristaux nuageux et 

éventuellement de précipitations, l'intervention de nouveaux mécanismes aboutit alors au 

dépôt humide de l'aérosol. Cette situation peut se rencontrer du fait de la convection des 

masses d'air poussiéreuses à des niveaux suffisamment élevés, ou sous l'effet du mélange 

avec des masses d'air humides ou nuageuses. 

Dans cet environnement, aux processus de milieu sec déjà considérés viennent s'en 

ajouter d'autres qu'on peut schématiquement classer en deux groupes (pour plus de détails 

voir Twomey, 1977). 

- la capture des particules d'aérosol sous le nuage par les précipitations4 , ou par 

les gouttelettes nuageuses5, dans le nuage, 

- la nuclation en phase aqueuse ou glace, entrainant la croissance de gouttelettes 

ou de cristaux nuageux. 

La capture directe par les précipitations est immédiatement suivie du dépôt. En 

revanche les gouttelettes ou cristaux de glace doivent encore se transformer en éléments de 

4. Ce processus est décrit par le terme anglais rainout. 

=. Ce processus est décrit par le terme anglais washout. 
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précipitation (par condensation, coalescence, etc ...) afin que le dépôt des particules d'aérosol 

capturées soit effectif. 

Les processus de capture par les gouttes d'eau sous le nuage, ou par les gouttelettes 

dans le nuage, obéissent à des schémas analogues à la coagulation en milieu sec avec laquelle 

ils présentent des ressemblances. En particulier ils sont plus efficaces pour les particules 

petites et moyennes que pour celles de dimensions intermédiaires. La capture par les 

gouttelettes nuageuses se distingue cependant par une efficacité de collection nettement 

améliorée du fait de la très importante surface de contact présentée par la population de 

gouttelettes. Ceci a pour conséquence d'augmenter la probabilité de capture des particules 

moyennes (Twomey, 1977). 

L'efficacité du phénomène de nucléation, c'est à dire la capacité pour les particules 

d'aérosol de jouer le rôle de noyaux nuageux de condensation ou glaçogène, dépend de 

nombreux paramètres. Citons en ce qui concerne les particules elles-mêmes, la dimension, la 

forme, la composition , et l'état de surface. 

L'aérosol saharien récemment généré est composé essentiellement de particules 

sableuses et argileuses caractérisées par une faible proportion de substances hydrosolubles 

(quelques Oh). Ces substances ne sont évidemment pas spécialement hygroscopiques, bien 

que les argiles soient aptes à fixer des molécules d'eau à leur surface par adsorption. II en 

résulte que l'aérosol saharien n'est pas un bon agent de condensation nuageuse. Cela est 

attesté par le fait que les réductions de visibilité liées à la présence de cet aérosol 

n'apparaissent pas affectées par les variations diurnes d'humidité relative (Bertrand, 1977). Cet 

état de fait est malgré tout susceptible de changer avec le "viei~lissement"~ de l'aérosol. 

L'interprétation la plus communément admise parce qu'en bon accord avec les observations 

(mais pas nécessairement la seule) est l'activation des particules minérales par capture de 

noyaux de condensation (noyaux hygroscopiques) à l'occasion du mélange de l'air saharien 

avec des masses d'air d'origine différente. La condensation est alors réalisée sur la particule 

minérale au niveau des noyaux capturés, qui constituent autant de sites hygrophiles. Twomey 

(1977) indique l'efficacité de ce processus pour des rayons de particules de l'ordre de 0,1 pm 

ou supérieurs, c'est à dire pour ces particules moyennes résistantes aux autres modes 

d'élimination. 

6. Le terme ageing est utilisé en anglais. 
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Enfin, l'aérosol saharien - en l'occurrence sa fraction argileuse - présente une forte 

activité glaçogène (Bertrand, 1977). Cette activité est encore renforcée en présence d'air 

océanique, ce qui s'explique par le processus précédent d'activation par capture de noyaux de 

condensation. Dans ce cas, la particule mixte obtenue joue successivement le rôle de noyau de 

condensation puis de congélation. 

B - AEROSOL ET RAYONNEMENT 

i . Les paramètres optiques 

a. Propriétés physiques 

Nous restreindrons notre propos aux grandeurs physiques nécessaires à la description 

des propriétés optiques et radiatives de l'aérosol : (i) la distribution spectrale des dimensions 

des particules et (ii) leur indice complexe. 

On a coutume de représenter le spectre granulométrique d'un aérosol, constitué de 

particules que l'on suppose sphériques de rayon r, en utilisant une échelle logarithmique du fait 

de l'étendue de la gamme des rayons à considérer (l'échelle linéaire est moins fréquemment 

utilisée). On distingue : 

- la distribution en nombre dN/dlog r, ou N(r) représente le nombre de particules par 

unité de volume d'atmosphere, cumulé entre O et r (concentration volumique en 

nombre), 

- la distribution en surface ou représentation de Whitby, dS 1 dlog r, où S(r) représente la 

section géométrique des particules par unité de volume d'atmosphère, cumulée entre O 

et r, 

- les distributions en volume dV Idlog r et en masse dM 1 dlog r, où V(r) et M(r) sont 

respectivement le volume et la masse d'aérosol par unité de volume d'atmosphere, 

cumulés entre O et r. 

Si la distribution en nombre est la plus commune et la mieux appropriée du point de vue 

de la microphysique des particules, la représentation de Whitby (Sverdrup et al., 1975) apparaît 

plus pertinente pour apprécier l'impact radiatif de l'aérosol. Les distributions en volume et en 



masse sont évidemment intéressantes pour la détermination des quantités de matière en 

suspension et des flux en masse. Ces diverses représentations sont reliées entre elles par les 

relations simples suivantes : 

dS = xPn 
dlogr 

dV = &r3n 
dlogr 3 

dM = 4zp?n 
dlogr 3 (1.3) 

où n = dN/dlog r, et où p est la masse volumique du matériau constitutif de l'aérosol supposé 

homogène. 

La représentation synthétique d'une granulométrie donnée est le plus souvent réalisée 

par ajustement à l'aide d'une superposition de distributions lognormales (ou modes), comme 

préconisé par Davies (1974) : 

P i ( l['odr '"'j') 
~ N = A C - ~ X P  - 
dlogr i = i  10goi 2 IOgoi 

avec : 

A = 0,434 (2x) ' , 

p : nombre de modes, 

Noi : concentration volumique en nombre pour le mode i, 

Fmi, Oi : respectivement rayon médian et écart-type géométrique du mode i. 

Ces distributions lognormales ont été largement utilisées pour la définition des divers 

types ou modèles d'aérosol (rapport WCP-55, 1983; MIM - Aerosol Model de D'Almeida et al., 

1989). 

La figure 7 extraite de Fouquart et al. (1987) permet la comparaison de distributions 

d'aérosol saharien déterminées par divers auteurs. Les différences de granulométrie sont 

mises en évidence par les écarts entre les pentes des courbes. On peut interpréter les 

distributions à faible pente moyenne comme riches en grosses particules, c'est le cas de la 

courbe 4 de Carlson et Caverly (1977). Les distributions à forte pente moyenne sont au 

contraire riches en petites particules : un exemple est la courbe 1 issue de la campagne 

ECLATS (décrite dans Druilhet et Durand, 1984). Les écarts observés doivent s'expliquer à 
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Fiaure 7 : Distributions granulométriques d'aerosol saharien comparées 

d'aprés Fouqzart et al. (1987) : 1, Fouquart et al. (exp6rience ECLATS, 

Niger); 2, Kondrat'yev et ai. (Atlantique orientale); 3, Jaenicke et Schütz; 4, 

Carlson et Caveriy; 5, D'Almeida et Jaenicke (Sbnbgal); 6, Levin et al. 

(Khamsin); 7 ,  modéle de I'atmosphére standard. 



partir des deux considérations suivantes : (i) des écarts sont induits artificiellement par les 

divers procédés de mesure utilisés; (ii) l'existence de différences objectives résulte de la 

variabilité des caractéristiques des échantillons étudiés, en rapport avec la diversité des 

situations géographiques et météorologiques rencontrées. 

Lors de la campagne ECLATS, trois techniques différentes ont été utilisées pour la 

détermination des distributions granulométriques (comptage optique avec deux compteurs 

fabriqués par des constructeurs différents, inversion des épaisseurs optiques issues de 

mesures photométriques sol, et impacteur à cascade). Ce souci d'assurer la fiabilité des 

résultats en multipliant les recoupements a permis d'établir par la comparaison des spectres 

obtenus que le problème de la mesure se posait réellement (Fouquart et al., 1987). 

D'autre part, sur la base de la description sommaire de l'évolution des aérosols 

présentée au A.2.c dans ce Chapitre, on doit s'attendre à observer des différences importantes 

en fonction de l'âge de l'aérosol étudié, c'est à dire de la distance aux sources, en particulier du 

fait de la déperdition en particules correspondant aux deux extrémités du spectre. Nous 

verrons dans la publication P7 présentée au Chapitre 3, que ces différences de granulométrie 

entraînent d'importants écarts de comportement radiatif de l'aérosol. 

Les propriétés électromagnétiques d'un échantillon de matériau c'est à dire son 

aptitude à réfléchir, transmettre, absorber, et émettre des ondes électromagnétiques, sont 

décrites par sa permittivité relative complexe : 

En optique, on utilise alternativement l'indice complexe : 

avec : 

n , : indice de réfraction (réel), 

n i : paramètre d'absorption. 

Pour une substance non magnétique, 



entraînant les relations: 

Les quantités n , et n i - ou alternativement E~ et Ei - sont fonctions de la structure intime 

de la matière (donc de la nature du matériau). Elles dépendent aussi de la longueur d'onde 2. 

considérée : 

nous omettrons par la suite I'indice h pour alléger l'écriture. 

Des déterminations expérimentales de I'indice complexe ont été réalisées pour les 

principales variétés d'aérosol, dans les régions de courtes et de grandes longueurs d'onde 

(respectivement 0,25 - 4 pm et 4 - 50 pm) en particulier pour l'évaluation de leur impact radiatif. 

De ce point de vue, le paramètre d'absorption ni est à la fois le plus important (car il décrit les 

propriétés absorbantes et émissives de l'aérosol) et le moins bien connu. En ce qui concerne 

l'aérosol d'origine désertique, la Figure 8 d'après Carlson et Benjamin (1980) illustre les 

résultats de déterminations de ni obtenues par divers auteurs. Les aérosols désertiques 

apparaissent très absorbants dans la région de I'infrarouge thermique (influence de la 

composante siliceuse, voir par exemple Conel, 1969). Ils le sont à un degré moindre dans le 

domaine visible, et ils apparaissent en revanche relativement transparents dans la région 

intermédiaire de I'infrarouge proche et moyen. Au-delà de cet accord général, on observe des 

disparités entre les auteurs (voir aussi le rapport WCP-55, 1983, Figure 4.1), analysables dans 

les mêmes termes que les disparités des distributions de dimensions, avec : (i) des écarts 

induits par les différences de techniques opératoires utilisées; (ii) des écarts associés aux 

différences géochimiques entre les échantillons étudiés. 

La définition de I'indice complexe est relative à un matériau homogène de structure et 

composition chimique données. On peut cependant la généraliser au cas d'un aérosol 

composite (c'est le cas de ;'aérosol désertique) par la définition d'un indice complexe 

"équivalent". Cependant l'étude géoci-iimique de l'aérosol saharien (Bergametti, 1987) permet 

d'observer une variabilité de composition dont l'incidence sur les valeurs de I'indice complexe 

n'est certainement pas négligeable. Cette composition est évidemment fonction de la source 
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Figure 8 : Variations spectrales comparees du parametre d'absorption ni de 

divers Achantlilons d'aérosol saharien d'après Carlson et Benjamin (1980). 

Dans la région des courtes longueurs d'onde : Patterson et al. (continu), 

Weiss (tirets), Lindberg (tirets-points), Fischer et Hanei (tirets-croix). Dans la 

région des grandes longueurs d'onde : Fischer (continu); Volz (tirets), 

Patterson (tirets-points). 
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ayant produit l'aérosol, de i'âge de celui-ci (l'élimination préférentielle des particules en fonction 

de leurs dimension n'étant pas géochimiquement neutre), et aussi du mélange avec d'autres 

variétés d'aérosol, ce qui a lieu essentiellement hors de la sphère saharienne d'origine. 

Les experts réunis à Williamsburg (rapport WCP-55, 1983) recommandaient la tenue 

d'un atelier sur l'instrumentation et les techniques utilisées pour les mesures d'indice complexe 

et de spectre granulométrique, tout en préconisant la mesure simultanée de ces deux 

quantités. II semble que ces recommandations soient toujours d'actualité. 

b. Paramètres de base 

Nous désignons par ce terme l'ensemble des paramètres permettant d'évaluer les 

effets diffusants, absorbants, et émissifs d'un aérosol. 

Soit un faisceau transportant une puissance P, incident à une couche d'aérosol 

absorbante et diffusante d'épaisseur finie. La Figure 9a schématise la redistribution du 

rayonnement incident, en partie transmis (transmission vraie), en partie diffusé, ce à quoi il faut 

ajouter la puissance absorbée. En outre pour les longueurs d'onde de l'infrarouge thermique, il 

convient de considérer le rayonnement émis. La conservation de l'énergie transportée par le 

faisceau incident se traduit en termes de puissance par la relation : 

La puissance diffusée Psc est la somme des puissances diffusées vers l'avant Pfsc et 

vers l'arrière Pbsc. Dans ces conditions on peut considérer que la puissance transmise totale 

est la somme des puissances transmises vraie et diffuse : 

On définit en outre la puissance réfléchie (diffuse) : 

et l'équation (1 .l 1 ) devient : 
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On peut alors caractériser la couche par sa transmittance (totale) T, sa réflectance R, et son 

absorptance a, définies par : 

et l'équation (1.14) s'écrit sous forme normalisée : 

Ces paramètres sont le résultat intégré sur la couche considérée de I'action élémentaire 

des processus d'absorption et de diffusion. 

Pour analyser ces processus, considérons maintenant l'action d'une couche 

élémentaire d'aérosol d'épaisseur dl sur le rayonnement incident normal à la surface dA, 

contenu dans un faisceau élémentaire d o  (Figure 9b). On traite ici.et dans la suite de ce 

paragraphe qui s'inspire de Paltridge et Platt (1976) de quantités monochromatiques, et les 

grandeurs énergétiques considérées, telles que la puissance, l'éclairement, l'intensité, et la 

luminance, sont implicitement spectrales. 

Le faisceau incident de la Figure 9b transporte à travers dA une puissance élémentaire : 

où L est la luminance incidente normale. 

La loi de Beer exprime la relation simple existante entre puissances incidente d2p, et 

absorbée d3pa, à travers la couche élémentaire (soit dans le volume dV = dA dl). 

soit alternativement en termes de réduction de luminance par absorption dLa : 



I N C I D E N T  

R E T R O D I F F U S E  E M I S  1 E M I S  R E T R O D I F F U S E  

D I F F U S E  E M I S  E M I S  D I F F U S E  

T R A N S M I S  

Flaure 9a : Schema d e  redlstrlbutlon du rayonnement travers une couche 

d'aérosol. Les f lèches noires concernent toutes les rad1a:lons tandis que l e s  

f lèches grises n e  concernent que l'infrarouge thermique. 
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Fiaure 9b : Action d'une couche blbmentaire d'abrosol sur le rayonnement 

incident.  
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où j3, (m-l) est le coefficient volumique d'absorption, proportionnel à la concentration de 

l'aérosol. 

Si on définit le coefficient numérique d'absorption ka (m2 kg-l) 

où p est la masse volumique de l'aérosol, on dispose alors d'un paramétre indépendaiit de la 

concentration , et fonction seulement de la distribution granulométrique et de l'indice complexe 

de l'aérosol. 

Revenons à la puissance d2p définie par l'équation (1.19) et considérons cette fois la 

fraction diffusée par le volume dV = dA dl (il s'agit dans cette situation de la seule diffusion 

primaire). Soit d3lSc l'intensité énergétique diffusée sous l'angle O (Figure 9b). 

où ysc (m-l sr1)  est appelée fonction volumique de diffusion et où l'éclairement énergétique 

incident correspondant au faisceau d'ouverture do, est dF = d 2 p / d ~ .  On donc : 

La puissance diffusée totale, toutes directions confondues - qui correspond encore à la 

réduction de puissance incidente par diffusion - est : 

où dosc est l'angle élémentaire de diffusion (Figure 9b). On a donc en remplaçant d31,, par sa 

valeur dans (1.23) : 
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Si on définit : 

l'équation (1.26) peut alors s'écrire : 

d3pSc = d2p Bsc d I 

ou en termes de luminance : 

Les relations (1.28) et (1.29) sont formellement analogues aux expressions (1.20) et 

(1.21) de la loi de Beer, mais relatives aux fractions diffusées de la puissance et de la luminance, 

Ba est remplacé par PSc (m-') coefficient volumique de diffusion, défini par (1.27) comme 

l'intégrale sphérique de la fonction volumique de diffusion ysc. 

De même que pour l'absorption, on définit un coefficient massique de diffusion ksc 

indépendant de la concentration en aérosol : 

- Psc ksc -- 
P 

La fonction ysc(0) décrit les propriétés d'anisotropie de la diffusion. On lui substitue 

généralement la fonction de phase 0, quantité sans dimension : 

O(@) = 4" hsc(Q) 
Psc 

d'où : 

La quantité 0 1 4x représente donc la probabilité de diffusion d'un photon selon l'angle 

0. 
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Les propriétés de l'aérosol sont complètement définies par la connaissance des 

paramètres spectraux précédents : Pa (ou ka), PSc (ou ksc), et Q(Q). On utilise aussi 

fréquemment, de façon alternative : 

- les coefficients volumique et massique d'extinction (ou d'atténuation), qui 

caractérisent l'atténuation du faisceau incident par l'aérosol à la fois par absorption et par 

diffusion : 

- l'albédo de diffusion simple7 : 

Psc - Px 0 0  = ---- - - 
Pa+Psc Pex 

soit encore : 

quantité sans dimension qui exprime la fraction de puissance incidente prélevée par la 

diffusion, relativement à la réduction totale. 

Schématiquement on peut concevoir deux approches pour la détermination des 

paramètres que nous venons de définir : 

(i) La théorie de Mie (voir par exemple Bohren et Huffman, 1983) permet le calcul de ces 

paramètres par l'intermédiaire de la détermination des sections efficaces d'absorption et 

d'extinction et de la fonction de phase d'une particule homogène et sphérique de rayon r. On 

en déduit par sommation sur le spectre granulométrique les coefficients d'absorption et de 

diffusion ainsi que la fonction de phase de l'aérosol. Ce calcul fait donc l'hypothèse d'un aérosol 

homogène de particules sphériques homogènes et implique la connaissance de sa distribution 

granulométrique et de son indice complexe. La qualité des résultats obtenus dépendra donc 

de l'adéquation des hypothèses sur l'homogénéité et la sphéricité, ainsi que des incertitudes 

7. L'expression albédo de diffusion simple consacrée par l'usage est utilisée tout au long de ce mémoire. 
II faut comprendre ici la diffusion simple au sens de diffusion primaire, la seule à intervenir dans le volume 
élémentaire dV de définition de la Figure 9b. 



évoquées au B.1 .a de ce Chapitre sur la connaissance du spectre de dimensions et de l'indice 

complexe . 

(ii) Les évaluations expérimentales in situ de grandeurs radiatives réalisées au moyen 

de mesures sol, aériennes (avion, ballon), et satellitaires. Mise à part la question de l'influence 

des incertitudes instrumentales sur les résultats, nous allons voir au B.1.c que ce type 

d'approche ne nous donne accès de manière générale qu'à des paramètres intégrés 

spectralement, spatialement, et angulairement (plutôt qu'aux paramètres monochromatiques 

locaux que nous avons définis précédemment). II faut ajouter que les mesures in situ portqnt 

sur l'évaluation des effets radiatifs non seulement de l'aérosol, mais encore des auti 2s 

constituants atmosphériques actifs qu'il faudra donc pouvoir soustraire avec une précision 

suffisante. 

Les Figures 10 a,b,c représentent quelques résultats de détermination de coefficient 

d'extinction (on a normalisé les valeurs en définissant un coefficient relatif Be, / B" où EXax est 

le coefficient d'extinction maximale), d'albédo de diffusion simple, et de facteur d'asymétrie 

(défini ci-après au B.1.a). Les résultats de Carlson et Benjamin (1980) et ceux de D'Almeida 

(1987) sont issus de calculs de Mie, tandis que ceux de Fouquart et al. (1987) ont été obtenus 

d'une part au moyen des calculs de Mie, d'autre pari au moyen de mesures de rayonnement sol 

et avion réalisées au cours de la campagne ECLATS. 

La décroissance générale de l'extinction vers les grandes longueurs d'onde, observée 

à la Figure 10a résulte de la faible dimension moyenne des particules. Les échantillons décrits 

par Carlson et Benjamin, par D'Almeida, et par Fouquart et al. apparaissent ainsi dans cet ordre 

composés de particules de plus en plus fines ( proportion de plus en plus faible de grosses 

particules). On observe aussi l'effet de la variation spectrale du paramètre d'absorption ni 

(bande d'absorption dans I'infrarouge thermique). 

La Figure lob  montre que l'albédo de diffusion simple est maximal dans le proche et le 

moyen infrarouge, là où le paramètre ni est minimal. II diminue vers les grandes longueurs 

d'onde, à la fois du fait de l'augmentation de ni dans I'infrarouge thermique, et de la 

prépondérance de l'absorption sur la diffusion par les grosses particules. 

Enfin les variations de g observées sur la Figure 10c illustrent le fait que I'anisotropie 

assez élevée de l'aérosol pour le rayonnement solaire tend à disparaître dans I'infrarouge 

thermique. 



CHRPITRE 1 : 44 

Fiaure 10a : Variation spectrale du coefficient relatif d'extinction pour divers 

échantillons d'aérosol saharien : d'après Carlson et Benjamin, 1980 (losanges 

blancs); D'Almeida, 1987 (losanges noirs); Fouquart et al., 1987 (croix). 



Fiaure 10b : Variation spectrale de l'albédo de diffusion simple, idem Figure 

10a.  
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Fiaure 10c : Variation spectrale du facteur d'asymdtrie, idem Figure 10a. 



c. Paramètres intégrés 

La mesure d'une grandeur radiative est réalisée à l'aide d'instruments caractérisés par 

une certaine largeur de bande spectrale et par une certaine largeur de champ. le rayonnement 

mesuré résulte toujours d'une interaction avec une couche d'atmosphère finie. Partant de ces 

remarques, il est clair que la caractérisation de l'aérosol par des mesures de rayonnement in situ 

ne peut pas nous donner accès aux paramètres parfaitement monochromatiques, locaux, et, 

directifs (fonction de phase) tels qu'ils ont été définis au B.1 .b de ce Chapitre, mais plutôt à des 

quantités ntégrées ou pondérées spectralement, spatialement, et /ou angulairement. 

Intéaration spectrale 

La mesure d'une quantité rigoureusement spectrale est impossible. Illustrons ce fait 

dans le cas des luminances. On ne peut accéder à L i  mais plutôt à L (W m-2sr-1) : 

où L i  est la luminance spectrale du rayonnement incident à I'instrument de mesure et A h  

l'intervalle spectral utile. D'une façon un peu plus précise et correcte, on peut encore écrire : 

où L'h représente le rayonnement à l'entrée de I'instrument, et r i  est un coefficient caractérisant 

I'instrument (transmission de l'optique et des filtres et réponse spectrale du détecteur). 

Lorsqu'on utilise de telles mesures de luminance pour déterminer par exemple un 

coefficient d'extinction Pex, il ne s'agira pas d'une quantité monochromatique mais plutôt d'une 

valeur spectralement pondérée sur l'intervalle A l .  Cependant, si la bande passante Ah est 

suffisamment étroite ( filtres interférentiels, sources laser), on pourra admettre que Pex varie 

assez peu sur Ah pour que l'on puisse considérer que : 

Pex - Pexh (1.39)  

Ce cas correspond à des conditions expérimentales généralement accessibles du fait des 

variations spectrales assez lentes des propriétés des aérosols (par opposition aux spectres de 

raies d'absorption gazeuse). A l'opposé de ces déterminations quasi-spectrales l'utilisation 
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d'instruments à large bande fournit des paramètres spectralement pondérés. On peut ainsi 

définir les paramètres de I'aérosol pondérés sur la totalité du spectre solaire (courtes longueurs 

d'onde). De tels paramètres sont appropriés pour l'estimation de l'impact climatologique de 

I'aérosol. Ils faut cependant noter qu'ils n'obéissent ni à l'équation (1.21) (loi de Beer) ni à 

I'équation (1.29), sauf à admettre la neutralité de I'aérosol sur la totalité du spectre considéré. 

Intéaration anaulaire 

Reprenons l'exemple d'une mesure de luminance. Un instrument de largeur angulaire 

de champ Aw nous donne accès non pas à une luminanc : L, mais plutôt à une puissance P ou 

à un flux F : 

Lorsque l'instrument est à champ étroit, et sous incidence normale (pyrhéliomètre, 

photomètre) on peut admettre le plus souvent que la variation angulaire de L avec @ est 

négligeable de sorte que la mesure de flux équivaut à une mesure de luminance : 

A l'opposé on réalise des mesures sous champ hémisphérique (pyranomètre, 

pyrgéomètre) donnant accès à des flux hémisphériques (éclairement, irradiation), apparaissant 

comme l'intégrale de I'équation (1.40) sur un demi-espace ( 2xsr ). 

A ces flux hémisphériques on peut associer le facteur d'asymétrie g, paramètre 

caractéristique de I'aérosol résultant de l'intégration angulaire sur tout l'espace ( 4nsr ) de la 

fonction de phase : 

Ce paramètre est interprétable en termes de flux hémisphérique en diffusion primaire. 

Reportons-nous à la Figure 9b et calculons les flux hémisphériques diffusés vers l'avant d2 Ffsc 

et vers l'arrière d2 Fbsc à travers la couche élémentaire d'épaisseur dl, à partir de l'éclairement 

incident dF. A l'intensité d3 ISc dans l'angle dmsc correspond un flux élémentaire diffusé vers 

l'avant : 



soit en remplaçant d3 Isc par sa valeur extraite de (1.23) : 

d3 Ffsc = mysc COS@ dosc 
d A 

p ~ i s  en remplaçant la fonction de diffusion ysc par la fonction de phase @, conformément à 

(1.31) : 

En exprimant que dosc = sin@ dO dv puis en menant l'intégration hémisphérique, il vient 

Si on convient de compter le flux rétrodiffusé négativement, une dérivation analogue 

donne : 

2 d Fbsc = J$!![: @(cos@) COS, d(r3x.e) 

de sorte que le flux diffusé algébrique, ou flux net d2Fn (avec la convention du sens incident 

positif) c'écrit : 

Ce qui donne simplement à l'aide de la définition de g en (1.42) : 

soit encore, à partir de (1.28) : 
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où d3pSc / dA est la diminution d * ~  du flux incident dF par diffusion : 

& , = g d ~  

Le facteur d'asymétrie g s'interprète dcric comme le rapport du flux net en diffusion primaire à la 

réduction correspondante du flux incident. 

Le facteur d'asymétrie apparaît ainsi comme une simplification importante de la fonction 

de phase. II permet souvent d'assurer les calculs de transfert radiatif dans des atmosphères 

diffusantes avec une précision correcte (Van de Hulst, 1980). 1 1  traduit l'intensité de I'anisotropie 

d'un milieu diffusant (pour un diffuseur isotrope, g = 0). 

Intéaration soatiale 

Les paramètres caractérisant un aérosol ont été définis localement au B.1 .b à partir de 

variations élémentaires des grandeurs radiatives à travers une couche ou un volume 

élémentaire d'aérosol. Une telle situation est évidemment inaccessible à l'expérience. Cette 

observation est encore valable dans le cas réel d'une couche finie peu épaisse. En effet la 

détermination expérimentale de faibles variations d'une grandeur radiative, induites par la 

présence d'une telle couche, est pratiquement irréalisable du fait de l'importance relative des 

diverses incertitudes de mesure. 

La détermination expérimentale in situ des propriétés radiatives de l'aérosol sera 

réalisée avec une résolution spatiale maximale au moyen de mesures aéroportées de 

rayonnement à différents paliers ce qui permet le découpage de la couche entière en autant de 

sous-couches. Cette technique donne accès à la caractérisation optique de chaque sous- 

couche en termes de transmittance - vraie et diffuse -, de réflectance - diffuse - (albédo), 

d'absorptance, et aussi d'émittance dans le cas des grandes longueurs d'onde. L'expression 

de ces quantités à l'aide des paramètres locaux (Pex, wo, g, etc ...) se fait par l'intermédiaire de 

quantités intégrées sur l'épaisseur Az de la couche considérée. La plus importante de ces 

quantités est I'épaisseur optique 6 de la sous-couche, intégrale selon la verticale du coefficient 

volumique caractérisant l'aérosol : 



où l'indice i remplace indifféremment les notations abs, SC, et ex pour l'absorption, la diffusion et 

l'extinction? 

On peut déduire de (1.52) le coefficient volumique moyen p pour la couche 

considérée : 

Les mesures sol ne donnent accès qu'à des quantités intégrées sur toute 

l'atmosphère. Nous verrons au B.2.a comment les mesures photométriques sol utilisant le soleil 

comme source, permettent d'accéder à I'épaisseur optique de l'aérosol atmosphérique total. II 

faut toutefois noter que l'épaisseur optique des couches d'aérosol saharien est telle qu'on peut 

le plus souvent négliger les autres composantes de l'aérosol atmosphérique sans introduire 

d'erreur importante. 

Enfin, les mesures satellitaires sont les plus délicates à interpréter, surtout dans le cas 

où elles utilisent des cibles terrestres. Le rayonnement mesuré est alors le résultat complexe 

des caractéristiques radiatives de la surface et de l'état de l'atmosphère. 

2. L'impact radiatif 

a. Cas de rayonnement solaire 

-+ 

Lorsqu'un faisceau monochromatique, de direction notée symboliquement O, traverse 

un élément d'atmosphère turbide de volume dV et d'épaisseur dl (cf. Figure 9b), sa luminance 

L subit des atténuations par absorption dLa et par diffusion dLsc conformément aux équations 

(1.21) et (1.29). D'autre part, si on considère les rayonnements traversant dV suivant 

l'ensemble des directions W', une fraction de chacun d'entre eux sera diffusée contribuant à 
4 

une augmentation drSc  dans la direction O . Cette quantité s'exprime à l'aide de la fonction 

volumique de diffusion définie en (1.24) : 

8 Dans la suite en l'absence de précision, une épaisseur optique sera implicitement d'extinction. 
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soit à l'aide de la fonction de phase @ en utilisant (1.31) : 

- 
En notant dL la variation totale de luminance selor o à la traversée de dV, il vient : 

soit encore, selon (1.21), (1.29), et (1.56) : 

r 

et en utilisant (1.33) et (1.35) : 

la quantité Be, dl représentant l'épaisseur optique d6 d'extinction de l'élément de milieu 

turbide traversé dans la direction . 

On peut donc encore écrire (1.58) sous la forme : 

Les expressions (1.58) et (1.59) constituent une formulation classique du transfert 

radiatif du rayonnement solaire. La fonction de phase O et l'albédo de diffusion simple wo 

s'expriment en fonction des paramètres de la diffusion moléculaire et de l'extinction par 
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l'aérosol; l'épaisseur optique dS fait intervenir l'extinction par l'aérosol et l'absorption par les gaz 

atmosphériques. 

Ravonnement solaire direct a travers I'atmoSghére : rne-lrjgws 

L'épaisseur optique d'extinction d'une couche d'aérosol en constitue une 

caractéristique radiative importante, dont la détermination expérimentale est aisée depuis le sol 

- et apparaît en outre réalisable dans certaines conditions par satellite . Elle constitue dans 

l'étude présente une grandeur de base dont les valeurs expérimentales issues de mesures sol 

ont été comparées aux données satellitaires infrarouges. Nous allons donx décrire son 

extraction à partir de mesures photométriques sol utilisant le soleil comme source. 

Le photomètre est un radiomètre à filtre étroit et faible ouverture de champ qui délivre 

donc un signal proportionnel à la luminance spectrale dans la direction de visée. La technique 

photométrique tire parti de la simplicité du résultat de I'intégration de l'équation (1.58) du 

transfert radiatif à travers l'atmosphère, dans le cas du rayonnement solaire direct. La luminance 
-. 

est très supérieure dans la direction solaire O, aux valeurs prises suivant les autres directions. 

Le second terme du membre de droite de (1.58) qui représente l'augmentation de luminance - 
selon O, par diffusion du rayonnement des autres directions constitue donc tout au plus un - 
terme correctif. L'intégrale de (1.58) selon la direction os à travers toute l'atmosphère donne 

alors la luminance au sol : 

ou Ld, est la luminance directe et Lsc la luminance diffuse beaucoup plus faible, résultant de la 

diffusion multiple (compte tenu des réflections par la surface). La mesure est effectuée à l'aide 

d'un instrument de champ d'ouverture faible (typiquement 2-3") mais non nulle, de sorte qu'il 

faut inclure à la quantité Lsc de l'équation (1.60) un terme de diffusion primaire dans la pointe 

avant de la fonction de phase. En pratique, on néglige Lsc qui représente au plus quelques % 

de la luminance totale (Bartell, 1987). Cette approximation peut entrainer une légère sous- 

estimation de l'épaisseur optique ainsi déterminée. 

Le résultat approché de I'intégration de (1.58; est alors : 
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où z est i'altitude, et l'angle O. est l'inclinaison du rayonnement solaire direct par rapport à la 

verticale. 

La quantité L, est la luminance solaire extra-atmosphérique, c'est à dire celle qui serait 

mesurée par i'instrument en l'absence d'atmosphère. Elle ne dépend que L e la date de la 

mesure par l'intermédiaire de la variation annuelle de la distance Terre-Solei,. La réponse de 

l'instrument à la valeur Co relative à la distance moyenne Terre-Soleil est qualifiée de constante 

d'étalonnage. Lorsque l'instrument est étalonné on peut donc déterminer la transmittance de 
-L 

l'atmosphère dans la direction os et à la longueur d'onde A, pour le rayonnement solaire direct : 

avec I, = C ~ O  , où C est une correction calculable en fonction de la date. 

Si le soleil n'est pas trop bas sur l'horizon il n'y a pas lieu de tenir compte de la courbure 

de l'atmosphère terrestre ni des effets de la réfraction, de sorte que O0 constant avec l'altitude 

est égal à l'angle zénithal solaire Os. On peut alors écrire : 

dans le cas contraire on remplace dans l'expression de Td, la quantité par une 

relation f(Os) telle que : 

Cette quantité f(Qs) généralement équivalente à   cos^^)‘^ avec une bonne précision 

(sauf lorsque 0, est proche de n/2) définit la masse optique relative ml dans la direction du 
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soleil. C'est un paramètre géométrique calculable A partir de l'heure, de la date, et des 

coordonnées géographiques du lieu de mesure. On a donc : 

où l'intégrale est I'épaisseur optique (verticale) d'extinction atmosphérique totale, & : 

soit donc : 

Les quantités Bex et & sont associées à l'ensemble des sources d'extinction. II faut en 

effet considérer outre l'extinction par l'aérosol, la diffusion moléculaire, et l'absorption par 

certains composants gazeux mineurs de l'atmosphère : essentiellement la vapeur d'eau, le 

dioxyde de carbone, et l'ozone. On décompose donc l'épaisseur optique totale 6 : 

avec : 

: épaisseur optique d'extinction par l'aérosol. 

GR : épaisseur optique de diffusion moléculaire (Rayleigh). 

6g : épaisseur optique d'absorption gazeuse. 

L'épaisseur optique Rayleigh 6~ est calculable avec précision et n'intervient de façon 

notable que dans la partie visible du spectre. On évite de choisir des canaux près des bandes 

spectrales d'absorption du constituant extrêmement variable qu'est la vapeur d'eau (excepté 

dans le cas où la technique photométrique est justement utilisée pour évaluer la quantité de 

vapeur d'eau atmosphérique). La quantité 6g apparait alors comme un terme correctif relatif à 



des constituants dont la teneur atmosphérique est assez bien définie (ozone, avec la bande de 

Chappuis dans le domaine visible, dioxyde de carbonne dans I'infrarouge proche et moyen). 

II convient de noter que 6, représente l'aérosol atmosphérique total - y compris la 

composante troposphérique. Néanmoins, en présence d'une couche de poussière saharienne 

on peut le plus souvent considérer les autres composantes de l'aérosol total comme faibles ou 

négligeables. 

Enfin, comme nous l'avons indiqué au 6.1 .c, le profil du coefficient d'extinction B%! de 

l'aérosol nous reste inaccessible. Notons cependant que lorsque la couche de poussière se 

situe dans la basse troposphère au contact du sol comme c'est généralement le cas en zone 

sahélienne, la forte convection thermique diurne assure une bonne homogénéité par brassage 

turbulent de la couche de mélange qui coïncide alors avec la couche de poussière. Dans ce 

cas, lorsqu'il est possible d'estimer l'altitude h du sommet de la couche, on réalise une 

estimation raisonnable du coefficient d'extinction Be? (z) par la valeur moyenne : 

a e  6, Pex = - 
h 

Transfert du flux solaire à travers une couche de ~oussière : impact radiatif au sol 

La présence d'aérosol modifie la distribution du rayonnement solaire et de l'énergie qu'il 

transporte dans l'atmosphère et au niveau du sol. La redistribution au niveau du sol, outre ses 

aspects climatologiques, est un processus central parmi les mécanismes aboutissant à la 

télédétection satellitaire de la poussière dans I'infrarouge. Nous allons étudier ce processus à 

l'aide d'un modèle extrêmement sommaire, suffisant cependant pour une description 

qualitative de ses aspects essentiels. 

Le calcul du flux radiatif au sol implique une triple intégration - verticale, angulaire, et 

spectrale - de l'équation (1.58). Au contraire de ce qui a été dit à propos du calcul du transfert 

radiatif solaire direct, on ne peut pas en général négliger dans l'équation (1 58) le second terme 
+ 

du membre de droite, ce qui aboutit à un couplage entre la luminance suivant la direction o et 
+ 

les luminances selon toutes les directions possibles o'. On utilise souvent une technique 

approchée, dite méthode à deux flux, pour résoudre ce problème. Une description des 

variantes de cette méthode est donnée par Zdunkowski et al., 1980. La description des 
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luminances selon l'ensemble des directions de l'espace est remplacée par celle des flux 

montants et descendants, grâce à l'introduction d'une représentation simplifiée de l'indicatrice 

du rayonnement diffus (dans la version de base de cette méthode, on considère des 

luminances isotropes LT et LL pour les deux hémisphères "montant" et "descendant"). De 

cette façon, l'équation (1.58) de transfert en luminance (en réalité un système d'autant 

d'équations que de directions possibles) est remplacée par un système de deux équations des 

flux montant et descendant F? et FL, dont I'intégration verticale est possib!: de façon 

analytique dans les cas les plus simples et aboutit à l'expression de la réflectance R, de la 

transmittance T, et de l'absorptance a de la couche d'aérosol en termes de flux, en fonction de 

son épaisseur optique verticale 6, de l'albédo de diffusion simple 030, et du facteur d'asymétrie 

Tableau 4 : Sens des variations de la réflectance R, de la transmittance T, et de I'absorptance 

a d'une couche d'aérosol pour des accroissements de l'épaisseur optique d'extinction 6, de 

I'albédo de diffusion simple wo, et du facteur d'asymétrie g. 

g (voir Paltridge et Platt, 1976). Le Tableau 4 indique le sens des variations de R, T, et a, en 

fonction de 6, oo, et g (avec O < oo < 1). Ces résultats sont aisément interprétables compte 

tenu de la signification physique de 6, oo et g. 

Enfin, I'intégration sur le spectre solaire permet d'obtenir les valeurs pondérées 

moyennes de la réflectance, de la transmittance et de I'absorptance, nécessaires à l'exploitation 

des résultats precédents en termes énergétiques (nous utiliserons les mêmes notations R, T, 

et a, indifféremment pour les quantités spectrales et intégrées). 



Fiaure 11 : Schéma de l'impact d'une couche d'aérosol sur le rayonnement 

solaire. 



L'impact de l'aérosol en termes de redistribution de l'énergie radiative est facile à 

exprimer en considérant une couche d'aérosol schématisée Figure 11, de paramètres T, R, et 

a, au-dessus d'un sol d'albédo A, en l'absence de tout autre élément atmosphérique. 

En l'absence d'aérosol le flux solaire descendant au sol est FL et le flux net est (~ -A )FL  

La présence de la couche introduit des réflections multiples, et le nouveau flux au sol se 

présente comme une somme infinie : 

L'aérosol est d'abord supposé non absorbant ( o o  = 1, a = O). Le terme d'ordre i 

s'exprime : 

d'ou le flux total 

Si on excepte le cas idéal A = 1, la quantité (1 -R) 1 (1-AR) dans (1.72) est inférieure à 

l'unité et F ' ~ &  est inférieur à FJ. 

Le flux net s'écrit simplement : 

La diminution des flux descendant et net au sol est : 



Les quantités &FL et &,Fn sont positives : la présence de la couche de poussière non 

absorbante entraîne une diminution des flux descendant et net au sol en toutes circonstances. 

L'étude des variations des expressions (1.74) et (1.75) indique - ce qui était prévisible - que la 

réduction des flux au sol s'accroit quand la réflectance de la couche augmente, c'est à dire en 

utilisant le Tableau 4, pour des valeurs croissantes de I'épaisseur optique ainsi que pour des 

valeurs décroissantes du facteur d'asymétrie. En outre, la réduction des flux au sol s'accroit 

pour des albédos décroissants. Cela signifie que le déficit en énergie radiative reçue par le sol 

sera plus faible en région aride d'albédo élevé, qu'en région humide couverte de végétation. 

Si on considère un aérosol absorbant (00 < 1, a > O), le terme d'ordre i du flux au sol est 

simplement : 

Les flux descendant et net au sol deviennent : 

Ce qui correspond à une réduction supplémentaire de ces flux dans le rapport (l-a), par 

comparaison avec le cas de la couche non absorbante de même réflectance. 

Les réductions de flux par la couche d'aérosol deviennent, en fonction des quantités 

correspondantes pour le cas non absorbant : 

pour le flux descendant, et : 



pour le flux net. 

L'introduction d'une absorption par la couche d'aérosol entraîne donc, comme cela était 

prévisible, une réduction accrue des flux au sol. 

On peut conclure que l'impact au sol de la couche de poussière, quelles que soient les 

caractéristiques de l'aérosol et de l'albédo de surface, correspond à une réduction des flux. 

Cette réduction est plus forte pour une couche d'épaisseur optique élevée, de facteur 

d'asymétrie et d'albédo de diffusion simple faibles, et pour un sol d'albédo faible. 

b. Cas du rayonnement infrarouge thermique 

Alors que le rayonnement solaire est d'origine extérieure au système Terre- 

atmosphère, ce dernier est le siège de l'émission thermique, la source principale étant la Terre. 

Ainsi, chaque élément d'atmosphère de volume dV émet de façon isotrope un rayonnement 

élémentaire fonction de sa température 0. Si on considère la couche élémentaire de la Figure 

9b, elle émet dans la direction normale une luminance spectrale élémentaire : 

où B(0) est la luminance spectrale du corps noir à la température 8, donnée par la loi de Planck, 

et d& est l'émittance élémentaire de la couche. Si on considère la couche comme étant en 

équilibre thermodynamique (ce qu'on est toujours en droit de faire, sauf dans la haute 

atmosphère où l'équilibre local n'est pas réalisé), I'émittance est égale à I'absorptance de cette 

couche : 



Le terme dL,, vient s'ajouter dans le cas de I'infrarouge thermique au bilan de 

l'équation (1 56) établie pour le rayonnement solaire : 

de s o r i ~  que les équations (1.57) et (1.58) établies pour le rayonnement solaire deviennent 

pour l'infrarouge thermique : 

L'interaction atmosphérique sur le rayonnement infrarouge thermique est le fait d'un 

certain nombre de composants gazeux qui absorbent et émettent, et des aérosols qui 

absorbent, émettent, et diffusent. Les gaz atmosphériques ayant un impact radiatif dominant 

sont la vapeur d'eau, le dioxyde de carbone, et l'ozone. L'absorption et l'émission gazeuses 

résultent de changements de niveaux d'énergie des molécules, ce qui se traduit par des 

spectres dc- raies fines regroupées en bandes d'absorption. Les principales bandes sont celles 

de la vapeur d'eau à 6,3 pm et dans I'infrarouge lointain (au-delà de 20 pm), du dioxyde de 

carbone à 14,7 pm, et de l'ozone à 9,6 Pm, illustrées par la Figure 12. 

L1absor?tion par ces bandes est intense. Vers le centre, une couche de quelques 

mètres d'épaisseur peut être pratiquement opaque au rayonnement. Dans ces conditions le 

coefficient d'absorption gazeuse est prépondérant vis à vis du coefficient d'extinction de 

l'aérosol (lui même supérieur au coefficient de diffusion ) : 
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Fiaure 12 : Rayonnement infrarouge émis vers l'espace. Spectre obtenu par le satellite 

Nimbus 4 au dessus du Sahara (d'après Paltridge et Platt, 1976). 
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de sorte que I'albédo de diffusion simple du milieu est négligeable : 

L'effet de I'aérosol +3ns les bandes d'absorption moléculaire est donc d'autant plus 

négligeable que ces dernières sont intenses : le milieu est alors simplement absorbant avec 

P a =  Pa. 

Les bandes d'absorption sont séparées par des fenêtres, régions de relative 

transparence atmosphérique utilisées pour la télédétection dans l'infrarouge thermique. La plus 

importante d'entre elles, dite fenêtre à 10 pm est comprise approximativement entre 8 et 14 pm 

(la Figure 12 montre qu'elle est en réalité partagée en deux par la bande à 9,6 pm de l'ozone). 

L'influence absorbante des gaz y est réduite sans jamais être nulle (continuum et raies de faible 

intensité de la vapeur d'eau dans la fenêtre à 10 pm). L'influence de l'aérosol atmosphérique 

dans ces fenêtres n'est plus négligeable, et elle devient prépondérante s'il est présent en 

quantité notable. Dans ce cas l'atmosphère est à la fois absorbante et diffusante. 

En règle générale, on néglige cependant l'effet de la diffusion par I'aérosol dans les 

fenêtres atmosphériques. On peut apporter une justification partielle à cette approximation en 

notant que l'extinction et l'albédo de diffusion simple d'un aérosol diminuent pour des 

longueurs d'onde croissantes. Cette variation spectrale est d'autant plus accentuée que les 

particules sont petites. 

Aini pour I'aérosol de type EÇLATS de granulométrie fine (voir Figure 7 ) ,  le coefficient 

d'extinction dans le canal 10,s -12,s pm de Météosat est 10 fois plus petit que dans la partie 

visible du spectre (voir Figure lOa), st l'albédo de diffusion simple est en moyenne de 0,3; ce 

qui indique un faible impact radiatif ou la diffusion joue en outre un rôle secondaire. Les calculs 

montrent en fait que dans ce cas la diffusion joue réellement un rôle négligeable dans le 

transfert radiatif, et nous avons toujours considéré ce type d'aérosol comme un absorbant pur 

dans les calculs de transfert de luminance ou de flux (voir les articles P2, P3, P6, et P7). 



Pour l'aérosol décrit par Carlson et Benjamin constitué de particules en moyenne plus 

grosses (voir Figure 7), le coefficient d'extinction est beaucoup plus important (0,7 fois la valeur 

dans le visible) et l'albédo de diffusion simple est d'environ 0,5 (voir Figures 1 Oa,b). Nous avons 

calculé pour un tel aérosol le transfert radiatif en luminance vers l'espace dans le canal 

infrarouge thermique de Météosat (voir l'article P7) depuis un site sahélien à travers une couche 

d'épaisseur optique visible unité (soit 0,7 dans le canal IR Météosat). Le fait de négliger la 

diffusion (en faisant wo = O) entraîne des écarts d'environ 2Oh de nuit et 3% de jour sur la valeur 

du signal, soit 3 à 6 niveaux radiométriques de Météosat. Ainsi, si on étudie la sensibilité de la 

réponse sateilitaire à différents types d'aérosol comme cela a été fait dans P7, il n'est pas sans 

intérêt d'observer que pour certains d'entre eux l'omission de la diffusion aboutit à des écarts 

non négligeables sur le calcul de la détection satellitaire. Par contre il est clair que sur la 

question de la réponse satellitaire à un aérosol à partir de ses caractéristiques radiatives 

obtenues expérimentalement, la prise en compte de la diffusion dans l'infrarouge n'aurait plus 

guère de sens du fait de l'incertitude existant sur les valeurs des paramètres radiatifs dans cette 

partie du spectre. C'est peut-être cette incertitude sur la connaissance des paramètres 

optiques de l'aérosol, qui jointe à la simplification apportée aux équations du transfert radiatif, 

constitue la meilleure justification à l'usage général consistant à négliger la diffusion. 

Dans ces conditions, l'équation (1.86) devient simplement : 

où pex est en fait égal à p,, et Bexdl = d6 est une épaisseur optique d'absorption. 

Transfert radiatif dans la fenêtre à 10 um : a~olication à la télédétection satellitaire 

Nous allons étudier comment varie la réponse satellitaire à l'introduction d'une couche 

d'aérosol en I'absence de tout autre élément atmosphérique. 

Supposons d'abord que la surface du sol puisse être considérée comme un corps noir 

de température 8,. En I'absence d'aérosol, la luminance spectrale émise vers le satellite B(8,) 

est donnée par la formule de Plank. Lorsqu'on introduit une couche d'aérosol non diffusante, 

I'intégration verticale de (1.89) donne une luminance satellitaire : 



avec : 

- 6(z) : épaisseur optique entre l'altitude z et l'infini - en fait le sommet de la couche -dans 

la direction 8 considérée, 

- & = 6(0) : épaisseur optique totale. 

On peut réécrire (1.90) en fonction de la transmittance atmosphérique spectrale selon 

la direction considérée : 

avec T = e - W  et Tt = e -a. 

En considérant d'abord une couche isotherme à la température 8,, l'équation (1.91) 

devient : 

L a t  = TtB(es) + (1- Tt)B(ea) 

que l'on peut réécrire 

L'introduction de la couche de poussière se tradiiit donc par une variation de luminance 

émise vers l'espace dans la direction considérée : 

ALat = (1 - Tt) [B(ea) - B(WI (1.94) 

Les relations (1.92) à (1.94) restent valables psur une couche de poussière non 

isotherme à condition de définir Ba comme une température équivalente à partir de : 



CHRPITRE ! : 67 

La relation (1.94) confirme l'augmentation de la variation de LSat avec I'absorptance de 

la couche, c'est à dire avec son épaisseur optique. Cette variation est positive ou négative 

suivant que la température équi31alente 0, est supérieure ou inférieure à la température de 

surface es. La détection est d'.-iutant plus sensible que l'écart thermique entre surface et 

couche est grand. En revanche, si la température équivalente de couche est égale à la 

température de surface, l'aérosol est indétectable quelle que soit l'épaisseur optique de la 

couche. 

Lorsque la couche d'aérosol est dans la basse troposphère entre le sol et quelques 

kilomètres, l'écart thermique est minimal ainsi que la sensibilité de la détection. Ce cas est 

généralement celui de la région sahélienne. Cependant la forte insolation et l'évaporation 

réduite entraînent une importante surchauffe diurne de la surface. La présence de poussière 

se traduit donc par une diminution de la luminance émise vers l'espace et du signal satellitaire. 

Au contraire, le refroidissement de la surface et l'inversion nocturnes se traduisent par un faible 

écart thermique aboutissant à un effet d'écran pratiquement nul de la couche d'aérosol. 

Lorsque la couche d'aérosol est en altitude, sa température équivalente devient 

nettement inférieure à la température de surface et la sensibilité de la détection est élevée. 

Cette situation se traduit par une diminution du signal satellitaire, de jour comme de nuit (plus 

accentuée de jour). 

Si les surfaces humides peuvent être considérées comme approximativement noires, il 

en va différemment pour les surfaces arides. L'émissivité verticale dans la fenêtre à 10 Pm, 

donnée par Beuttner et Kern (1965) indique une certaine variabilité selon la nature et l'état des 

surfaces. Un intervalle de valeurs réalistes pour ces surfaces est 0,80-0,95, et 0,9 peut être 

considérée comme une valeur typique. 



Reprenons donc i'étude du transfert de luminance vers I'espace dans la fenêtre à 10 

,um pour une surface supposée lambertienne d'émissivité es. En l'absence d'aérosol la 

luminance spectrale émise vers le satellite devient cS B(BS). Pour : 

où 0; est la température apparente (dite de rayonnement) de lz surface, inférieure à la 

température de contact : 

Soit F,d le flux spectral descendant au sol, dû à l'émission de la couche d'aérosol. Si on 

note L Ç ~  la luminance équivalente telle que : 

la fraction (1 - es) L S ~  sera renvoyée par la surface, de sorte que la luminance émise vers 

l'espace devient : 

On doit s'attendre de manière générale à ce que L? s B(es), la différence entre ces 

deux quantités étant fonction de l'épaisseur optique de la couche et de I'ecart de température 

entre couche et surface. Considérons successivement deux cas extrêmes : 

a. cas où L? z B(0s) 

C'est le cas d'une couche très épaisse et de température équivalente voisine de celle 

de la surface (par exemple une couche sahélienne nocturne dense). En introduisant cette 

condition dans (1.99), on obtient compte tenu du fait que Ba = Os : 

d'où : 
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relation indiquant, compte tenu de (1.97), que la présence de la couche entraîne une 

augmentation du signal satellite - comme si elle était plus chaude que le sol. 

p. cas où B(OS) 

C'est le cas d'une couche très froide (couche en altitude) ou encore de faible épaisseur 

optique. En négligeant dans (1.99) le premier terme du membre de droite, puis en 

réarrangeant, on obtient : 

Cette relation est l'équation (1.93) dans laquelle on a remplacé O, par 8;. L'impact de la couche 

sur le signal satellitaire est alors : 

La température de couche correspondant à un impact nul est Oa = 8;. Elle est inférieure 

(toutes valeurs restant inchangées par ailleurs) à la valeur d'impact nul dans le cas d'un sol noir, 

Oa = Os. 

Les résultats obtenus dans les cas extrêmes a et P, traduisent le fait que la réduction 

d'émissivité de surface équivaut simplement à une diminution de température de cette surface 

(considérée comme noire). Pour un sol de température 310 K et d'émissivité grise 0,9 dans le 

canal 10,s - 12,5 pm de Météosat, la température de rayonnement vaut 302 K (d'après les 

tables d'étalonnage de Météosat), ce qui est aussi dans ce cas la température d'une couche de 

poussière invisible par Météosat. Cette importante différence de température de rayonnement 

de la surface (8K) permet de prévoir une forte sensibilité de la réponse satellitaire à I'émissivité 

de surface, ce qui est étudié quantitativement à l'article P7. 
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hermiaue : impact éneraet 
, . 

mnsfert radiâüf dans I'infrarouae t iaue au s d  

Lorsqu'on néglige la diffusion, l'équation du transfert radiatif (1.89) s'intègre dans le 

sens descendant à travers toute l'atmosphère pour donner la luminance spectrale au sol : 

où dT et Tt sont les transmittances spectrales selon la direction considérée, respectivement 

pour une couche élémentaire et pour l'atmosphère totale. 

L'intégration angulaire est habituellement réalisée en considérant que le flux est celui 

d'un rayonnement isotrope dont la luminance est obtenue par calcul de l'équation (1.1 04) selon 

une direction d'angle zénithal &. Cela équivaut à résoudre (1.104) en définissant des 

quantités de gaz absorbant - implicitement contenu dans la transmittance - égales au produit de 

l'épaisseur (verticale) par un facteur géométrique D supérieur à l'unité, dit de diffusivité, tel que : 

1 D = - 
cos 00 

on utilise souvent D = 1,66, ce qui correspond à @D # 53". 11 reste alors, pour passer aux flux, à 

multiplier les deux membres de (1.1 04) par x. 

L'intégration spectrale est plus complexe. Très schématiquement, on peut considérer 

que les basses couches de l'atmosphère sont totalement opaques pour une certaine fraction 

de l'intervalle spectral, du fait des bandes d'absorption gazeuse. Tout aussi schématiquement, 

on admet que l'atmosphère est transparente en l'absence d'aérosol pour l'intervalle spectral 

restant : pratiquement la fenêtre comprise entre 8 et 14 Pm. Si K représente la fraction de 

l'énergie du corps noir à la température ea des basses couches, relative à l'intervalle 8-14 ym, 

on peut écrire que le flux descendant est, en l'absence d'aérosol : 



CHAPITRE ! : 71 

où o est la constante de Stefan, et K dépend de l'humidité atmosphérique et de 8, : sa valeur 

est typiquement d'environ 0,3. 

Si le sol est noir, il émet un flux &, de sorte que le flux net s'écrit, en l'absence 

d'aérosol : 

Si on ne tient pas compte des changements de température résul! ant des modifications 

de flux, l'introduction d'une couche d'aérosol modifie le flux descendant F& de l'équation 

(1.1 06) selon : 

où est l'émittance de la couche et B'a sa température moyenne. Le flux net devient alors : 

La variation de flux net par introduction de la couche d'aérosol est donc : 

Le flux net infrarouge thermique au sol augmente (algébriquement) du fait de 

l'introduction d'une couche de poussière. Cette augmentation est plus importante si l'émittance 

de la couche est élevée, c'est à dire si son épaisseur optique infrarouge est grande : c'est 

évidemment le cas d'une couche épaisse et dense, particulièrement si elle comporte une forte 

proportion de grosses particules. Cette augmentation de flux net est plus importante si la 

couche d'aérosol est chaude, donc basse (surtout de jour). Enfin, lorsque l'humidité de 

l'atmosphère augmente, avec comme conséquence un élargissement des bandes, il faut 

s'attendre à une réduction de K et donc de AF,. 

Avec les mêmes approximations que précédemment , on obtient pour un sol gris 

d'émissivité E, une variation de flux net par introduction d'une couche d'aérosol : 
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indiquant une réduction de i'impact radiatif au sol dans le rapport Es par rapport au cas d'un sol 

noir. 

En conclusion, i'impact radiatif infrarouge thermique au sol d'une couche de poussière 

est caractérisé par une augmentation du flux net maximale dans le cas de couches basses 

comportant une proportion élevée de grosses particules. Cette augmentation de flux est 

fonction en outre de I'émissivité de surface et de I'humidité atmosphérique. 

c. L'impact énergétique et ses conséquences 

On peut exprimer l'impact radiatif au sol d'une couche d'aérosol en termes de variation 

du flux net résultant de l'introduction de cette couche dans i'atmosphère. De nuit, la variation du 

flux net infrarouge thermique est une quantité positive donnée par les relations (1.110) ou 

(1 . I l l ) .  De jour, la variation du flux net est la somme des termes solaire (relations (1.75) ou 

(1.80)) et infrarouge thermique, de signes opposés. Cependant, en milieu de journée le terme 

solaire est nettement prépondérant de sorte qu'on observe en présence d'aérosol une 

réduction du flux net. Nous avons vu aux paragraphes B.2.a et B.2.b que le bilan exact dépend, 

outre de la quantité d'aérosol, de ses propriétés optiques aux courtes et aux grandes 

longueurs d'onde, des propriétés radiatives de la surface, de la température de la couche - c'est 

à dire de son altitude - et dans une moindre mesure de l'humidité atmosphérique. 

Le bilan d'énergie à la surface s'écrit : 

où H et LE sont les flux convectifs de chaleurs sensible et latente, et G le flux de conduction 

dans le sol. 

Une modification du flux net radiatif par l'aérosol introduit nécessairement des 

ajustements sur les termes non radiatifs du membre de droite de l'équation (1.1 12). En région 

sahélienne, la sécheresse du sol limite le flux de chaleur latente qui reste donc secondaire (et 
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en région saharienne il est selon toute vraisemblance négligeable), de sorte qu'une variation de 

F, se répercute essentiellement par des variations de G et de H. 

Les variations de G sont associées a des variations de température dans le sol, ainsi 

qu'à sa surface, tandis que les variations de H affectent le profil de température atmosphérique. 

A leur tour, ces variations de température de l'atmosphère et de la surface introduisent des 

modifications de flux radiatif dans le domaine infrarouge thermique. Ce résultat montre que Ics 

variations de flux net induits par la présence d'une couche d'aérosol ne sont pas calculables a 

priori, elles résultent du couplage entre les termes radiatifs (infrarouge thermique) et nr n 

radiatifs du bilan d'énergie au sol, via les températures et en particulier la température de surface 

0s. 

La présence de l'aérosol se traduit : 

- de jour, par une réduction de Fn et donc de G et H, d'où une augmentation de 0,. 

- de nuit par une augmentation de Fn et donc de G (absence de convection), d'où une 

augmentation de 0,. 

Ces mécanismes définissent un impact thermique qui doit être considéré, 

conjointement avec l'effet d'écran de la couche d'aérosol décrit au B.2.b, pour l'interprétation 

de l'impact de l'aérosol sur la réponse satellitaire dans la fenêtre à 10 Pm. Leur modélisation 

complète est l'objet de l'article P6. 

II serait illusoire de tenter d'analyser plus finement sur la base de modélisations 

schématiques (telles que celles utilisées précédemment), les impacts de ces mécanismes 

complexes et interactifs, qui font intervenir un grand nombre de paramètres dont les uns sont 

en rapport avec I'aérosol et les autres lui sont étrangers. Pour accéder à une telle analyse, la 

modélisation décrite à l'article P6 a été utilisée pour l'exécution de tests de sensibilité dont les 

résultats sont présentés et commentés dans l'article P7. 





CHAPITRE 2 

DETECTION ET VISUALISATION DE L'AEROSOL SAHARIEN 

PAR VOIE SATELLITAIRE 

Dans ce Chapitre, il est essentiellement question d'étudier comment réaliser la détection des 

aérosols d'origine saharienne au-dessus de l'Afrique à partir du satellite géostationnaire Météosat 

dont la situation est idéale pour de telles observations. 

Les données satellitaires étudiées ont été comparées à des données sol : parfois aux 

épaisseurs optiques d'aérosol issues de mesures photométriques, mais le plus souvent aux visibilités / 
horizontales des stations météorologiques. Les travaux antérieurs de Bertrand (1979), ont démontré \ 

\ l'intérêt des visibilités comme indicateur de la présence et estimateur de l'intensité de l'aérosol. Cela ., 

est lié au fait que la couche d'aérosol s'étend jusqu'au contact du sol, qu'elle présente une bonne ; 

homogénéité du fait du brassage convectif (de jour), et que pour un site donné son épaisseur n'est 

pas très variable dans les régions subsahariennes étudiées. Ce caractère de la visibilité a été 

abondamment utilisé - et contrôlé - dans cette partie de l'étude. 

Une étude préliminaire a permis de montrer dans l'article P l  la sensibilité de jour du canal 

10.5 - 12.5 pm de Météosat à la présence d'aérosol pour les régions sahéliennes d'albédo élevé. Au- 

dessus des régions méridionales d'albédo plus faible, la sensibilité diminue dans I'infrarouge et i 
augmente dans le visible. La réduction des contrastes par l'aérosol dans le visible et I'infrarouge a été 

mise en évidence. Cette dernière voie ne sera pas suivie, mais on la retrouve à l'article P8 en annexe, 

dans les travaux menés parallèlement par D. Tanré. 

L'interprétation physique de la sensibilité satellitaire dans I'infrarouge à la présence d'aérosol, i 
suggérée dans l'article P l ,  est établie dans P2 grâce à l'utilisation des résultats de la campagne de : 
mesures ECLATS (Sahel, 1980). La poussière affecte la réponse satellitaire en faisant écran à , 

rémission sol, et en modifiant cette émission par son impact radiatif à la surface. Une telle interprétation i, 
permet d'expliquer la réduction observée du signal de jour en présence de poussière, y compris son \ 
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évaluation quantitative en ordre de grandeur. Elle permet en outre de prévoir l'augmentation du signal 

de nuit, ce qu'on vérifie expérimentalement dans l'article P3. 

L'étude de l'impact de l'aérosol sur la température de surface est menée dans I'article P3 sur 

la base des données de la campagne ECLATS. On étudie en outre dans cet article l'importance de 

l'émissivité de surface et de l'humidité atmosphérique sur la réponse satellitaire. Les résultats obtenus 

sont en accord avec les conclusions des simulations qui seront réalisées dans le Chapitre 3. 

L'observation des nuages de poussière n'est généralement pas possible directement sur les 

images originales. II est nécessaire de procéder au prealable a un traitement consistant ii séparer les ' structures ii caractère permanent de la surface de celles variables de l'atmosphère. Le traitement est \ décrit et illustré dans I'article P2 pour les images de jour et dans l'article P3 pour les images de nuit. 

L'efficacité du traitement d'image est illustrée par la présentation du développement d'une 

situation de grande ampleur a I'6chelle du continent africain, sur une dizaine de jours au cours du mois 

de Février 1985. Elle démontre la possibilité de suivre l'évolution spatio-temporelle des nuages de 

poussière saharienne au-dessus de l'Afrique. 
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PALAISEAU 

A partri de I'e'tude d'une situation de brume sèche 
se développant audessus de l'Afrique de l'ouest au 
cours de la première moitié d u  mois de janvier 1979, 
on montre que les images du satellite METEOSAT I 
offrnt des possibilités de caractérisation du nuage 
de brume sèche. Les images infrarouges en début d'après- 
midi wnt  modijïées par la pksence de brume sèche 
dans la zone sahélienne. tandis que cians la zone M- 
dionale des savanes ou la végétation est plus dense c'est 
l'image visible qui est affectée par cette présence. 

INTRODUCTION 

L'étude de l'aérosol atmosphérique, et plus spécifi- 
quement des brumes sèches, à partir des mesures radio- 
métriques sateiiitaires, date d'une dizaine d'années. 
Elle s'est surtout orientée jusqu'à présent vers la détec- , 
tion de la brume sèche et la mesure de son épaisseur 
optique audessus des océans à partir des images visibles. 
L'homogénéité de la surface océanique, et sa très faible 
luminance (sauf au voisinage de la direction du faisceau 
solaire réfléchi) ont été des facteurs déterminants pour 
le traitement de ce problème. La relation liant les valeurs 
spectrales de la luminance mesurée depuis le satellite 
et de l'épaisseur optique de la brume 'sèche est linéaire, 
ou quasi-linéaire (MeMer et ai., 1977 ; Carlson et ai., 
1977 ; Griggs, 1979). Actuellement, il existe des cartes 
d'isocontours d'épaisseur optique de l'aérosol audessus 
des océans (Kastner M. et al., 1982). Au-dessus des terres 
le problème est plus complexe et n'a pas été traité de 

façon approfondie jusqu'à maintenant. Certaines obser- 
vations ont cependant déjà été faites, ainsi Noyalet 
(1978) qui étudie la génèse et l'évolution d'une tem- 
pête de sable sur l'ouest africain à partir des images 
de METEOSAT 1, note que l'interprétation dans le 
visible est délicate du fait de la réflectance élevée des 
sols, alors qu'on décéle bien le sable au-dessus du conti- 
nent dans l'infrarouge thermique, en particulier en 
début d'après-midi local lorsque les contrastes thermiques 
sont accusés. 

CARACTERISATION DU NUAGE DE BRUME 
SECHE A PARTIR DE LA VISIBILITE 

HORIZONTALE AU SOL 

La visibilité horizontale au sol est relevée toutes les 
heures sur l'ensemble des stations ASECNA pour les 
besoins de la navigation aérienne. On observe une 
réduction de ce paramètre en présence de brume séche, 
ce qui semble prouver que la couche de brume s'étend 
jusqu'au sol et permet d'envisager l'utilisation de la 
visibilité horizontale au sol comme indicateur de brume 
sèche. Sur le site de Niamey où des données de l'épais- 
seur optique déduites de mesures de routine effectuées 
au photomètre de VOL2 sont disponibles à la suite 
d'un travail fait par A. Cerf, nous avons comparé les 
variations de la visibilité et de l'épaisseur optique. La 
figure 1 présente pour le mois de janvier 1979 les varia- 
tions au cours du temps des épaisseurs optiques à 0,5 
pn et à 0,88 pn et du paramétre 1/V, inverse de la 
visibilité. 
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Fig. 1 : Variations comparées !es visibilités horizontales 
et  des épatsseurs optiques d ,  l'aérosol atmosphérique 
obtenues au photomètre de VOL2 à I'aéroport de 
Niamey pour janvier 19 79. 

La méme observation peutêtre faite dans le temps 
en traçant pour une ou plusieurs stations l'évolution 
temporelle des visibilités. La période brume sèche 
apparait comme très nettement différenciée (6).  

Cette cohérence provient du caractère ((dominant)) 
de la brume sèche par rapport à certaines effets locaux. 
Elle justifie l'utilisation des visibilités non seulement 
comme indicateur mais comme premier paramètre 
permettant d'évaluer la densité des brumes sèches et 
même la concentration en masse de l'aérosol (7). 

Ainsi le tracé d'isocontours de visibilité horizontale 
au sol donne une bonne représentation du nuage de 
brume sèche, sa précision étant toutefois limitée par 
la faible densité ou l'absence d'observations en parti- 
culier au niveau des zones sources. 

La situation de brume sèche de la premiére quin- TRAITEMENT DES DONNEES SATELLITAIRES 
zaine de janvier, constituée de deux phases, est obser- 
vable aussi bien à partir de la visibilité que des épaisseurs Le satellite géostationnaire METEOSAT observe 
optiques. Sur la figure 2, les courbes de régression de la terre audessus du golfe de Guinée à la verticale du 
l'épaisseur optique à 1 /.an en fonction de la visibilité point de coordonnées géographiques (0,O) ?i l'aide de 
montrent l'existence d'une relation entre ces deux trois radiomètres opérant dans le visible (0,4-1,1 /.an), 

paramètres sur le site de Niamey, qui n'est pas limitée dans l'Infra-Rouge (10-12,s pn )  et dans le canal Va- 
seulement à la situation de janvier 1979. peur d'Eau (5,s - 7,l pn). 

Si on examine sur une carte météorologique de La résolution spatiale est donnée par le pixel (picture 
l'Afrique de l'Ouest la répartition des visibilités hori- element) dont les dimensions de 5 x 5 Km à la verticale 
zontales en période brume sèche, on observe que les du satellite varient peu dans la zone étudiée. 
réductions de visibilité présentent une bonne continui- 
té spatiale. On a utilisé les images visibles et infrarouges de l'A- 

B] 1 
NIAMEY NIAMEY 

PBriode du 1-1 1-78 au a9-4-79 PBriode du 1-1 1-79 au 29-2-80 

- 0 1  . .  - 
3 5  810 15 20 25 30 3 5 8 10 15 20 25 3 0  

visi- visi- 

Fig. 2 : Courbes de régression de l'épaisseur optique de I'aérosol à 1 pn ,  P. en fonction de la visi- 

bilité horizontale au sol à Niamey. Résultats établis avec un effectif total de 434 mesures pour la 
période 1978- 79 et  193 mesures pour la période 19 79-80. 



frique de l'Ouest à 14 h 30 TU pour les trois premières 
semaines de janvier 1979 ; cela correspond au début de 
l'après midi sur les régions étudiées. Les images ont été 
recalées sur l'une d'entre elles prise comme référence, 
le décalage maximal entre deux images étant de l'ordre 
d'un pixel en longitude et de moins d'un pixel en latitu- 
de. Le signai infrarouge a été corrigé pour tenir compte 
de l'évolution au cours du temps de la sensibilité du 
radiomètre. 

Huit cibles (Fig. 5) ont été sélectionnées dans la zone 
de développement du nuage de brume sèche, de dimen- 
sions 15 x 15, ou 20 x 20 pixels. L'application d'un 
programme ,e navigation à l'image de référence a permis 
de localiser gXographiquement chaque cible avecprécision. 

L'étude pour chaque cible des variations du signai 
sur la période considérée est effectuée à hauteur du 
soleil pratiquement constante. Si on admet que sur 
cette période i'évolution de l'état de surface de la 
cible est négligeable les variations observées sont donc 
exclusivement le fait des modifications de l'état de 

l'atmosphère. Enfui, on a comparé l'évolution des 
luminances au cours du temps sur des profds est-ouest 
aiiant de la région du lac Tchad au voisinage de Oua- 
gadougou (Haute-Volta). 

RESULTATS 

Pour chaque cible on a tracé l'histogramme des 
signaux visibles et infrarouges et calculé les valeurs 
moyennes et les écarts-types, nous distinguerons les 
résultats obtenus dans l'infrarouge et dans le visible. 

- Dans l'Infrarouge. 

Ce sont les résultats qui apparaissent en règle généra- 
l e~  comme les plus intéressants. 

Pour les cibles de latitudes élevées (supérieures à 
10'~) correspondant à des surfaces relativement arides, 
particulièrement durant la saison sèche, la présence 
de brume sèche abaisse le niveau moyen du signal et 
diminue le contraste. Ces résultats sont sans doute 

Fig. 3 : Visualisation du nuage de brume sèche par tracé des isocontours de viribilité horizontale 

au sol sur l'Afrique de l'Ouest pour la journée du 6 janvier 1979 à 15 heures TU, à partir des 

observations effectuées par le réseau météorologique ASECNA. 
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Fig. 4 : Quelques phases de  l'évolution du phénomène. 
3 janvier : avant la génération du nuage, visibilités nor- 

males, sauf une légère réduction le long du front inter 

tropical. 6 janvier : phase de  développement maximal 
du nuage, associée à des réductions maximales de 

visibilité. 8 janvier : affaiblissement du phénomhe, 

déplacement du nuage vers l'Ouest, avec étalemeizt le 
long du front intertropical. 

liés aux choix des images de début d'après-midi, période 
d'échauffement maximal des sols. A titre d'exemple 
la figure 6 présente deux histogrammes de la cible 
C3, située au sud-ouest de Niamey. La température 
apparente de la cible croit de 2 7 ' ~  le 7 janvier en 
présence de brume sèche, à 3 5 ' ~  le 13 janvier par 
temps redevenu clair, tandis que l'écart-type passe 
dans le même tgmps de O,gOc à 1 3 ' ~ .  Sur la figure 7 
on peut suivre les variations comparées de la luminance 
moyenne et de l'écart-type de la cible C3 d'une part, 
et de la visibilité horizontale mesurée à l'aéroport de 
Niamei d'autre part. La visibilité V, le niveau de lumi- 
nance moyen N et l'écart type de la distribution des 

Fig. 5 :Liste des cibles 
C l ,  à 250 k m  au Sud-Est de  Kano, savane arborée ou arbustive. 
C2, à 250 km au Sud-Ouest de N'Djamena, savane arborée ou arbustive. 
C3, à 5 0  km au Sud-Ouest de Niamey. savane arbustive. 
C4, centrée sur le réservoir de Kaindji, lac bordé par la savane arborée. 
C5, à 400  k m  au Sud-de Kano. savane arborée. 
C6, à 100 km au Sud de Bilma, steppe herbacée et sable. 
C7, à 5 0  km au Sud d'Agadès, steppe herbacée e t  sable. 
C8, à 250 km au Nord de  Cotonou. savane arborée. 

Fig. 6 : Exemple d'histogrammes des fréquences en 

fonction du niveau de luminance infrarouge N de  la 
cible C3. Forte bmme sèche le 7 janvier, atmosphère 

claire le 13 janvier. 

20 

1 O 

luminances sur la cible varient dans le même sens. 

7.1.79 

VIS[= 1,2 

13.1.79 

visi = 2 5  

Sur les cibles de latitudes plus basses, l'existence 
d'un couvert végétal, en diminuant l'échauffement 
des surfaces en milieu de journée, atténue l'effet de la 
brume sèche. Sur les cibles les plus méridionales C5 et 
C8 (figure 8) on peut observer que l'effet du nuage de 
brume sèche sur le niveau des signaux des cibles est 
faible ou nul. 

!A O 170 180 190 ,fi,- 2 O0 210 N 

La cible C4 a été choisie au niveau d'une retenue 
d'eau établie sur le cours du Niger, le réservoir de Kaind- 
ji, c'est un exemple de cible bimodale pour laquelle, 
comme le montre la figure 9 le contraste thermique 



Fig. 7 : Variutions en janvier ?979 de la luminance 

infrarouge moyenne N et de l'écart-type 0. de ka cible 

C3, comparée à la visibilité horizontale au sol V mesurée 

à l'aéroport de Niamey. Mesures manquantes longue 

l'image de 14 h 30 TU n'était pas dlSponible ou du fait 

de la contamination nuageuse. 

Fig. 8 : iilustration de la faible sensibilité à ka présence 

de brume sèche des luminances infrarouges des cibles 

mén'dionales C5 et C8 (janvier 19 79). 

entre la nappe d'eau et les sols qui la bordent est forte- 
ment atténué par la présence de brume sèche et pourrait . 
constituer un paramètre utilisable pour l'estimation de 
l'épaisseur optique de la couche de brume. 

- Dans le Visible : 

La figure 10 présente l'évolution des niveaux de 
luminance de trois cibles au cours de la période consi- 
dérée. La cible C3 la plus haute en latitude et qui corres- 
pond à un site dont le sol est quasiment dénudé à 
cette période de l'année présente les luminaces les 
plus élevées. 

Elle est totalement insensible à la présence de brume 
sèche. 

Fig. 9 : Variations comparées en januier 1979 pour la 

cible C4 (réservoir de Kaindji) de la luminance infra- 

rouge moyenne et de son écart-type avec la visibilité 

honz ontale au sol. 
- 

LUMINANCES VISIBLES MOYENNES 
40 - 

Fig. 10 : Variations comparées en janvier 1979 des 

luminances vkibles de plusieurs cibles. C8, CI, C3 sont 

caracté&ées dans cet ordre par des latitudes croissantes. 

A l'opposé la cible CS la plus basse en latitude a une 
réflectance de surface plus faible, attnbuable à un 
couvert végétai plus dense. On constate dans ce cas 
une augmentation sensible des luminances en présence 
des brumes séches, ce qui est analogue à l'observation 
faite au-dessus des océans. 

- Profil : un profil est-ouest a été choisi A la latitude 
de 12' 30'N, traversant le nuage de brume sèche à peu 
près en son centre. A cette latitude, seul le signal infra- 
rouge est intéressant. La figure 11 permet de suivre 
l'évolution de ce profd entre le 5 et le 6 janvier. Le profil 
du 5 janvier montre l'existence d'un front de brume sè- 
che légèrement à l'ouest du fleuve Niger, en bon accord 
avec la carte correspondante des isocontours de visibili- 
té. Le 6 janvier le front s'est suffisamment déplacé vers 
l'ouest pour ne plus être visible sur le profil (qu'on n'a 
pas pu prolonger du fait de la présence de cirrus). 



PROFILS DE LUMINANCE INFRAROUGE 

il-E vient du sol (due à l'absorption et à la diffusion dans 
O ?  la couche de poussière) par réflectance propre de cette 

---- 5.1.79 couche. 
190 -6.1.79- 

Les luminances infrarouges sont très sensibles 
à la présence de brume sèche sur la zone sahélienne. On 
observe une bonne correspondance entre les diminutions . 
de visibilité horizontale et les diminutions des valeurs 

GE moyennes et des contrastes des luminances des cibles. I 

1 
LE 5-1-79 

l 5  . O" - 
500 1000 D (km) 

LONGITUDE 

Fig. I I  : Profils Est-Ouest de niveau de luminance. 
Mise en évidence le 5 janvier d'un front à l'Ouest du 
Nige7: 

DISCUSSION ET CONCLUSION 

Le tracé d'isocontours de visibilité horizontale 
permet une première évaluation de la position de la 
densité et de l'évolution spatio-temporelle des nuages 
de brume sèche en Afrique de l'Ouest. 

A partir d'images dans le visible et l'infrarouge de 
Météosat 1 nous avons étudié une situation de brume 
sèche en Janvier 79. 

L'étude des luminances à 14 h 30 TU de 8 cibles 
correspondant à différents paysages a permis, par com- 
paraison avec les cartes de visibilité les observations 
suivantes : 

- Dans le visible la présence de brume sèche se mani- 
feste par une diminution des contrastes de l'image satelli- 
taire (écart quadratique de la distribution des luminances 
sur une cible) et par une faible augmentation de la 
luminance moyenne sur les sites méridionaux où la 
végétation est plus fournie. 

L'effet des poussières dépend essentiellement de 
deux paramètres : leur densité et l'albédo des sol. La 
brume sèche augmente la réflectance terre atmosphère 
audessus de sols de faible albédo ; théoriquement 
elle devrait la diminuer audessus de sols d'albédo 
suffisamment élevé. Dans le cas des zones sahéliennes 
audessus de 10% pour la situation étudiée la presque 
parfaite insensibilité des luminances visibles reçues 
par le satellite aux brumes sèches indique une com- 
pensation presque exacte de la diminution de ce qui 

Les diminutions de luminance infrarouge qui en 
terme de 'empérature apparente vont de 5' à 1 0 ' ~  
pour la situation étudiée, peuvent s'expliquer alternati- 
vement so' . par une diminution des flux solaires au sol 
entrainant ine réduction de l'échauffement des sols en 
période de brume sèche, soit par l'effet d'écran de la 
couche de poussière qui absorbe ou rediffuse vers le 
bas une fraction: du rayonnement infrarouge émis 
par le sol. 

Des éléments militent en faveur de chacune de ces 
hypothèses qui sont probablement complémentaires. 
Nous nous proposons d'explorer les voies théoriques 
et expérimentales permettant de déterminer l'effet 
dominant. 

Cette étude montre également la complémentarité 
des images infrarouges et visibles dans l'étude des brumes 
sèches par voie satellitaire. 
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Errata : dans le Tableau 2 de la page 782, il faut remplacer les valeurs de la seconde colonne, 

0.047 et 0.013, respectivement par 0.47 et 0.13. 
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ABSTRACT.Location, shape and intensity of the saharan dust clouds are studied using surface visibility observations 
from the meteorological stations network of West Africa 
The midday radiometric visible (VIS) and window inîrared (IR) data are compared with results obtained from visi- 
bility observations and ground measurements of optical thickness. The IR data are shown to be suitable for the study 
of dust haze over the continent 
The interpretation of the effect of dust on IR data is discussed 

Key words : dust clouds, african meteorology, satellite, optical properties. 
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1. INTRODUCTION 

The saharan dust haze is generated by wind erosion 
of the unprotected dusty surfaces of the saharan desert 
and its borders. One of the sources is in the West of 
Sahara (Mauritania West Algeria), from where dust is 
transported westward over the Atlantic Ocean, up to 
the West Indies and America (Prospero et al., 1977; 
Carlson, 1982). Another source is in the Chad basin 
and Tenere desert (North Niger), from where dust is 
transported by WSW winds over West Africa (Ber- 
trand et al., 1974). Data on satellite radiances have 
been used for mapping the geographical distribution 
and time evolution of the dust clouds, and for determi- 
nation of the intensity of the turbidity. Due to the low 
reflectance of sea surface for solar radiation (outside 
the specular reflection angle), the dust clouds appear 
distinctly bright over the ocean background (Koepke 
et al., 1979). Thus, optical depth of the saharan dust 
could be determined from the visible reflected radiance 
over the Atlantic Ocean (Carlson et al., 1977(a) ; Norton 
et al., 1980). The method has been applied to the data 
obtained from several satellites over di£ïerent oceans 
and to aerosols of various natures (Griggs, 1979). 
The intensity of turbidity was mapped using optical 
thickness isopleths (Carlson, 1979; Kastner et al., 
1982). The mass of dust contained in a vertical column 

was obtained by Fraser (1976), for saharan dust over the 
Atlantic Ocean, and Mekler et al. (1977) for arabian 
dust over the Eastern Mediterranean Sea. 

The case of dust cloud over land is more intricate 
because of the generally heterogeneous and not well 
known optical surface properties. Moreover, as indi- 
cated in section 3, for fairly high visible reflectances 
of arid and semi-and surfaces, the presence of dust 
haze causes only negligible modification of the radian- 
ces. 

Detection of dust over warm surfaces at midday can 
be done using the infrared radiance in the 10.5-12.5 pu 
channel. The evolution of a sand-stonn over West 
Africa was visualized from space by an apparent cooling 
of the surface (Noyalet, 1978). A decrease of the IR 
radiance of sahelian targets during midday was observed 
in the presence of dust (Legrand et al., 1982). Generally, 
such observations were explained by a radiative transfer 
effect : the IR radiance emitted by the warm surface 
was reduced when passing through the colder dust 
layer. 

The temperature depression associated with this effect 
was proposed as an index of dustiness (Joseph et al., 
1978). Carlson et al. (1980) have obtained from mode1 
computations temperature decreases of 10-30 K, for 
a dust layer of optical depth ranging from 0.5 to 3, 
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NIAMEY 1978-19 and 1919-88 OUA6AOOU60U tram 1915 t a  1982 

Ln IV,, = l k m )  
Y 

Figure 1 
Regression line with logarithmic scales of aerosol optrcal depth (s) at 
0.5 pm venus horizontal ground visibility ( V )  ut iViamey. V values are 
distributed in classes for which averages and standard deviations of 
Lnr are shown. Numbers of measurements by class are indicated 

Table 1 

a and K are the parameters obrained from a linear fit between Ln T 

and Ln V (seefig. 1 and 2 ) .  r ,  and r2 are the limits of the 95 O confidence 
inrewal for correlation coefficient. A T I ~  is the square roor ofrhe residual 
variance, obtained by variance analysis, ir is an estimare of error on T 

when computed from V wirh the previous fit. 

Location 

Niamey - 0.56 1.6 - 0.64 - 0.72 0.35 

Ouagadougou (midday) - 0.40 2.0 - 0.40 - 0.54 0.42 

Ouagadougou(moming) - 0.14 0.7 - 0.05 - 0.23 0.55 

expanding from surface to 500 mb level comparatively 
to a reference background desert aerosol of optical 
depth 0.2. 
The decrease of the IR radiation emitted towards space 
is used here to study the dust haze over West Africa The 
results obtained from METEOSAT data for midday 
are compared with the horizontal visibility at ground 
used as a dust haze indicator (Bertrand, 1977). Photo- 
metric measurements done at  Niamey and Ouagadou- 
gou allow to assess the quality of this indicator. 

Z VISIBILITY AS A SURFACE INDEX FOR DUS- 
TTNESS 

Occurrence of dust haze associated with a decrease 
of the horizontal visibility at ground is a common obser- 
vation at meteorological stations of West Africa. This 
indicates that the dust layer is generally in contact 
with the surface over the continent. As visibility is 
measured hourly at every station of the meteorological 
network, it is interesting to use it as a surface indicator 

Figure 2 
As in figure 1, at Ouagadougou. Morning f a )  and noon Ib) measure- 
ments are separately processed 

of the presence of dust haze. Such an approach was 
used in a method for derermining the shape and evolu- 
tion of a dust cloud (Bertrand et al., 1974). To assess 
this assumption, comparisons were made between 
visibility and aerosol optical depth. The optical depths 
were measured at 0.5 pm with Volz photometers whose 
calibration was regularly checked (Cerf, 1980). They 
were located at Niamey (Niger) and Ouagadougou 
(Upper Volta). 
Results from Niamey were typical of a site without 
anthropogenic pollution. Figure 1 presents the aerosol 
optical depth 5, versus the ground horizontal visibi- 
lity V, for 629 routine measurements performed during 
morning, noon and evening, from November to April, 
a period corresponding approximately to the dust 
haze season. Optical depth was first distributed in classes 
of visibility, and then, averages and standard deviations 
were calculated for every class. As no significant dif- 
ference appeared in the results at the different hours, 
the data were gathered in a single set, and a regression 
line was drawn, corresponding to the equation : 

values of K and a are presented in table 1 (V being 
expressed in km), r ,  and r ,  are the lirnits of the 95 % 
confidence interval for correlation coefficient, they 
show that visibility is statistically a proper indicator 
of the presence of dust haze, at any moment of the day 
in Niamey. 
Measurements were made in the morning and at noon, 
at Ouagadougou airport meteorological station, during 
five dust haze seasons from 1975 to 1982. An important 
difference was observed between morning and noon 
measurements. Figure 2 presents the regression lines 
for moming (plotted with 466 points) and for noon . 
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fplotted with 414 points). Correlation between visibility 
and optical depth was very bad in the morning but was 
better at noon (table 1). These results may be explamed 
by a local effect of anthropogenic contamination, by 
dust lifting from non asphalted tracks, and smokes 
generated from domestic burning in the neighbouring 
city. In the morning, the locally generated dust was 
trapped in the inversion layer near the generation area, 
which caused a drastic reduction of the visibility without 
relation with the turbidity of the open atmosphere. 
At noon, the anthropogenic generation still existed, 
but the overheating of the ground created a strong 
convection, which mixed the dust in a thick layer of 
atmoyhere. Thus, the reduction of the ground visibility 
due to local dust is limited, and the visibility still 
constitutes an indicator for the presence of saharan 
dust .i Ize. 

Thus, for both stations of Niamey and Ouagadougou, 
the reduction of visibility during midday may be used 
to indicate the presence of dust haze. Similar features 
may be assumed for most of the West African stations. 
This will allow to outline the shape of the dust cloud. 

Figure 3 presents the variations of the inverse of visibility, 
which is proportional to the volume extinction coefi- 
cient for the layer near the ground (according to Kos- 
chmeider's theory), and of the aerosol optical depth at 
0.5 pm, at the station of Niamey. It shows the occur- 
rence of an important dust event from January 5 to 12, 
presenting two maximums, and of a brief and intense 
event on February 17-1 8. 
The extension, shape and evolution of the dust cloud 
is presented on figure 4. The dust cloud is outlined by 
plotting the visibilities at 15 : 00 GMT and drawing 
the isopleth of visibility 5 km. 

3. SATELLITE VIS AND IR RADIANCES AS A 
FUNCTION O F  DUSTINESS 

a) Variations with time 

METEOSAT 1 radiometric VIS and IR channels were 
used for the detection of the dust cloud. A comparison 
was made between the radiances from a target of 
about 100 km square near a meteorological station and 
the visibilities measured at that station. Radiances 
were determined from 14 : 30 GMT images from 
January 4 to 23, including days with and without 
dust haze. The radiance of the target during this period 
was measured at practically constant sun height. 
Assuming a good stability of the surface properties of 
the target during this period, the observed variations of 
radiance with tiine should be an indication of atmo- 
spheric modifications only. 

Figure 5 (for days without cloud contamination only) 
compares the evolutions of the IR and VIS radiances 
from the target near Niamey. There is a close agreement 
between variations of IR radiance, visibility at ground, 
and aerosol vertical transmittance at 0.5 pm, Tr = e-', 
whereas VIS radiance does not Vary significantly with 
the atmospheric turbidity. Similar results are observed 
by comparing the visibilities with IR radiances for a 

Figure 3 
Comparison of time variations of the horizontal ground visibiliry inverse 
( V  -', abtted line) and aerosol optical depth ut 0.5 pm ( r ,  solid line) 
at Niamey during the period January-February 1979. 

set of West African targets in the area included between 
50 N and 200 N. 

There are less variations of IR radiance for the meri- 
dional targets which are covered with dense savannah 
of forest than for sahelian targets. On the contrary, 
VIS radiance, which presents a practically constant 
value over sahelian and saharan areas, is slightly 
enhanced by dust haze over meridional vegetated areas 
as shown in figure 6. This effect is obviously produced 
by the low albedo of vegetation, in a similar way than 
when dust haze is observed over ocean. 

b) Vanations in space 

An attempt was made to visualize the dust cloud, with 
a set of 14 : 30 GMT IR satellite images of the period 
under study. The dust cloud could not easily be dis- 
criminated on the original IR image, because the effect 
of dust looked like radiance variations due to ground 
temperature dserences. To separate between dust 
effects and ground temperature effects, an attempt was 
done to eliminate the permanent features associated 
with ground characteristics. A (< reference image » was 

Figure 4 
Evolution of a dust cloud using the horizontal ground visibilities from 
stations indicated with dots for the 6 January. Hatched areas are 
characterized by a visibility below 5 km. 
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elaborated using a set of images from a 15 days period 
(first halfof January 1979) short enough to avoid seaso- 
na1 variations and long enough to procure everywhere 
at least one image without cloud or dust cloud. Each 
pixel of the reference image was obtained by selecting 
the corresponding pixel of the highest IR radiance from 
the original set, which indicates a clear atmosphere. 
Then, the difference between the reference image and 
every original image was computed On the « difference 
images » obtained, the apparent features result only 
from atmospheric modifications such as presence of 
cloud or dust. 
Figure 7 shows the IR reference image for the first half 
of January (a) and the original (b) and difference (c) 
images of West Africa for the 6 January 1979, with a 
large and thick dust cloud visualized on the (< difTe- 
rence image D. 

The averages and standard deviations of IR radiance 
differences for areas of 20 x 20 pixels (i.e. about 100 km 
square) were calculated and used to draw the map of 
figure 8. 
Water or ice clouds (chiefly cirrus) and dust both 
decreased the IR radiance (i.e. increased the d8erence 
signal) but the standard deviation was increased by 
water clouds whereas it was slightly decreased by dust, 
due to their difTerence of horizontal structure and 
homogeneity. 
Thus, the standard deviation constitutes a criterion for 
determining the presence of water clouds. The dust 
cloud has been delineated in the remaining cloudless 
area using the mean values of radiance dserences. 
High turbidity was associated with the areas charac- 
terized by average differences greater than 12 digital 
counts (apparent cooling greater than 50 C according 
to the METEOSAT infrared calibration, 198 1). Mode- 
rate turbidity was defined by dserences between 7 and 
12 digital counts (apparent cooling between 30 C and 
50 C). 

For comparison, figure 9 presents hand-drawn isopleths 
for 2 km and 8 km visibility ranges delimiting the areas 
of high and moderate turbidity, the black dots indicating 
the stations where visibility was measured It must be 
noted that in the large regions where data were not 
available, the drawing of isopleths was inevitably 
dubious. There is a general agreement as to the hori- 
zontal size, shape and structure of the dust cloud in 
both representations. However, a detailed inspection 
of the figures shows clearly some difTerences. Satellite 
mapping indicates an extension of the cloud towards 
source regions NE of the Lake Chad, where no visi- 
bility data are available. The meridional limit of the 
cloud lies at higher latitudes on the satellite mapping, 
possibly due to the previously indicated fact that 
infrared radiance variations are less important for 
meridional sites. In that case, a better representation of 
the dust cloud would include a parameterization of the 
signal with latitude. The front of the cloud lying at 

d 

Figure 9 

Figure 8 
Shape and intensity of the dirst cloud obtained by means of the IR « diffe- 
rence image B. 

SW of Ouagadougou (indicated as O in the figure) is 
more intense on the satellite representation, which 
suggests that in the front part of the cfoud the dust is 
transported in altitude, as related by Bertrand (1977). 

4. DISCUSSION 

Improvements o t  the description of dust clouds over the 
continent using the satellite IR radiances, e.g. deter- 
mination of optical depth and mass loading, is possible 
only by a correct understanding of the processes 
involved. 

An analysis of the signals difTerence mapped for the 
6 January 1979, indicates a maximum of 33 digital 
counts, which represents an apparent cooling of 100 C. 
As for the site of Niamey, the cooling is approximately 
7O C for an aerosol of optical depth of 1.9 at 0.5 Pm. 
It is necessary to check if such values of temperature 
decrease can be explained by radiative transfer pro- 
cesses. 

Shape and intensity of the dust cloud obtained by means of the visibilities 
(stations are represented by dots). 
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Table 2 

r ,  represents the particle radius of the distribution corresponding to 
the maximum value of AS/A Ln r, where S is the total geometrical cross 
section per unit volume of the particles of radius berween r and r + Ar. 
Qex are the eficiency factorsfor extinction al the corresponding values 
of r,,, with complex indices of 1.54-0.0029 i at 0.53 pm and 1.81-0.22 i 
at 11.6 pm. K is the ratio of the extinction coeficients at 11.6 pm and 
0.53 pm for each distribution. 

Distribution ECLATS Carlson 
type flight no 53 type C 

r, (w) 0.25 2 

Q.. (A = 0.53 pm) 3.64 2.04 

Q., (A = 1 1.6 pm) 0.047 1.36 

K 0.0 1 3 0.67 

a) Typical features of the dust clouds 

According to Bertrand et al. (1974), the geometrical 
depth of the saharan dust layers during winter at the 
south of Sahara is typically 1-2 km in the region of 
Niamey, which is much shallower than the 0-500 mb 
(i-e. 5.5 km) dust layer mode1 used by Carlson et al. 
(1979) (abbreviated CM). This feature was confirmed 
by ECLATS (Etude de la Couche Limite Atmosphérique 
Tropicale Sèche), a joint experiment of several French 
and African laboratories conducted in November and 
December of 1980 in the region of Niamey. In this 
experiment, 40 hours of airborne measurements were 
made aboard a research aircraft H.D. 34 in the layer 
from ground to about 10,000 feet. The top of the observed 
dust layers was well delimited and located between 
1.5 and 2.5 km. Thus, the average temperature of these 
dust layers is higher than that of CM, and for a given 
dust optical depth the decrease of the outgoing IR 
radiance sent to space would be accordingly smaller. 

Another important feature observed during ECLATS 
is the large difference in the aerosol sue distributions, 
compared to CM'S (distribution C of Carlson et al., 
1977(b)). The ECLATS distributions were detennined 
by inversion of aerosol optical depth measurements in 
seven channels, between 0.44 pm and 2.21 pm (Cerf 
et al., 1982). They are characterized by a higher propor- 
tion of small particles than CM distribution. For 
instance, characterization of both distribution types 
using a Whitby type sue analysis shows a spectral peak 
at r, = 0.25 pm for ECLATS (flight 53), to compare 
with r, = 2 pm for CM. The complex index of the 
aerosol measured by Volz in the interval from 2 to 
40 pm for a sample from Niamey (Cerf et al., 1982) is 
c!ose to the values used in CM. Therefore the latter was 
iised in a Mie routine to calculate the eficiency factors 
for extinction and scattering. Table 2 shows that the 
values of the extinction eficiency factor, Q,, at 
r,,, = 0.25 pm, are very different for À = 0.53 pm and 
À = 11.6 pm, indicating a much larger extinction at 
0.53 pm than at 11.6 pm for ECLATS particle size dis- 
tribution, which is not the case for CM's. As shown in 
table 2, this results in a much smaller value of the ratio K 
of the extinction coeficients at 11.6 pm and 0.53 pm 
for ECLATS than for CM. Thus for dust layers with 
same optical depth for VIS radiation, the optical depth 

in the IR will be much smaller for the ECLATS particles 
size distribution than for the CM's. 
A routine derived from LOWTRAN-5 (Kneizys et al., 
1980) at the Laboratoire d'optique Atmosphérique 
was used to assess the influence of shallow dust layers 
characterized by a predominance of small particles, 
in terms of apparent cooling. The profiles of number 
density of particles, temperature and dew point, were 
measured during flight 56 of ECLATS carried on 
November 27, in a dust layer of approximately 1.5 km 
depth and 1.6 optical depth at 0.52 Pm. The surface 
temperature was about 450 C during the flight. The 
apparent cooling, determined by running the routine 
with or without dust is 3.2O C, much smaller than the 
results obtained by CM. This is due to the d8erence of 
geometrical depths and particles size spectra. 

b) Interpretation 

Assuming that the dust situation observed by METEO- 
SAT the 6 of January 1979 over West Africa was compa- 
rable to those encountered during the ECLATS cam- 
paign, the temperature decrease observed from the 
satellite cannot be entirely attributed to the effects of 
attenuation of the IR signal by dust. Searching for 
another cause leads to the idea that the surface could 
actually be cooled under a dust layer. This effect could 
be induced by a decrease of the solar irradiance incoming 
at the surface. 

To confirm this hypothesis, the surface temperature 
recorded during ECLATS is compared with the optical 
depth. Both parameters show opposite variations with 
time. The clearest day of the campaign was the 1st of 
December with an optical depth of aerosol at 0.52 pm of 
0.1-0.2 and a surface temperature at 14 : 30 GMT of 
49.8O C, and the most turbid day was the 27 ofNovember 
with corresponding values 1.6-1.7 and 44.70 C. The 
obsemed variation of about 5O C of the surface tempe- 
rature would be considered as an order of magnitude 
of the assumed effect, about which further studies are 
needed This effect is also indirectly shown by the 
analysis of the air temperature (2 m above ground) 
which showed similar variations. As outlined by 
Cerf('), a clear feature is the decrease of tht tir tempe- 
rature amplitude between day and night during the 
dust haze situations. Such results are confinned by a 
statistical study for ten years of the air temperature 
from several stations in Niger, showing decreases of the 
heating during the day and of the cooling during the 
night (Cerf et al., 1980). 

5. CONCLUSION 

This study shows that the data obtained by METEOSAT 
images could be used to characterize the dust clouds 
over West Africa. This was confirmed by a comparative 
study of the time variations, for given targets, of the 
midday IR signal with visible optical depth and hori- 

(') In ECLATS Report NO 12 
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Ci 

zonta lsound visibility, and by a comparison of the 
shapes of a dust cloud obtained from an IR « difference 
Mage » and from the visibilities. The technique of 
visualization of the dust clouds by IR « difference 
images » would be suitable for a study of the space 
and time evolution of the dust clouds over Africa. The 
features of the dust clouds in the region of Niamey and 
the data of the ECLATS campaign indicate that the 
decrease of. the midday IR signal obsemed by the 
satellite in the presence of a dust cloud, would originate 
from the addition of : 

1) an attenuation of the upward IR radiance through 
the dust layer, and 
2) a decrease of the ground temperature induced by 
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ABSTRACT 

The data of the ECLATS experiment (at Niamey, 1980) are used to study the daily variations of the sensitivity 
of ground temperature to atmospheric dustiness. In the presence of dust, ground temperature is lower dunng 
daytime and higher than normal dunng nighttime. Dunng night, the influence of dust on ground temperature 
prevails over other factors. The sensitivity of temperature to dustiness is evaluated and used jointly with ECLATS 
aircraft soundings to assess the impact of atmospheric dust on the radiance measured by the METEOSAT-1 
thermal infrared sensor. The results obtained demonstrate the ability of METEOSAT to detect dust clouds 
dunng nighttirne. A method of optimized imaging is descnbed and applied to a case study. 

1.  Introduction 

The Saharan dust haze, which accounts for about 
25% of the global water insoluble aerosol content, is 
an essential climatological feature of the Afncan con- 
tinent. It can be observed in the form of large clouds 
with horizontal size reaching several thousand kilo- 
meters, thus extending over areas of several million 
square kilometers. The distances covered are extensive, 
the dust clouds being transported in some cases as far 
as America and Europe. 

Satellites constitute an ideal instrument for the ob- 
servation of these phenomena at such large scales. Par- 
ticularly suitable for the study of dust clouds is the 
geostationary meteorological satellite METEOSAT, 
continuously observing a large part of the globe with 
Africa in the middle of its field of view. At one time 
these dust events were observed with the use of visible 
channels over the sea surface; the homogeneity and 
low albedo allowed the determination of optical thick- 
ness and column amount of airbome matter (e.g., see 
Fraser, 1976; Carlson and Wendling, 1977; Carlson, 
1979; Griggs, 1979). Later, detection of dust over con- 
tinental overheated surfaces dunnr! middav was ob- 

of METEOSAT-I (Legrand et al., 1982). A process of 
imaging was elaborated enabling observation of the 
dust clouds over the Afncan continent. The apparent 
cooling observed was interpreted as the sum of 1) an 
attenuation of the upward infrared radiance through 
the dust layer, and 2) a decrease of the ground tem- 
perature induced by extinction of the incoming radia- 
tion by the dust cloud (Legrand et al., 1985). 

In this paper, we are particularly concerned with the 
second point, the question of the impact ofatmospheric 
dustiness on ground temperature. The effects relative 
to atmosphenc dustiness and other factors on ground 
temperature are studied using a statistical processing 
of data from the ECLATS experiment (Druilhet and 
Tinga, 1982). The results obtained are used jointly with 
atmospheric profiles from the ECLATS experiment to 
estimate the sensitivity of the thermal infrared signal 
detected by the METEOSAT-1 sensor 2s a function of 
the atmospheric dust content. The computed signal 
values prove the ability of the METEOSAT sensor to 
detect dust during the night, and a process of optimized 
imaging of the dust clouds suitable for nighttime events 
is described and applied to a case study. 

tained by the 10.5-12.5 pm thermal infrared channel 
2. Relation between ground surface temperature and 

atmospheric dusthess 

Corresponding author address: Dr. Michel Legrand, Laboratoire The ECLATS exPenment was conducted from 
de Physique de l'Atmosphère, Université Nationale, Abidjan, Côte- November t0 10 December near Niamey, in the Re- 
d'Ivoire. public of Niger. Dunng the whole period, ground sur- 

O 1988 American Meteorological Society 
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face temperature was measured by thermocouples at 
20-min intervals at a site close to the Niamey airport. 
At the same site, photometric measurements were per- 
formed at wavelengths from 0.44 to 0.70 pm and aero- 
sol optical thicknesses were computed using the Lang- 
ley plot technique (see Fig. 1, from Chaoui Roquaï, 
198 1). Horizontal visibility at the earth's surface was 
chosen as the parameter representative of dustiness 
rather than dust optical thickness because the former 
was measured kourly during the whole diurnal cycle 
(at the meteorological station of Niamey airport, ac- 
cording to the WMO recommendations), whereas the 
latter is available only in the morning for 17 days. This 
choice is justifiecl by the results of statistical processing 
that demonstrated the close correlation, independent 
of time, between visibility V and aerosol optical thick- 
ness T at 0.525 um. A linear least-sauares fit is ~resented 
in Fig. 2 corresponding to a regression line of 11-11 upon 
ln V with the following equation: 

with a = 0.8 1 1 and K = 2.09, the correlation coefficient 
being r = -0.92. 

Figure 3 shows the daily variations of the mean 
ground temperature with and without dust haze. The 
criterion chosen for the presence of dust is the reduction 
of the visibility range to l e s  than 10 km. Such a pro- 
cessing of ECLATS data was previously camed out by 
Druilhet and Durand (1984), showing evidence for a 
daytime decrease and a nighttime increase of ground 

LnV 

HG. 2. Linear least-squares fit in logxithmic scales of aerosol opticai 
depth at 0.525 pm upon visibility (data proceeding from ECLATS). 
The regression line is computed using 194 points; the correlation 
coefficient is r = -0.92. 

temperature in the presence of dust. Table 1 displays 
the mean daily temperature extrema and amplitudes 
with and without dust, and the deviations associated 
with dust. However, it must be emphasized that the 
dust events which occurred during ECLATS were 

- Withait du%l ha- 

Wllh &* tnzc 

O 2 L 4 8 
TIME (Hm GMT) 

OPnCAL nAss 
FIG. 3. Daily variations of the mean ground temperature for cases 

FIG. 1. Example of Langley plot from photometric measurements without dust haze (V r 10 km) and with dust haze (V < 10 km) 
at 0.525 pm. obtained with 24 days of data from ECLATS experiment. 
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TABLE 1. Average ground temperature extrema and diurnal am- TABLE 2. Results from regression of T, upon InV at various times 
plitude for clean (V 3 10 km) and hazy (V < 10 km) atmospheres. of the diurnal cycle. Here A and 3 are the regression line coefficients, 
Biases induced by haze are obtained by difference. The size of the r the correlation coefficient, and UT, the residual standard deviation. 
samples is indicated in parentheses. The size of this sample is indicated in parentheses. 

T,"'" T," AT, Time 
Turbidity (K) (KI (KI (UTC) A (KI B (K) r UT, (K) 

Clean atm. 292.6 32 1.9 29.3 0 (23) -1.16 299.1 -0.76 0.5 
(V > 10 km) ( 1  1 )  (10) 600 (23) -1.22 296.3 -0.81 0.6 

1200 (20) 0.55 319.3 O. 17 
294.0 

2.8 
Hazy atm. 319.5 25.5 1800 (IO) -0.1 1 303.5 -0.09 1 .O 

(10) (V < 10 km) (12) 

Haze bias -1.4 2.4 3.8 
In rder to go into more detail about the relation 

linkir, : ground temperature T, and atmosphenc tur- 
bidit) (evaluated from the visibibity V) at a fixed time 

moderate, and that more intense events would have of the diumal cycle, vanous relationships were tested 
led to larger deviations. by plotting the data from ECLATS on a graph. After 

These results can be explained as a consequence of companng the obtained clusters of points, the empirical 
the modification of the ground radiative fluxes by dust equation 
(see Fouquart et al., 1987). Thus, the surface energy T, = A - l n V +  B, (2) 
balance is modified, as is also the resulting ground 
temperature. Dunng the day, the main effect of a hazy 
atmosphere is to reduce the amount of solar radiation 
reaching the ground, as demonstrated by both statistical 
and case studies of the influence of dustiness on global 
irradiance (e.g., see Bnnkman and McGregor, 1983; 
Dehainsala, 1985). Thus, the radiative energy supply 
at the ground surface is reduced, resulting in reduced 
heating and lower temperature of the ground. During 
the night, the downward longwave flux is enhanced by 
dustiness, as noted by Guedalia et al. (1984), so the 
nocturnal cooling is reduced and the ground temper- 
ature does not fa11 as low. 

LnV 

FIG. 4. Linear regression of ground temperature with the logarithm 
of visibility, at 0000,0600, 1200 and 1 800 UTC (data from ECLATS). 

where A and B are time-dependent coefficients. has 
proved quite convenient. Figure 4 presents the data 
from ECLATS at 0000, 0600. 1200 and 1800 UTC 
(Niamey is at ZOE, so LST is close to UTC). with ev- 
idence for a linear relationship, especially at 0000 and 
0600 UTC. A linear least-squares fit provides regression 
lines with slope negative at 0000 and 0600 UTC, pos- 
itive at 1200 UTC, and close to zero at 1800 UTC 
(approximately the inversion time of the effect, as 
shown in Fig. 3). Values of the coefficients A and B, 
conelation coefficient r, and residual standard devia- 
tion of ground temperature UT,, are summarized in 
Table 2. These results show a strong correlation be- 
tween T, and ln V at 0000 and 0600 UTC and a weak 
one at 1200 UTC. Daily variations ofA, r, and UT, are 
presented in Figs. 5 ,  6, and 7. respectively. For com- 
panson, dashed curves in Figs. 6 and 7 proceed from 
similar statistical computations, replacing V by T (ob- 
tained dunng the moming) accordirig to the formula 

T, = A' - Inr + B', (3) 

consistent witli ( 1 ) and (2). 
The coefficient A in (2)-or A' in ( 3 ) d a n  be defined 

as the increment of T,, as V-or 7-is multiplied by 
2.72 (base of the Napenan loganthms). Its absolute 
value is indicative of the sensitivity of surface temper- 
ature to the presence of dust haze. Thus, Fig. 5 shows 
that the higher sensitivities are obtained during night- 
time from 0000 to 0600 UTC. at a rather steady level, 
and to a lesser degree dunng midday, with large fluc- 
tuations. Figures 6 and 7 confirm the results of Fig. 4 
and Table 3. Dunng nighttime, a strong correlation 
and a small resicllial standard deviation are observed, 
whereas during daytime the correlation weakens and 
at the same time the residual standard deviation is 
drastically enlarged. 

Al1 these results show that among the factors influ- 
encing the ground temperature dunng nighttime, the 
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ior rqncgrcrwm ol R mlh 

- LnV 

i n  z 

TlME ( Hrr GMT) TIME i Hr% GMT) 

FIG. 5. Daily variations of the coefficient A of (2 ) ,  representing FIG. 6. Daily variations of the correlation coefficient of ground 
ground temperature sensitivity to atmospheric turbidity (data from temperature to logarithm of visibility (solid curve) and to logarithm 
ECLATS). of aerosol optical thickness (dashed curve). Data from ECLATS. 

atmosphenc dustiness obviously plays the major part. 
On the other hand, other factors must be taken into 
account in conjunction with dustiness for the deter- 
mination of ground temperature during daytime. 

3. Application to satellite remote sensing of dust clouds 

a. Daytime results 

For the sake of consistency in this paper, it must be 
recalled from Legrand et al. (1985; hereafter referred 
to as LB) that the impact of atmospheric dustiness on 
ground temperature plays an important part in the sat- 
ellite detection of dust haze dunng the day. Ground 
temperature is a major parameter in the determination 
of the radiance observed from satellites. -1 hus, a fairly 
good correlation between ground temperature and 
dustiness is a prerequisite for estimating the latter fr n 
satellite radiance data. This condition seemed approx- 
imately satisfied, according to the general agreement 
between results from satellite data and ground mea- 
surements of dust optical thickness and visibility as 
reported by LB (e.g., for the time variations of dustiness 
over a target and the imaging of dust cloud), in a case 
study for January 1979. A disagreement anses between 
this conclusion and the results for daytime ground 
temperature presented in section 2. 

In order to clear up this point, a study of the cor- 
relations of visibility and ground temperature v:ith 
vanous radiative components measured at the ground 
dunng the day was performed. Values of correlation 
coefficients from this study are presented in Table 3 
for 1300 UTC, where F,, F i ,  and F, are, respectively, 

the net, total downward, and global solar irradiances 
obtained from ground measurements. These values 
obviously show that ground temperature depends pri- 
manly on the radiative energy available, while the ra- 
diative fluxes are practically uncorrelated with the vis- 
ibility. These seemingly inconsistent results can be in- 

o f t a  rcqrorim of T5 wiih 

- LnV 

---- Ln 6 

FIG. 7. As in Fig. 6 except for the residual standard deviation of 
ground temperature, which represents the influence of factors other 
than turbidity. 
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TABLE 3. Correlation coefficients from regressions of Y upon X. 
Here Fm, ~ 4 ,  and F,,. are the net, total downward, and global mlar 
flux densities, respectively. 

terpreted as the influence of clouds (cirrus in this case) 
on solar radiation. This effect may become particularly 
important whenever the Sun is hidden by a cloud. The 
direct solar flux is then drastically reduced, even with 
a thin cloud. Of course, a part of the data from 
ECLATS corresponds to cloudy days, and the influence 
of clouds cancels the dust effect, especially because 
dunng this experiment dustiness was generally mod- 
erate. Such an interpretation is confirmed by Fig. 8, 
which presents the daily variations of (a) global solar 
irradiance and (b) ground surface temperature for three 
cases: a cloudless day without dust (1 December), a 
cloudy day without dust (24 November), and a dusty 
day with some clouds (27 November). Clouds induce 
strong fluctuations in the global solar irradiance, 
whereas dust haze reduces it in a smooth way. Clouds 
for 24 November and dust for 27 November were as- 
sociated with comparable ground temperature de- 
creases compared to l December. 

Remote sensing of dust haze by satellite radiometry 
cannot be realized in the presence of clouds. This is 
the reason for the fair agreement between satellite data 
and ground-based measurements presented in LB. 

6. ~Vighttime results 

The deviation of ground temperature T, for a given 
variation of turbidity can be computed using values of 
coefficient A from (2). This deviation is a maximum 
at a nearly steady value from 0000 to 0600 UTC. For 
a visibility reduction from 25 to 1 km, (2) gives AT, 
= 4 K. The residual standard deviation UT, can be 
considered as an estimate of error on the actual value 
of T, when computed with (2) due to factors other than 
turbidity influencing T,. Its value over the period 0000- 
0600 UTC remains in the interval 0.5-0.7 K (see Fig. 
7); that is to say, the relative error uT,/AT, is about 
0.1-0.2. These weak values are due to the fact that the 
influence of (cold) cirrus clouds on the ground tem- 
perature dunng the night is weak. On the other hand, 
the limit on sensitivity arising from the digitization of 
data in the METEOSAT infrared channel expressed as 
a bnghtness temperature variation for one count is ATb 
= 0.4 K, corresponding to ATb/AT, = 0.1. These un- 
certainties are small enough to predict the possibility 

of remote sensing of dust haze during nighttime using 
METEOSAT infrared imagery. 

In order to elaborate on this point, it is instructive 
to compute the value of the signal observed by 
METEOSAT taking into account the radiative transfer 
effect through the atmosphere which depends on at- 
mospheric temperature, water vapor, and dust content. 
Calculations were performed using the data from the 
ECLATS expenment and applying the LOWTRAN-V 
program (from Kneizys et al., 1980) for computing the 
atmosphenc radiative transf-r effect. This program was 
modified at the Laboratoire d'optique Atmosphérique 
(Université de Lille) by intr-~ducing the physical p rop  
erties of the Saharan dust ir èrred from ECLATS. The 
atmosphenc , -ofiles were ,enerated using soundings 
from flights pe.formed during ECLATS. The atmo- 
sphenc temperature profile shown in Fig. 9 is from 
flight 58, from 0430 to 0630 UTC. It is associated with 
the dust profiles presented in Fig. 9, which are typical 
of a (c) clean and a (h) hazy atmosphere. Curve c is a 
schematic representation of the profile obtained during 
flight 59, with a visibility of 25 km. Curve h anses from 
the profile of flight 56 with a 2-km visibility trans- 
formed into a 1-km visibility profile. This transfor- 
mation is performed with the assumption of propor- 
tionality of T ,  computed from V using ( l ) ,  with the 
number of particles contained in the vertical column 
of unit section. Both models are completed with water 
vapor profiles relative to extreme values of precipitable 
water encountered during ECLATS: a (d) dry profile 
(from flight 47) with a total amount of 1.46 cm of 

IL Navember 
27  lbvember 
1 December 

. = %  i b l  fi--- - 27 Navember 
24 lbwmber 

= 1 December 
Q 

40 
/ \ .  

/ 
/ \ \ 

L u  \ .  - 

O 3 6 9 12 15 l'a 21 24 

TlME (Hrr G M T )  

Fici. 8. Three cases of daily vanations of (a) global solar irradiance 
and (b) ground surface temperature (from ECLATS). 1 Bcember: 
cloudless, V = 14 km; 24 November: cloudy, V = 12 km; 27 No- 
vember: dusty with mme clouds, V = 2.5 km. 
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TABLE 4. Computed satellite bnghtness temperatures for (c) clean 
or (h )  hazy, and for (d) dry or (w) wet atmospheres, with a high (0.95) 
and a low (0.80) ground infrared emissivity. 

Fia. 9. Atmospheric profiles of 
concentration (from ECLATS) used 
Here. c is for a clean atmosphere (L 
a hazy atmosphere ( V  = 1 km, r = 

4 

2 

O 

temperature and dust particles 
to generate atmosphenc models. 
' = 25 km, T = 0.155). and h for 
1.96). 

precipitable water, and a ( w )  wet profile (from flight 
56) with 2.45 cm. 

The ground temperature was computed for clean 
and hazy atmospheres using (2), yielding values of 
292.3 and 296.3 K, respectively. Ground emissivities 
were computed from downward and upward radiances 
measured in the spectral bandpass 700- 1250 cm-' with 
PRT5 Bames radiometers dunng low horizontal flights. 
Computation results in a set of values varying between 
0.80 and 0.95, indicating a rather large dispersion with 
values clearly less than 1, a feature in agreement with 
the dryness of the ground surface. Extreme values of 
0.95 and 0.80 were used with the four atmosphere 
models obtained by varying both dust and water vapor 
contents. Integration over wavenumber is introduced 
in the LOWTRAN-V program using the spectral re- 
sponse of IR2 METEOSAT channel having a bandpass 
of 800-950 cm-' (see METEOSAT System Guide, 
198 1). 

For determination of the radiance measured from 
the satellite, computation of the atmospheric radiative 
transfer is run twice. The first run is performed in the 
downward direction; the resulting radiance at the 
ground (L-) is then used to calculate the upward ra- 
diance from the ground (L+) using 

O 20 40 
60 defined as 

n ( -  cmÏ3)  
L,, = B( Tut). (6) 

Here, B(T,) is the blackbody radiance at temperature 

T,, weighted with the IR2 channel spectral response. 
Then a second .un is made in the upward direction, 
with the boum 3ry condition at ground expressed as 
an effective bn&htness temperature TF, denved from 
the relation 

Lf = B(T:) (5) 

to calculate finally the radiance L,, observed from 
METEOSAT. The results obtained are presented in 
Table 4, in the form of bnghtness temperatures T,, 

- 
! '. 

Figure 10 shows the computed radiances L,, expressed 
in digital counts using METEOSAT-1 calibration data, 
plotted against the turbidity (represented by T and r3. 

The sensitivity of the satellite radiance both to dus- 
tiness and humidity is significantly different according 
to the ground emissivity. The decrease of visibility from 

Y 

- 

FIG. 10. Computed infrdred radiance vs. aerosol optical depth at 
0.525 Pm with infrared ground emissivities e ,  = 0.95 and cz = 0.80. 
Vertical bars are estimates of the uncertainty introduced by neglecting 
the water vapor effect. Here, d (dry) is for 1.46 cm of precipitable 
water and w (wet) is for 2.45 cm. 
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FIG. 1 1. Geographical area corresponding to images presented in 
Figs. 13 to 16. Plotted values refer to visibilities (in km) from me- 
tcorological stations for 5 January 1979 at Oh00 UTC (from ASECNA. 
Abiajan). natched area represents the lTCZ edge (intertropical con- 
vergence zone) which constitutes the meridional liniit of Saharan 
dust occurrence. 

75 to I km results in an increase of seveti counts for 
t ,  = 0.95 and 13 counts for c2 = 0.80. As for the sen- 
sitivity to atrnospheric water vapoi- content, the satellite 
signal is decreased by 2-4 (0-3) counts when replacing 
the dry atinosphere by the wet one at t ,  (4. In any 
case. the presence of dust increases the satellite signal, 
whilc ground emissivity plays a major part in the effect 
observed. The best conditions for dust detection are 
low emissivities. then. the effect of dust on the signal 

FIG. 13. As in Fig. 12 except after cloud rejection. 

is enhanced, whereas the effect of humidity is decreased. 
This is due to the fact that a decrease of emissivity 
results in a lower apparent radiative temperatiire of 
ground surface. 

4. Optimized imaging of dust clouds during nighttime 

A proccdure was descnbed in LB for the imaging of 
dust clouds over the Africaii continent during midday, 
and processcd images were presented. Both cloiids of 
water (ice crystals) and dust were detected by a decrease 
of radiance (the? look colder). Therefore. a reference 
image wûs constructed from the highest radiances for 

FIG. 14. Reference image at 400 UTC obtained using a set of 
FIG. 12. Original thermal infrared image of 5 January 1979 original images (fmm 5 to 13 January 1979). A residual cloid-rejected 

at 0400 UTC (from METEOSAT 1). area can be seen in the top right area of image. 
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FIG 15 Difference image of 5 J a n u a ~  1979 at 0400 UTC obtained 
bq ditterence of onginal (Fig 17) and refercnce (Fig II) images 4 
dust cloud cari he seen as a darh patch. \%est of Cliad Lrihc 

every pixel location from a set of original images, lead- 
ing to elimination or minimization of uater and dust 
clo~ids. 

The possibility of imaging dust clouds during riight- 
time can bc expected from the results presented in sec- 
tions 1-3. But in this case. dust looks uiarrn while 
clouds still look cold. so the type of proccssing used 
for day-tinie images is no longer appropriate and inod- 
ifications have to be made for application to nighttime 
images because the elimination of water and dust 
clouds caniiot be performed simultaneously. Instead. 
two steps are performed. The first step is the detection 
of water clouds and their rejection from the original 
image. If the cloud is tliick, its radiance is much lower 
tlian thüt from the ground. If the cloud is thin, or near 
the edge of a thick cloud. the variance of the radiance 
for a cloud target of a few pixels square is higher than 
for a ground target; this effect results from the relatively 
greater heterogeneity of the cloud structure (see Coakley 
and Bretherton. 1982). Given these characteristics, a 
program was generated that identifies and eliminates 
most of the cloud-covered areas. ln this procedure. the 
original image is divided into subdomains whose mean 
and standard deviation of radiance are calculated. 
Subdomains with mean radiance lower, or with stan- 
dard deviation higher, than given thresholds are iden- 
tified as cloudy areas and replaced by a specified con- 
stant courit value level. The second step is the pro- 
cessing of a reference image iii which dust has been 
eliminated by selecting the lowest radiance at every 
pixel location, from the whole set of original cloud- 
rejected images. Then, the processinn is followed in the 

Nighttime images are presented from a case study 
with a dust cloud spreading out over West Afnca inside 
an area (O0-7O0E, 5 ON-20°N) during the first half of 
January 1979. Daytime images of this event were pre- 
viously presented in LB for illustration of the daytime 
imaging process. The set of original images is consti- 
tuted from METEOSAT data at 0400 UTC from 5 to 
15 January over an area presented by Fig. 1 1 .  Figures 
12 and 13 are original images for 5 January before and 
after running the cloud rejection program, respectively. 
The threshold values were adjusted to 100 counts for 
mean radiances and to four counts for standard debia- 
tions of subdomains of 3 X 3 pixels (about 15 km 
square); the cloud-covered areas that were identified 
were replaced with the uppermost value of 755 counts 
(8-bit data). The reference image is presented in Fig. 
13. showing in its western part a11 area with clouds 
remaining froin the rejectioii procedure because of the 
oersistencv of cloudiness over tlie whole neriod stiidied. 
Figure 15 results from the difference bctween images 
of Figs. 12 and 14. With the grey scale used. water 
clouds (cold) looh bnght whereas the dust cloud (narm) 
is imaged as a dark diffuse patch West of Chad Lake. 
pai-tl' masked bg an overlying cloud cluster eitendiiig 
to tlie NW. 

This result agrees with the localization of areaf ot 
low 1 isibility range ( T -< 5  hi^^) delimited b> an isopleth 
in Fig. I l ,  as reborted fronl ground measurements of 
the network of meteorological stations on 5 Januai? 
at 0600 UTC. FinaIl'.. Fig. 16 shows the (liîlerence im- 
age of 5 Januan at 1430 UTC. 1.e.. about halr a da) 
later. Now the dust clo~id is cisible as a bnght patch 
whose position has moved westward, reaching the 
eastern part of the Nigcr R i ~ e r  beiid This I <  in agree- 
ment with the wind field at 8 5 0  mb level presented in 

way da~time images3 resulting final'y in a FIG, 16, DiAerencc image of 5 lanuaiy ,979 at ,430 UTC, The 
Clifference image obtained by subtraction between the d u ~ t  ci~,d b, seen a bnght patch. Cornpanson with Fig. 15 
original and reference images. shows its displacement westward. 












































































































































































































































































