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Comme l’aurait dit Socrate : « L’homme doit s’élever au-dessus de la Terre jusqu’à la 

frange extérieure de l’atmosphère et même au-delà, car c’est ainsi qu’il comprendra le 

monde où il vit ». 

L'atmosphère est changeante et évolue au cours du temps. Cela est dû à deux 

principaux facteurs. Un premier facteur, naturel, lié à l’émission de gaz et de particules dans 

l’atmosphère lors d’évènements atmosphériques intenses (éruptions volcaniques ou 

tempêtes désertiques par exemple). Un second facteur, humain, lié principalement aux 

activités industrielles. Les aérosols, particules solides ou liquides en suspension dans l’air, 

jouent un rôle primordial dans ce que l'on appelle le bilan radiatif terrestre ainsi que le 

climat. En effet, les aérosols présents dans l'atmosphère vont interagir avec le rayonnement 

solaire (dans le domaine du visible) et terrestre (dans le domaine de l'infrarouge thermique). 

Ils ont la capacité d'absorber et de diffuser ces rayonnements ce qui contribue à l’équilibre 

radiatif de la Terre (Sokolik et Toon 1996). Le GIEC (Groupe Intergouvernemental d’experts 

sur l’Evolution du Climat), groupe de travail visant à évaluer les risques liés au réchauffement 

climatique d’origine humaine, a défini la notion d'impact radiatif. Suivant leurs propriétés 

optiques et physico-chimiques, ainsi que leurs concentrations, les aérosols induisent un 

changement de cet impact radiatif, appelé forçage. Toutefois, il existe encore aujourd'hui 

une grande incertitude sur l'effet radiatif des aérosols (Stocker et al. 2013). Une des 

principales raison provient de la faible connaissance de leurs propriétés optiques. En effet, 

celles-ci sont déterminées à partir de connaissances a priori de leurs propriétés physico-

chimiques. 

De ce fait, l'indice complexe de réfraction devient alors la principale source 

d'incertitude. Des bases de données, telles que GEISA, HITRAN ou ARIA, regroupent des 

valeurs d'indices de réfraction pour de nombreuses espèces gazeuses mais très peu de 

liquides et solides d’intérêt atmosphérique. Afin de pallier ces lacunes, des expériences en 

laboratoires ont été mises en place. Aujourd'hui, la technique la plus utilisée est celle dite 

« pellet spectroscopy » dans laquelle des particules sont dispersées dans une matrice 

constituée d'un matériau transparent dans l'infrarouge puis compressées dans une pastille 

homogène. La détermination des indices de réfraction se fait suite à l'analyse des spectres 

en absorption ou en réflexion. Bien que très répandue, cette technique présente plusieurs 

inconvénients : la réponse optique du milieu n'est pas parfaitement identique à celles de 



Introduction 

13 
 

particules en suspension dans l'air, car il n’est pas possible de prendre en compte ni l'effet 

de la forme des particules car compressées dans une pastille et enfin, ni de connaître 

précisément la distribution en taille des particules entraînant une détermination indirecte 

des valeurs d’indices, conduisant à une incertitude importante. En effet, dans leurs travaux, 

(Mogili et al. 2007, 2008) ont tenté de reproduire à partir d’indices complexes de réfraction 

issus de la littérature des spectres d’extinction enregistrés en laboratoire. Les résultats 

montrent que dans l’ensemble les spectres simulés reproduisent les formes des bandes 

d’absorption observées. Néanmoins, la position et l’intensité de ces bandes sont mal 

évaluées, quel que soit la théorie de diffusion (Mie, Rayleigh pour des particules en forme de 

disques ou d’ellipsoïdes) utilisée. Cette différence peut s’expliquer par le fait que la quasi-

totalité des indices complexes de réfraction disponibles dans la littérature ont été obtenus à 

partir de pastille. Ces indices n’étant pas représentatifs de la façon dont l’aérosol est présent 

dans l’atmosphère, à savoir en suspension. Ainsi, des auteurs comme (McPheat et al. 2002) 

mettent en avant le besoin de disposer d’indices à partir de matériau sous forme d’aérosol, 

notamment pour restituer des paramètres, tels que la distribution en taille ou encore 

l’épaisseur optique, par exemple, à partir de la télédétection. 

La télédétection est un moyen privilégié pour étudier les aérosols atmosphériques. 

Celle-ci est utilisée afin de quantifier, notamment, la contribution des aérosols 

atmosphériques sur le bilan radiatif global. La télédétection a pour objectif, à partir des 

observations réalisées, de quantifier les concentrations, les distributions en taille et la 

composition chimique des aérosols contenus dans la couche d’atmosphère sondée, ainsi que 

l’altitude et l’épaisseur de cette couche. 

Ainsi, les aérosols atmosphériques sont étudiés par différentes approches. D’une 

part, expérimentalement, où des études en laboratoire ont permis de déterminer la 

composition minéralogique et le spectre d’extinction d’aérosols prélevés ; d’autre part, par 

télédétection, permettant de sonder l’aérosol dans son milieu naturel : l’atmosphère. 

Néanmoins, un certain nombre de difficultés liées à la quantification de l’aérosol 

atmosphérique existent toujours. 

Ainsi, afin d’améliorer les connaissances de l’effet radiatif des aérosols, l'objectif est 

de diminuer les incertitudes sur les propriétés optiques des aérosols. Pour cela, dans cette 
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thèse, l’objectif est de mettre au point une méthodologie robuste et versatile qui permette 

de déterminer les indices complexes de réfraction de particules en suspension dont la 

composition chimique et la distribution en taille sont connues, tout en s'affranchissant des 

problématiques précédentes. 

Ce travail de thèse est une collaboration entre deux laboratoires de l’Université de 

Lille, le PC2A (Laboratoire de PhysicoChimie des Processus de Combustion et de 

l'Atmosphère) et le LOA (Laboratoire d’Optique Atmosphérique). Il est financé dans le cadre 

du Labex CaPPA (Chemical and Physical Properties of the Atmosphere) et par la région Nord-

Pas-de-Calais (Hauts-de-France depuis 2016). Il s’agit d’un nouveau projet développé aux 

seins des deux laboratoires, initié dans le cadre de l’IRePSE (Institut de Recherches 

Pluridisciplinaires en Sciences de l’Environnement). 

 

Ce manuscrit est organisé en cinq chapitres. 

Le premier chapitre présente une revue bibliographique en lien avec notre étude. 

L’introduction des propriétés générales des aérosols atmosphériques (définitions, 

classifications et impacts radiatifs) ainsi que les notions fondamentales d’interaction entre 

un rayonnement et une particule sont introduites. L’état de l’art des estimations de l’indice 

complexe de réfraction des minéraux individuels (quartz, calcite, hématite…), des poussières 

désertiques, et des cendres volcaniques mesurées en laboratoire est synthétisé. 

Le second chapitre est consacré à la description et la caractérisation du dispositif 

expérimental mis en œuvre pour réaliser ce travail de thèse. Ce dispositif, mis en place au 

PC2A, permet d’enregistrer le spectre d’extinction et la distribution en taille de particules en 

suspension.  

Le troisième chapitre présente la procédure numérique, développée au LOA, permettant de 

restituer les parties réelles et imaginaires de l’indice complexe de réfraction. Ces dernières 

sont déterminées à partir des spectres d’extinction et de la distribution en taille des 

particules enregistrés en laboratoire. Cette procédure numérique est décrite et caractérisée 

à partir de spectres d’extinction calculés à partir d’indice complexe de réfraction issus de la 

littérature. 
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Enfin, le quatrième chapitre présente la restitution d’indices complexes de réfraction 

obtenus lorsque l’on couple l’enregistrement de données à partir du dispositif expérimental 

avec la procédure numérique de restitution. L’emploi de ces deux méthodologies permet de 

déterminer l’indice complexe de réfraction de particules en suspension. Cette méthodologie 

complète est appliquée pour de particules de SiO2 amorphe et de SiO2 cristallin, composant 

majoritaire respectivement des aérosols volcaniques et désertiques. 
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Le Chapitre 1 introduit les propriétés générales des aérosols atmosphériques 

(définitions, classifications et impacts radiatifs). Les notions fondamentales d’interaction 

entre un rayonnement et une particule sont également exposées. 

L’objet d’étude de cette thèse se concentre principalement sur les composés constitués de 

minéraux. En particulier, deux sources de particules minérales importantes, les aérosols 

d’origine désertique et volcanique. Ces derniers sont exposés de manière plus précise. Leurs 

compositions minéralogiques et chimiques, ainsi que leurs propriétés optiques mesurées en 

laboratoire sont présentées. 

1. Généralités sur les aérosols atmosphériques 

1.1. Définitions 

Les aérosols sont définis comme des particules solides ou liquides en suspension dans 

l’air, à l’exception des hydrométéores (gouttelettes d’eau nuageuses, cristaux de glace dans 

les nuages, grêlons et flocons de neige) (Boucher 2012). Emises directement comme 

particules (aérosols primaires) ou formées dans l’atmosphère par des processus de 

conversion gaz-particules (aérosols secondaires), les particules atmosphériques ont des 

diamètres compris entre quelques nanomètres et plusieurs dizaines de microns 

(Seinfeld et Pandis 2006). 

1.2. Classification des aérosols en fonction de leur taille 

Afin de classer les aérosols en fonction de leur taille, il est nécessaire de mesurer le 

diamètre des particules. Cependant, ce paramètre est difficile à évaluer, en particulier pour 

des particules de formes irrégulières. La définition même de diamètre n’est pas triviale. 

1.2.1. Diamètre d’une particule 

Une particule peut être caractérisée par son diamètre géométrique �
. Ce paramètre 

ne peut être employé que lorsque la particule est sphérique. Les particules non sphériques 

sont généralement caractérisées par des diamètres équivalents. 

Suivant la technique de mesure utilisée pour déterminer la taille d’une particule, le diamètre 

équivalent obtenu peut être exprimé sous différentes approches. (DeCarlo et al. 2004) 

présentent les différents diamètres pouvant caractériser une particule d’aérosol. Dans cette 

section, nous présenterons les diamètres employés durant ce travail de thèse. 
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1.2.1.1. Diamètre de mobilité électrique Dme 

Le diamètre de mobilité électrique ��� (exprimé en µm) est défini comme le 

diamètre d’une sphère porteuse d’une charge ayant la même vitesse de migration que la 

particule d’intérêt, dans un champ électrique constant. Ce diamètre est mesuré par la 

technique de type SMPS (Scanning Mobility Particle Sizer), décrite dans le Chapitre 2 

(Section 4.2.2). 

1.2.1.2. Diamètre aérodynamique Da 

Le diamètre aérodynamique �� (exprimé en µm) est défini comme le diamètre d’une 

sphère de masse volumique unitaire (%& = 1000 kg.m-3) ayant la même vitesse limite de 

chute que la particule d’intérêt de masse volumique %. Ce diamètre aérodynamique est 

mesuré par des instruments comme l’AMS (Aerosol Mass Spectrometer), ou encore l’APS 

(Aerodynamic Particle Sizer), décrit dans le Chapitre 2 (Section 4.2.1). 

1.2.2. Distribution granulométrique 

Quel que soit le type de diamètre utilisé, la taille et la concentration en nombre sont 

des paramètres clés pour caractériser un ensemble de particules. Cette population peut être 

décrite par sa distribution en taille, ou distribution granulométrique. Cette dernière peut 

être représentée sous forme d’une distribution discrète, c'est-à-dire en répartissant les 

particules dans différentes classes de taille. 

1.2.2.1. Distribution granulométrique en nombre 

La distribution granulométrique en nombre est représentée par la distribution 

"67�
8 = �: ��
⁄ . Cette dernière représente la concentration en particules dans chaque 

classe de taille divisée par la largeur de la classe. Le nombre de particules par unité de 

volume possédant un diamètre compris entre �
 et �
 + ��
, correspondant à une classe 

de taille, est donnée par "67�
8	��
. La concentration totale en particules :& s’obtient en 

intégrant la distribution en taille : 

:& = = "67�
8	��

>
&  (1) 

où :& est exprimé en particules.cm-3, "67�
8	��
 en µm.cm-3 et �
 en µm. 
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1.2.2.2. Distribution granulométrique en surface, en volume et en masse 

Bien que la distribution granulométrique en nombre soit communément utilisée, 

celle-ci peut être exprimée sous d’autres approches, comme la distribution en surface, en 

volume et en masse des particules par rapport à leur taille. 

La distribution granulométrique en surface est représentée par la distribution 

"?7�
8 = �@ ��
⁄ . En considérant les particules sphériques, de surface A�
B, cette 

distribution en surface peut s’exprimer en fonction de "67�
8  : 
"?7�
8 = A�
B "67�
8 (2) 

La distribution granulométrique en volume est représentée par la distribution 

"C7�
8 = �D ��
⁄ . En considérant les particules sphériques, de volume 
EF �
G, cette 

distribution en volume peut s’exprimer en fonction de "67�
8  : 
"H7�
8 = A6 �
G "67�
8 (3) 

Enfin, si les particules ont une masse volumique %, la distribution granulométrique en masse 

est représentée par la distribution "J7�
8 et peut s’exprimer en fonction de "67�
8  : 
"J7�
8 = %10F  "H7�
8 = %10F A6 �
G "67�
8 (4) 

"?7�
8, "C7�
8 et "J7�
8 sont respectivement exprimées en µm.cm-3, µm2.cm-3 et 

µg.µm-1.cm-3. Le facteur 106 est employé afin de convertir les unités de la masse volumique 

de g.cm-3 à µg.µm-3. 

Le diamètre des particules d’un aérosol pouvant varier de plusieurs ordres de grandeurs 

(Figure 1.2), la représentation graphique des distributions "67�
8, "?7�
8 et "C7�
8 est 

souvent peu adaptée. Pour contourner ce problème d’échelle, l’axe des ordonnées peut être 

exprimé en échelle logarithmique. Ainsi, les précédentes distributions sont généralement 

exprimées par rapport à log �
  : 
"67 log �
8 = �:� log �
 "?7 log �
8 = �@� log �
 "C7 log �
8 = �D� log �
 (5) 
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1.2.2.3. Représentation graphique des distributions granulométriques 

La Figure 1.1 présente la distribution granulométrique en nombre, en surface et en 

volume d’un même aérosol continental. 

 
Figure 1.1 : Distribution granulométrique (a) en nombre, (b) en surface et (c) en volume d’un même aérosol 

continental (Seinfeld et Pandis 2006). n°N, n°S et n°V représentent respectivement nN(logDp), nS(logDp) et 

nV(logDp) exprimés plus haut. 

La Figure 1.1a) présente une distribution granulométrique en nombre typique d’un aérosol 

continental. Les Figures 1.1 b) et c) présentent cette même distribution granulométrique 

cependant exprimée respectivement en surface et en volume. La distribution en nombre est 

caractérisée par deux modes (maximum local de la distribution en taille) centrés à 0,02 et à 

0,08 µm, tandis que la distribution en volume est dominée par une mode centré à environ 

7 µm. La répartition en volume et celle en nombre d’un même aérosol sont différentes : les 

particules les plus fines (mode à 0,02 µm), bien que plus nombreuses que les grosses 

particules (mode à 0,08 µm), ne contribuent pas autant en terme de masse. En effet, le 

volume est proportionnel au diamètre au cube. 

(a) 

(b) 

(c) 
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1.2.2.4. Distribution lognormale 

Pour décrire les distributions en taille des particules observées (Figure 1.1 par 

exemple), la loi lognormale est la loi de distribution la plus utilisée (Boucher 2012). Cette loi 

est décrite par un jeu de trois paramètres et est donnée par la relation suivante : 

:7�
8 = :&√2A(� R�S TU12 Vln7�
 ��⁄ 8(� XBY (6) 

où :& (exprimée en particules.cm-3) représente la concentration totale en particules, ��, le 

diamètre médian de la distribution, et (�, l’écart-type de ce dernier. 

D’autres types de distributions sont parfois utilisées (loi de Junge ou loi Gamma). Cependant 

la distribution lognormale est généralement considérée comme la plus adaptée pour décrire 

les distributions granulométriques des aérosols. 

1.2.3. Classification en taille 

Suivant l’ordre de grandeur de la taille de la particule d’aérosol, celle-ci peut être 

classée en trois catégories (Figure 1.2) : les particules ultrafines, les particules fines et les 

particules grossières. 

 
Figure 1.2 : Distribution en taille typique (a) en nombre et (b) en volume des aérosols atmosphériques 

(Seinfeld et Pandis 2006). 

(a) 

(b) 



Chapitre 1 : Les aérosols atmosphériques 

25 
 

Les particules ultrafines (nucleation mode et Aitken mode) ont des diamètres allant de 

quelques nanomètres à 100 nanomètres. Ces particules sont issues de la condensation 

d’espèces en phase gazeuse. Les particules fines (accumulation mode) ont des diamètres 

compris entre 0,1 et 2,5 µm. Ces particules sont formées lors de processus de condensation 

d’espèces chimiques gazeuses sur la surface de particules préexistantes, et par coagulation 

de particules d’Aitken. Enfin, les particules grossières (coarse mode) ont des diamètres 

supérieurs à 2,5 µm. Ces particules regroupent les poussières désertiques, les cendres 

volcaniques, les sels marins, ainsi que les pollens (Seinfeld et Pandis 2006). 

1.3. Classification des aérosols en fonction de leur source 

1.3.1. Sources et émissions globales 

Indépendamment de leurs tailles, les aérosols atmosphériques peuvent être classés 

en fonction de leurs sources. Ils proviennent de sources naturelles ou anthropogéniques 

(Seinfeld et Pandis 2006). Le Tableau 1.1 résume les principales sources d’aérosols et 

l’estimation de leurs émissions associées. 

Tableau 1.1 : Estimation des émissions annuelles globales des principaux types d’aérosols primaires et 

secondaires de sources naturelles et anthropogéniques (en Tg/an), adapté de (Andreae 1995). 
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Les aérosols désertiques représentent la fraction massique majoritaire (43 %) de la quantité 

totale d’aérosol émis dans l’atmosphère. Les autres sources, émettant des aérosols 

d’origines naturels dans l’atmosphère, excepté les aérosols marins, ne représentent qu’une 

fraction massique faible comprise entre 0,3 et 3 %. Enfin, les aérosols d’origines 

anthropogéniques représente une fraction massique de 11 % de la quantité totale d’aérosol 

émise dans l’atmosphère. 

Bien que les aérosols désertiques soient la principale source d’aérosol émise de manière 

continue dans l’atmosphère, d’autres sources de plus faibles émissions en moyenne, 

peuvent aussi émettre des quantités importantes d’aérosol lors d’épisodes ponctuels mais 

intenses d’éruption volcanique par exemple. Ainsi, dans les sections suivantes, le cycle de vie 

et la composition chimique des aérosols désertiques et volcaniques sont présentés. 

1.3.2. Aérosols désertiques 

Les aérosols désertiques, ou poussières désertiques, sont des aérosols issus 

essentiellement des régions arides et semi-arides du globe, et dont les taux de précipitations 

sont faibles (Pye 1987). Les poussières désertiques constituent la fraction massique 

majoritaire (50 %) des aérosols primaires émis dans l’atmosphère (Tableau 1.1). 

Dans cette section, nous présenterons le mode de production et la composition chimique de 

ces aérosols désertiques, ainsi que leur transport des zones sources aux dépôts. 

1.3.2.1. Cycle de vie 

Les aérosols désertiques obéissent à un cycle de vie qui comporte trois étapes : la 

mise en suspension depuis les zones sources, le transport dans l’atmosphère et le dépôt. 

a) Mode de production 

Le mode de production des aérosols désertiques comporte deux étapes : la saltation 

et la corrasion, ou sandblasting. Ces étapes sont présentées sur la Figure 1.3. 
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Figure 1.3 : Processus de production d’aérosols désertiques (©LISA). 

La saltation correspond à un mouvement principalement horizontal qui se produit lorsque la 

vitesse du vent Z∗ dépasse un certain seuil (Marticorena et Bergametti 1995). Cette vitesse 

seuil Z*∗ dépend des caractéristiques de surface, du type de sol, ainsi que de la distribution 

en taille des particules au sol. En effet, les particules concernées par la saltation possèdent 

des diamètres compris entre 20 et 500 µm (Alfaro 1997). 

Ces particules, mises en suspension par la saltation, retombent rapidement du fait de leur 

masse importante. Lors de l’impact, ou corrasion, les agrégats éclatent et libèrent des 

particules plus fines, pouvant être entraînées dans l’atmosphère par un mouvement vertical 

ascendant. La majorité de ces particules remises en suspension possèdent des diamètres 

inférieurs à 20 µm. 

La distribution en taille des particules émises dans l’atmosphère est conditionnée par la 

vitesse du vent. En effet, (Alfaro et Gomes 2001) ont montré que lorsque la vitesse du vent 

augmente, la proportion de petites particules dans la distribution en taille est plus 

importante. 

b) Mode de transport 

Une fois émises dans l’atmosphère, les poussières désertiques forment une couche 

localisée près de la surface de la zone d’émission. En fonction des conditions 

météorologiques, les poussières les plus fines peuvent s’élever dans les couches supérieures 

de l’atmosphère (notamment la stratosphère) et, ensuite, peuvent être transportées par les 

vents sur de longues distances (Alonso-Pérez et al. 2012 ; Prospero 1999 ; Zender et 

al. 2003). 
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Au cours de leur transport, la composition chimique et la distribution en taille des poussières 

désertiques évoluent. En effet, ces dernières peuvent faire l’objet de réaction chimique avec 

d’autres composés (gaz ou particules) présents dans l’atmosphère, de condensation de 

composés gazeux peu volatils et d’adsorption d’eau sur les particules. 

c) Mode de dépôt 

Après une durée de vie atmosphérique de quelques heures à plusieurs dizaines de 

jours (Andreae 1995 ; Tegen et Lacis 1996 ; Zender et al. 2003), le cycle de vie des aérosols 

désertiques se termine par un dépôt sur la surface continentale ou océanique. Ce dépôt se 

fait soit par voie sèche ou par voie humide. Le dépôt par voie sèche se caractérise par 

l’action de la gravitation. Tandis que, le dépôt par voie humide se caractérise par 

l’incorporation des particules dans les nuages (washout) précédent des précipitations ou par 

l’abattement des particules entrecroisant le chemin de gouttes d’eau provenant des 

précipitations (rainout). 

Les particules de diamètres supérieurs à 20 µm se déposent rapidement par sédimentation 

au voisinage immédiat de leur zone d’émission. A l’inverse, les particules de taille inférieure 

à quelques micromètres sont moins impactées par la sédimentation et seront 

principalement déposées par voie humide. La durée de vie de ces dernières est donc 

augmentée. 

1.3.2.2. Composition chimique des aérosols désertiques 

La composition chimique des poussières désertiques est principalement déterminée 

par la nature chimique des sols dont ces poussières sont issues. La composition chimique des 

sols, étudiée par (Claquin et al. 1999 ; Journet et al. 2014 ; Sokolik et Toon 1999) 

(et références citées), d’une région du globe à une autre permet ainsi de déterminer l’origine 

des poussières désertiques. 

Les poussières désertiques sont composées d’argiles (illite, kaolinite, montmorillonite), de 

quartz, de carbonates (calcite, dolomite), de sulfates (gypse), de feldspaths (albite, orthose, 

anorthite) ainsi que d’oxydes de fer (hématite, goethite). Les formules chimiques de ces 

différents argiles et minéraux sont présentées dans l’Annexe 1. La composition 
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minéralogique mesurée sur des échantillons de poussières désertiques collectés à proximité 

et à distance de zones sources sahariennes et sahéliennes est reportée sur la Figure 1.4. 

 
Figure 1.4 : Composition minéralogique (en pourcentage massique) d’aérosols désertiques collectés en 

différents endroits (Murray et al. 2012). Les données sont scindées en poussières désertiques 

échantillonnées à proximité de zones sources (near source) et à des distances importantes de ces zones 

(transported). La catégorie others inclus les minéraux comme le gypse, la goethite, l’hématite, la palygorskite 

ou encore l’halite, identifiés dans certaines études. GLA80 (Glaccum et Prospero 1980); PROSP81 (Prospero 

et al. 1981); SCH87 (Schütz et Sebert 1987); LEI94 (Leinen et al. 1994); ARN98 (Arnold et al. 1998); 

KAN09 (Kandler et al. 2009); KAN11 (Kandler et al. 2011). Small et large correspondent aux particules 

inférieures à 2 µm et aux particules comprises entre 2 et 20 µm respectivement. 

A distance des zones sources, les argiles sont les minéraux majoritaires constituant les 

poussières désertiques. Parmi la fraction argileuse, l’illite est souvent le composant 

majoritaire. Néanmoins, les teneurs relatives des différents argiles sont fonctions de l’origine 

géographique des aérosols (Caquineau et al. 1998 ; Chiapello et al. 1997). Le composant le 

plus abondant après les argiles est le quartz, dont le pourcentage massique mesuré est 

compris entre 8 et 58 % au sein des poussières désertiques collectées en zone de transport. 

Des feldspaths sont également détectés avec des teneurs variables, d’environ 5 à 35 %, selon 

le lieu d’échantillonnage. De la calcite et de la chlorite sont également détectées au sein des 
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poussières désertiques mais, leurs teneurs est plus faible que celles des autres minéraux et 

sont inférieures à 10 % (de 2 à 7 % pour la calcite et de 2 à 5 % pour la chlorite). Par ailleurs, 

d’autres minéraux comme l’halite, le gypse, la palygorskite, l’hématite et la goethite sont 

également présents. Ces deux derniers, étant des oxydes de fer, sont souvent observés 

agrégés aux silicates (silice combinée à d’autres oxydes métalliques) plutôt que sous forme 

de particules individuelles (Reid et al. 2003). 

Proche des zones sources, le quartz est le minéral majoritaire constituant les poussières 

désertiques et, par conséquent, la fraction argileuse est beaucoup plus faible (au plus 30 % 

contre 80 % pour les poussières désertiques à distance de leurs zones sources). Cette 

observation peut être expliquée par le fait que la composition est dépendante de la taille des 

particules. En effet, comme le montre les travaux de (Arnold et al. 1998 ; Leinen et al. 1994) 

(LEI94 et ARN98 sur la Figure 1.4), la fraction fine est plus riche en argiles qu’en quartz 

contrairement à la fraction grossière plus riche en quartz. De plus, (Schütz 1980) a montré 

que la contribution des particules grossières diminue avec la distance des aérosols à leur 

sources. Cela peut donc expliquer les fortes teneurs en quartz de poussières désertiques 

collectées à proximité de leur zone source d’émission, comparées à celles de poussières 

collectées en zone de transport. Concernant les autres minéraux, par exemple la chlorite et 

la calcite, leurs pourcentages massiques restent en moyenne constants. La calcite est un 

traceur des poussières désertiques originaires du nord du Sahara (Chiapello et al. 1997). 

1.3.3. Aérosols volcaniques 

Les aérosols désertiques ne sont pas les seuls aérosols primaires émis dans 

l’atmosphère. Les aérosols volcaniques, ou cendres volcaniques, sont produits lors 

d’éruptions volcaniques. Le terme "cendre" peut porter à confusion car ce ne sont pas des 

cendres au sens de résidus de combustion mais uniquement des fragments de roches très 

fins. Une cendre volcanique est une matière fraîche, volante et non consolidée ayant un 

diamètre inférieur à 2 mm (Heiken 1972), étant soit dispersée dans l’atmosphère soit 

déposée au-dessus du sol. Elles constituent une fraction massique faible (1 %) des aérosols 

primaires totaux émis dans l’atmosphère (Tableau 1.1). Cette fraction représente la quantité 

totale émise sur une année. Cependant, lors d’éruptions volcaniques, des quantités 

importantes d’aérosols (et de gaz) sont émis dans l’atmosphère. Par exemple, 

(Stith et al. 1978) ont estimé un taux d’émission de particules de 6.106 kg.s-1, lors de 
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l’éruption du volcan Saint Augustine en Alaska en 1976. Ces évènements ponctuels et 

intenses ont conduits en 2010 et 2011, lors de l’éruption respective des volcans Eyjafjöll et 

Grimsvötn en Islande (France24 2011 ; Le Monde 2010), à la fermeture partielle des espaces 

aériens européens pendant plusieurs jours. 

Dans cette section, nous présenterons le mode de production et la composition chimique de 

ces aérosols volcaniques, ainsi que leur transport des zones sources aux dépôts. 

1.3.3.1. Cycle de vie 

Tout comme les aérosols désertiques, les aérosols volcaniques obéissent à un cycle 

de vie qui comporte trois étapes : la mise en suspension depuis les zones sources, le 

transport dans l’atmosphère et le dépôt. 

a) Mode de production 

Les cendres volcaniques sont formées par cristallisation successive au cours de 

refroidissement et de décompression lorsque le magma monte du manteau jusqu’à la croûte 

terrestre au travers du conduit (Schmincke 2004). Lorsque les gaz dissous dans le magma 

s’échappent violemment, cette forte pression brise le magma et le propulse dans 

l’atmosphère. Ce magma se solidifie en fragments de roches et forme le panache volcanique. 

b) Mode de transport 

Ces aérosols se déplacent soit verticalement sous la forme d’un panache volcanique, 

soit horizontalement sous la forme d’un nuage chaud, appelé nuée ardente. Suivant les 

conditions météorologiques et l’explosivité du volcan, exprimée par l’indice d’explosivité 

volcanique (VEI, mesure relative de l’explosivité d’une éruption volcanique), les aérosols 

peuvent être émis jusque dans la stratosphère. Dans cette couche de l’atmosphère, les 

cendres volcaniques peuvent être transportées sur de longues distances (Langmann et 

al. 2010) et leur durée de vie est augmentée. 

c) Mode de dépôt 

Après une durée de vie qui varie de quelques heures à plusieurs dizaines de jours 

dans la troposphère (Langmann 2013) et jusqu’à plusieurs années dans la stratosphère 

(Wilson et al. 2010), le cycle de vie des aérosols volcaniques se termine par un dépôt sur la 
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surface continentale ou océanique. Tout comme les aérosols désertiques, les aérosols 

volcaniques se déposent soit par voie sèche, soit par voie humide. Cependant, il a été 

observé que le dépôt par l’action de la gravitation de cendres volcaniques excède la vitesse 

de chute limite de particules volcaniques uniques (Brown et al. 2012 ; Rose et Durant 2011). 

Ceci s’explique par la formation d’agrégats dans le panache volcanique (Langmann 2013). 

L’agrégation des cendres volcaniques représente un processus qui augmente la 

sédimentation et, ainsi, réduit la concentration de cendres volcaniques atmosphériques pour 

les transports de longues distances. Ce qui justifie la faible fraction d’aérosols volcaniques 

émis dans l’atmosphère (Tableau 1.1). 

1.3.3.2. Composition chimique des aérosols volcaniques 

Les principaux éléments chimiques contenus dans les cendres volcaniques, comme 

pour les poussières désertiques, sont le silicium et l’oxygène. La composition chimique des 

cendres volcaniques est principalement déterminée par la nature chimique du magma dont 

elles sont produites. Généralement, trois types de magma sont discernés. Ces derniers 

présentent des compositions variables en silice (SiO2). La composition chimique des cendres 

volcaniques varie entre 45 % et 75 % de silice (Tableau 1.2) (Heiken 1972). De plus, la classe 

des silicates (silice combinée à d’autres oxydes métalliques) est la composante principale de 

la plupart des minéraux comme les feldspaths, l’olivine, la hornblende et la biotite 

(Nakagawa et Ohba 2002). 

Tableau 1.2 : Composition en silice des principaux types de magma. 

 Type de magma Silice (%) 

Basaltique 45 – 55 

Andésitique 55 – 65 

Rhyolitique 65 – 75 

 
La composition chimique des sols (Shoji et al. 1994) (et références citées) et des produits 

solides émis lors d’éruption volcanique (dôme de la lave (Borrero et al. 2009 ; Castro et 

al. 2013 ; Coombs et al. 2013 ; Francalanci et al. 2004 ; Gerlach et al. 1988 ; Kelly et al. 2008 ; 

Menard et al. 2014 ; Thordarson et Self 1996), scories (Coombs et al. 2013 ; Francalanci et 

al. 2004 ; Shoji et al. 1975), et pierres ponces (Castro et al. 2013 ; Collini et al. 2012 ; Coombs 

et al. 2013 ; Francalanci et al. 2004 ; Shoji et al. 1975) a été étudiée. Bien que ces 
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compositions chimiques soient proches de celle des cendres volcaniques, celles-ci ne 

représentent qu’une estimation. 

La composition chimique en oxyde, mesurée sur des échantillons de cendres volcaniques 

collectées après dépôts est reportée sur la Figure 1.5. 

 
Figure 1.5 : Composition chimique d’aérosols volcaniques collectés après dépôts en différents endroits. 

PAT83 (Patterson et al. 1983) ; HOR13 (Horwell et al. 2013) ; FRU80 (Fruchter et al. 1980) ; LEM14 (Lemougna 

et al. 2014) ; MEN14 (Menard et al. 2014) ; ROS73 (Rose et al. 1973). 

La silice (SiO2) et l’alumine (Al2O3) sont les composés majoritaires constituants les cendres 

volcaniques. Leurs pourcentages mesurés sont en moyenne compris entre 45 et 65 %, et 

entre 13 et 19 %, respectivement. Le composé le plus abondant après la silice et l’alumine 

sont les oxydes de fer (Fe203), dont le pourcentage mesuré est en moyenne compris entre 

3 et 12 %. Des oxydes de titane (TiO2), de manganèse (MnO), de magnésium(MgO), de 

calcium(CaO), de sodium(Na2O) et de potassium (K2O) sont également détectés au sein des 

cendres volcaniques mais, leur teneur est plus faible que celle des autres composés (< 10 %). 

Néanmoins, la composition en oxyde des différents échantillons de cendres volcaniques est 

fonction de l’origine géographique de l’échantillon. 
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Cette composition en oxyde permet notamment d’identifier le type de volcan émetteur des 

cendres volcaniques. La Figure 1.6 présente un diagramme issu de la classification TAS (Total 

Alkali Silica) (Maitre et al. 2005). 

 
Figure 1.6 : Classification TAS. 

Cette classification est un système permettant de définir un produit volcanique par sa 

composition chimique, à partir du rapport entre le taux pondéral de silice (SiO2) et le taux 

pondéral de minéraux alcalins (Na2O et K2O). Elle pourrait, notamment, permettre de faire le 

lien entre compositions chimiques et propriétés optiques. 

1.4. Impacts des aérosols sur le climat 

Les aérosols présents dans l’atmosphère interagissent avec le rayonnement solaire 

(principalement dans le domaine du visible) et terrestre (dans le domaine de l’infrarouge 

thermique). En raison de leur capacité à absorber et diffuser ces rayonnements, les aérosols 

contribuent de manière importante à l’équilibre radiatif de la Terre (Sokolik et Toon 1996). 

Suivant leurs tailles, leurs formes, leurs compositions chimiques, ainsi que leurs 

concentrations, ces aérosols entraînent un changement de l’impact radiatif, appelé forçage 

radiatif. Cette notion est défini par le GIEC (Groupe Intergouvernemental d’experts sur 

l’Evolution du Climat) (Stocker et al. 2013). Ce groupe de travail vise à évaluer les risques liés 

au réchauffement climatique d’origine humaine. 

Cet impact radiatif reste cependant très difficile à quantifier. En effet, une très grande 

incertitude persiste sur la contribution des aérosols sur le bilan radiatif global (Figure 1.7). 



Chapitre 1 : Les aérosols atmosphériques 

35 
 

 
Figure 1.7 : Contribution des aérosols atmosphériques au forçage radiatif (RFari) (Stocker et al. 2013). Les 

boîtes à moustache hachurées correspondent à l’étude menée par (Myhre et al. 2013). Les boîtes à 

moustache pleines correspondent à l’estimation réalisée dans le cinquième rapport de l’IPCC. BC FF 

représente le carbone issu des combustibles fossiles et des biocarburants ; POA FF, les aérosols organiques 

primaires issus des combustibles fossiles et des biocarburants ; BB, les aérosols issus de la combustion de la 

biomasse ; SOA, les aérosols organiques secondaires. 

La Figure 1.7 montre que la contribution des aérosols atmosphériques au forçage radiatif 

dépend de la nature de l’aérosol. Par exemple, la contribution des aérosols sulfatés 

(sulphate) est estimée à U0.4 ^ 0.2	_.�`B. De plus, de manière globale, la Figure 1.7 

montre que les aérosols atmosphériques contribuent à un forçage radiatif global négatif. Ce 

dernier est estimé à -0.35 (de -0.85 à 0.2) W.m-2. Or, l’incertitude sur cette valeur estimée 

est plus importante que la valeur elle-même. Cependant, nous estimerons cette valeur 

comme plutôt négative. 

Cette contribution des aérosols sur le bilan radiatif global est mise en avant suivant deux 

types d’interactions majoritaires : les effets radiatifs directs et indirects. 

1.4.1. Effet radiatif direct 

L’effet radiatif direct des aérosols est caractérisé par l’absorption et la diffusion du 

rayonnement solaire par les aérosols. En effet, la rétrodiffusion de ce rayonnement solaire 

vers l’espace participe à un refroidissement de l’atmosphère. Tandis que, l’absorption de ce 

rayonnement solaire entraîne un réchauffement local de la couche atmosphérique 
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contenant les aérosols. Nous parlerons ainsi, respectivement, d’un forçage radiatif négatif et 

d’un forçage radiatif positif (Boucher 2012). 

1.4.2. Effet radiatif indirect 

L’effet radiatif indirect est issu de l’interaction entre l’aérosol et les nuages. Les 

aérosols servent de noyaux de condensation dans les nuages d’eau liquide. En comparaison 

avec un nuage non pollué, le nuage pollué par des aérosols contient un nombre plus 

important de gouttelettes d’eau. Ceci s’accompagne d’une réduction de la taille de ces 

gouttelettes et d’une augmentation de l’albédo (paramètre qui caractérise la capacité de 

réflexion) des nuages, favorisant un refroidissement de l’atmosphère (Boucher 2012). 

Par ailleurs, la modification des propriétés microphysiques des nuages peut impacter 

l’évolution et la durée de vie des nuages, engendrant par exemple un retard de 

précipitations, et donc une perturbation du cycle hydrologique. Cet effet est souvent appelé 

le second effet indirect des aérosols (Boucher 2012). 

2. Propriétés optiques des aérosols atmosphériques 

L’interaction du rayonnement électromagnétique avec les particules d’aérosols 

contribue de manière importante à l’équilibre radiatif de la Terre (Section 1.4). Nous 

appelons propriétés optiques des aérosols, la capacité des particules d’aérosols à interagir 

(par diffusion et/ou absorption) avec un rayonnement incident. 

Dans cette section, les notions fondamentales permettant de caractériser les propriétés 

optiques des aérosols ainsi que, l’influence de paramètres inhérents à l’aérosol sur ces 

propriétés optiques sont présentées. L’inventaire de ces propriétés optiques mesurées en 

laboratoire, disponible dans la littérature, est également synthétisé. Enfin, l’intérêt à 

disposer d’indices complexe de réfraction pertinents, notamment pour la restitution de 

paramètres aérosols à partir d’observations issues de la télédétection, est discuté. 

2.1. Notions fondamentales 

2.1.1. Interactions rayonnement-aérosol pour une particule unique 

Lorsqu’un rayonnement électromagnétique interagit avec une particule (Figure 1.8), 

l’énergie transportée par ce rayonnement est en partie redistribuée spatialement dans 
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toutes les directions (diffusion) et absorbée. L’ensemble de ces deux phénomènes est appelé 

extinction. La Figure 1.8 présente les mécanismes d’interaction entre un rayonnement 

incident et une particule d’aérosol homogène dans le cas particulier d’une sphère. 

 
Figure 1.8 : Mécanismes d’interaction entre un rayonnement incident et un aérosol homogène et sphérique. 

I0 représente l’intensité du rayonnement incident ; Iabs, l’intensité du rayonnement absorbée ; Idif, l’intensité 

du rayonnement diffusé ; Itr, l’intensité du rayonnement transmis. 

Ces interactions dépendent directement de plusieurs paramètres : la longueur d’onde a du 

rayonnement incident, la taille et la forme de la particule, et sa capacité à absorber et 

diffuser le rayonnement incident. 

2.1.2. Loi de Beer-Lambert et section efficace d’extinction pour un ensemble de 

particules 

Les mécanismes d’interaction entre un rayonnement électromagnétique et un 

ensemble de particules indépendantes sont formulés mathématiquement par la loi de Beer-

Lambert (Seinfeld et Pandis 2006) : 

��ν�� = U log �*��ν���&�ν�� = =  	"67�
8	σ�)*7�
,ν�8	��

cdef
cdgh

 (7) 

où ��ν�� représente l’extinction mesuré, ν� (exprimé en cm-1), le nombre d’ondes, �*��ν�� et 

�&�ν��, respectivement, l’intensité du rayonnement transmis en sortie d’échantillon et du 

rayonnement incident,   (exprimée en cm), la longueur de trajet optique, et (�)*7�
,ν�8 

(exprimée en cm2), la section efficace d’extinction des particules ayant un diamètre compris 

entre �
 et �
 < ��
 et, ���i et ���)  représentent respectivement les diamètres minimal 

et maximal de la distribution granulométrique des particules considérées. Pour que cette loi 

soit valide, le milieu doit être suffisamment dilué, ou encore, que la distance moyenne entre 

les particules doit être grande comparée à la taille des particules. De cette dernière 

condition découle le critère de diffusion simple. 
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La section efficace d’extinction (�)* est définit comme la somme de la section efficace 

d’absorption (�+, et de la section efficace de diffusion (-�. : 

(�)* = (�+, + (-�. (8) 

La section efficace d’extinction est interprétée comme la surface « effective » d’interaction 

entre le rayonnement incident et la particule. Les sections efficaces dépendent de la taille de 

la particule, de sa forme, de la longueur d’onde de la lumière incidente, et des indices 

optiques de la particule et du milieu hôte. Ces sections efficaces sont ainsi des propriétés 

caractéristiques de la particule dans un environnement donné. 

2.1.3. Paramètre de taille et régimes de diffusion 

Un des paramètres clés gouvernant la diffusion d’un rayonnement incident de 

longueur d’onde a par une particule d’aérosol est la taille de cette particule, ou plus 

exactement le paramètre de taille �* (sans unité) : 

�* = 2A'
a  (9) 

où '
 = 7�
 2⁄ 8 représente le rayon géométrique de la particule. Le paramètre de taille 

permet notamment de définir le régime de diffusion à considérer (Figure 1.9). 

 
Figure 1.9 : Régime de diffusion en fonction de la longueur d’onde et du rayon des particules 

(Herbin et Dubuisson 2016). 

En fonction du paramètre de taille, le régime de diffusion peut être décrit par trois 

approches : l’optique géométrique et, les théories de Mie et de Rayleigh. 
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Ces deux dernières décrivent la diffusion d’un rayonnement par une particule lorsque celle-ci 

possède respectivement une taille proche de la longueur d’onde ��* ≈ 1� et une taille très 

inférieure à la longueur d’onde ��* ≪ 1�. Ces deux théories sont détaillées ci-après. 

Enfin, le régime de diffusion est décrit par l’optique géométrique, à partir des relations de 

Snell-Descartes, si la taille de la particule est très supérieure à la longueur d’onde considérée 

��* ≫ 1�. Les poussières désertiques et cendres volcaniques présentent des distributions en 

taille comprises entre quelques dizaines de nanomètres et plusieurs dizaines de microns en 

diamètre (Bukowiecki et al. 2011 ; Di Biagio, Formenti, et al. 2014). Dans ce domaine de 

taille, pour un domaine spectral qui s’étend de l’UltraViolet (UV) à l’infrarouge thermique, la 

diffusion d’un rayonnement incident par une particule est décrite par les théories de Mie et 

de Rayleigh. Ainsi, le régime de diffusion décrit par l’optique géométrique ne sera pas 

détaillé. 

2.1.3.1. Théorie de Mie 

La théorie de Mie, publiée en 1908 (Mie 1908), donne une solution mathématique 

exacte au phénomène de la diffusion d’une onde plane monochromatique par une particule 

homogène et sphérique. 

Du fait des symétries de cette particule sphérique, le champ diffusé peut être décomposé 

sur la base d’harmoniques sphériques (Bohren et Huffman 2008). Les sections efficaces 

d’extinction et de diffusion s’expriment alors comme des sommes infinies de polynômes 

associés aux contributions multipolaires électromagnétiques de la réponse de la particule 

sphérique à l’onde électromagnétique incidente : 

(�)* = 2AmB n�2o + 1�pR�q0 + 	0�>
0rs  (10) 

(-�. = 2AmB n�2o + 1��|q0|B + |	0|B�>
0rs  (11) 

où, m représente le module du vecteur d’onde 2π a⁄  et, q0 et 	0, les coefficients de Mie 

(l’expression analytique de ces coefficients peuvent se trouver dans (Bohren et 

Huffman 2008) (p.127)), fonctions du paramètre de taille u et de l’indice complexe de 

réfraction de la particule (Section 2.1.4). 
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2.1.3.2. Théorie de Rayleigh 

La théorie de Rayleigh décrit la diffusion d’un rayonnement électromagnétique par 

une particule, lorsque la taille de celle-ci est très petite devant la longueur d’onde. Cette 

approche peut être extrapolée si les particules étudiées sont absorbantes. La théorie de 

Rayleigh devient alors un cas particulier de la théorie de Mie, avec un paramètre de taille 

très petit devant 1. 

Dans ce cas précis, un développement limité des coefficients de Mie q0 et 	0 en puissance de 

u peut être effectué. Seul le premier terme du développement de qs possède un poids 

notable (Bohren et Huffman 2008). Les efficacités d’absorption et de diffusion deviennent 

alors : 

(�+, = 4u	�� V��B − 1�� B + 2X (-�. = 83ux y��B − 1��B + 2y
B

 (12) 

où �� représente la partie imaginaire, et �� , l’indice complexe de réfraction. En conclusion, 

pour des particules suffisamment petites et dans le cas où les variations du rapport ���B − 1� ���B + 2�⁄  sont faibles pour un domaine spectral donné, les dépendances en 

longueur d’onde des efficacités d’absorption et de diffusion sont : 

(�+, ∝ '1�3 a⁄  (-�. ∝ '1�3x ax⁄  (13) 

2.1.3.3. Cas de particules non sphériques 

Dans le cadre de l’étude d’aérosols atmosphériques, nous sommes en présence de 

particules de formes très variées ne correspondant pas strictement à la géométrie sphérique 

de la théorie de Mie. 

En revanche, pour des particules très dissymétriques et orientées suivant une direction 

privilégiée, d’autres approches peuvent être employées. Lorsque les particules ont une 

forme simple (ellipsoïdes aplaties ou allongées), la théorie T-matrix (Mishchenko et al. 1996) 

peut être utilisée. Lorsque les particules sont de formes complexes ou quelconques, d’autres 

théories peuvent être utilisées (Mishchenko et al. 2000), telles que les méthodes des 

éléments finis (Silvester et Ferrari 1996). 

A l’opposé, lorsque les particules présentent une faible dissymétrie ou sont orientées 

aléatoirement, la diffusion est moyennée. L’écart avec les résultats obtenus par la théorie de 

Mie sur des particules considérées comme sphériques est alors minime (Pujol et al. 2012). 
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2.1.4. Indice complexe de réfraction 

L’Indice Complexe de Réfraction (ICR) ��  d’un milieu peut être décomposé en une 

partie réelle et une partie imaginaire, dépendant de la fréquence : 

���ν�� = "�ν�� + {κ�ν�� (14) 

Cet indice décrit, d’un point de vue macroscopique, la façon dont le rayonnement 

électromagnétique interagit avec la matière. Il dépend de la température et de la pression 

du milieu. 

La partie réelle, ", est couramment appelée l’indice de réfraction et se rapporte à la vitesse 

de phase d’une onde |} = ~ "⁄ , où ~ = 2,99792458 × 10� m.s-1 représente la vitesse de la 

lumière dans le vide. Dans le reste de ce manuscrit, l’indice de réfraction sera généralement 

dénommé : partie réelle de l’ICR. 

La partie imaginaire, κ, se rapporte à l’extinction (absorption et diffusion) de l’onde lorsque 

celle-ci se propage dans le milieu. Dans le reste de ce manuscrit, κ sera généralement 

dénommé : partie imaginaire de l’ICR. 

Une connaissance précise de cet indice complexe de réfraction est essentielle pour le 

développement de composants optiques de haute précision et dans de nombreux domaines 

de recherche, notamment en lien avec la télédétection (Section 3). De plus, la réaction du 

milieu à un rayonnement électromagnétique incident est spécifique à chaque composé. 

Cette réaction peut être quantifiée à l’aide de cet indice �� , qui relie les propriétés 

microphysiques aux propriétés optiques des matériaux. 

Mentionnons également que les parties réelle et imaginaire, " et κ, de l’indice complexe de 

réfraction sont aussi appelées constantes optiques. De plus, la partie réelle " de l’indice 

complexe de réfraction est généralement normalisée par l’indice de réfraction "& du milieu 

environnant la particule (du diazote dans notre cas). Ce rapport est noté "� = " "&⁄ . Comme 

l’indice de réfraction du diazote est proche de l’unité (��& = 1,0002854 + {0 pour a = 468 nm, 

à P = 101,325 kPa et T = 288,15 K (Peck et Khanna 1966)), " et "� sont identiques. Ainsi, 

l’indice complexe de réfraction est noté comme dans l’équation (14), sachant qu’il se réfère 

au diazote. 
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2.2. Propriétés optiques des aérosols mesurées en laboratoire 

La section suivante présente l’état de l’art des estimations de l’indice complexe de 

réfraction des minéraux individuels (quartz, calcite, hématite…), des poussières désertiques, 

et des cendres volcaniques mesurés en laboratoire. 

Ces indices sont disponibles dans la littérature et sont regroupés dans des bases de données 

comme HITRAN (High-resolution TRANsmission molecular absorption database) (Rothman et 

al. 2013), GEISA (Gestion et Etude des Informations Spectroscopiques Atmosphériques) 

(Jacquinet-Husson et al. 2011), ARIA (Aerosol Refractive Index Archive) (Grainger et al. 2010), 

HJPDOC (Henning et al. 1999), OPAC (Optical Properties of Aerosols and Clouds) (Hess et 

al. 1998) ou encore GADS (Global Aerosol Data Set) (Koepke et al. 1997). Néanmoins, ces 

indices complexes de réfraction ont été déterminés sur des domaines spectraux restreints 

avec de faibles résolutions spectrales (au mieux 4 cm-1). Ce qui fait défaut, particulièrement 

dans la région spectrale de l’infrarouge, où la présence de bandes de vibrations entraîne de 

fortes variations spectrales des constantes optiques. 

2.2.1. Méthodes couramment employées 

Afin d’estimer les indices complexes de réfraction, de nombreuses techniques 

expérimentales ont été développées. Ces indices restitués présentent des incertitudes 

dépendantes de la technique de mesure et de l’approche mathématique utilisées. Dans 

cette section, les principales méthodes et approches adoptées pour la restitution de ces 

constantes optiques sont présentées. 

2.2.1.1. Mesure par réfraction 

Pour des matériaux pouvant être mis en forme de prisme ou de lame fine, la partie réelle " 

de l’indice complexe de réfraction peut être obtenue par mesure de réfraction, avec la 

méthode du minimum de déviation ou encore avec les refractomètres d’Abbe ou de Pulfrich. 

Ces méthodes permettent de restituer les valeurs de " avec, au mieux, une incertitude de 

± 5.10-5 (Kitamura et al. 2007). Elles sont particulièrement employées pour des milieux 

transparents (c'est-à-dire lorsque κ est négligeable, κ ≪ 0,05) et dans la région spectrale de 

l’UV-visible. 
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2.2.1.2. Mesure en réflexion 

La mesure en réflexion, associée aux équations de Fresnel (équation (15)), permet de 

déterminer la partie réelle ", si la partie imaginaire κ de l’indice complexe de réfraction est 

connue : 

p = �" U 1�B + κB
�" + 1�B + κB (15) 

où p représente la réflectivité. Pour une valeur de κ donnée, l’équation (15) montre qu’il 

existe deux valeurs possibles pour ". Cette dernière est généralement choisie par 

« intuition » (Toon et al. 1976). Cette approche a été employée notamment par (Khashan et 

Nassif 2001 ; Long et al. 1993 ; Mooney et Knacke 1985 ; Roush et al. 1991 ; Zolotarev 2009). 

Dans le cas où la partie imaginaire κ n’est pas connue, lorsque les valeurs de κ sont 

inférieures à 0,1, ce qui est souvent le cas pour les aérosols dans la région spectrale de l’UV-

visible, la réflectivité dépend uniquement de ". Cette approche permet de restituer des 

valeurs de " avec une incertitude de l’ordre de quelques pourcents (Toon et al. 1976). 

Quand les valeurs de κ sont supérieures à 0,1, généralement dans la région spectrale de 

l’infrarouge, la réflectivité dépend à la fois des valeurs de " et de κ. Il convient d’employer 

une approche mathématique complémentaire afin de restituer les valeurs de " et de κ à 

partir d’une unique mesure, à savoir la mesure de la réflectivité. L’approche mathématique 

communément employée est l’utilisation des relations de Kramers-Kronig. Ainsi, en 

définissant la réflectivité sous une forme complexe (Kitamura et al. 2007) : 

p�ν�� = ��p�ν��R�φ�ν���B
 (16) 

entraînant 

"�ν�� = 71 U p�ν��8 �1 + p�ν�� U 2�p�ν�� cos φ��  (17) 

κ�ν�� = �−2�p�ν�� sin φ� �1 + p�ν�� − 2�p�ν�� cos φ��  (18) 

où φ�ν��, représentant la phase, est donnée en fonction de la réflectivité mesurée par : 

φ�ν�� = 2ν�A $= ln�p�ν��
υ�� B − ν�B �υ��

>
&  (19) 
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où $ désigne la valeur principale de Cauchy. Cette dernière équation est une des relations de 

Kramers-Kronig. Ces dernières sont présentées et commentées dans le Chapitre 3 

(Section 3.1). Cette approche, employée par (Jarzembski et al. 2003 ; Peterson et 

Weinman 1969 ; Querry et al. 1978 ; Spitzer et Kleinman 1961 ; Steyer et al. 1974), permet 

de restituer des valeurs de " et κ avec une incertitude, sur ces deux constantes optiques, de 

l’ordre de quelques pourcents (Toon et al. 1976). 

Enfin, (Steyer et al. 1974) ont également réalisé une mesure en transmission 

complémentaire. Ceci permet notamment de corriger les valeurs de κ faibles. Cependant, en 

pratique, il est difficile d’obtenir un film homogène et optiquement uniforme à toutes les 

longueurs d’onde. 

2.2.1.3. Mesure en transmission 

La mesure en transmission est la technique la plus directe et la plus utilisée (Arakawa 

et al. 1997 ; Egan et Hilgeman 1979 ; Jarzembski et al. 2003 ; Marra et al. 2005 ; Steyer et 

al. 1974 ; Volz 1972, 1973) pour déterminer les valeurs de κ, partie imaginaire de l’indice 

complexe de réfraction. La façon la plus simple est de considérer un film fin homogène du 

matériau à étudier. La transmission � (Kitamura et al. 2007) est donnée par : 

� = �1 U p�BR`��
1 U pBR`B��  (20) 

avec 

u = 4Aκa  (21) 

où   représente l’épaisseur du film et, u, le coefficient d’absorption. Cette technique peut 

être utilisée lorsque la surface de l’échantillon présente une faible réflectivité. Sous cette 

condition, la valeur de � est dominée par le terme exponentiel plutôt que les termes 

comportant la réflectivité p. De plus, (Irvine et Pollack 1968) suggèrent de mesurer la 

transmission pour différentes épaisseurs de film afin de réduire l’erreur sur la restitution des 

valeurs de κ. Cette approche permet d’éliminer de l’équation (20) les termes comportant p. 

Dans le cas de matériau homogène, cette technique est limitée pour des valeurs de κ 

inférieures à 1. Pour les matériaux non homogènes (mélange de différents types de 

particules, par exemple), si la diffusion n’est pas prise en compte, les erreurs sur les valeurs 
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de κ restituées peuvent être supérieures à 100 % (Toon et al. 1976). De plus, les valeurs de κ 

peuvent être fortement affectées par l’absorption d’impuretés et de défauts. Pour le SiO2, la 

présence d’absorption due à l’eau ou à OH dans l’échantillon rend la détermination des 

valeurs de κ extrêmement difficile dans certaines régions de l’infrarouge et de l’UV 

(Kitamura et al. 2007). La constante optique " est généralement déduite de la partie 

imaginaire κ à partir de la relation de Kramers-Kronig. Cette approche a notamment été 

employée par (Arakawa et al. 1997 ; Jarzembski et al. 2003). 

Lorsque κ est grand (κ ≥ 1), la transmission au travers d’un film d’aérosols même très fin est 

faible. Par exemple, en considérant la réflectivité négligeable et pour une longueur incidente 

de 0,5 µm, la transmission mesurée est inférieure à 1 % lorsque l’épaisseur du film est 

supérieure à 18 µm. Afin de contourner cette limitation, des travaux (Di Biagio, Boucher, et 

al. 2014 ; Steyer et al. 1974 ; Volz 1972, 1973) ont tenté de réduire l’épaisseur du matériau 

en utilisant des poudres fines. Ces dernières sont mélangées dans un substrat transparent 

dans l’infrarouge (du bromure de potassium, KBr, par exemple). Ensuite l’ensemble est 

compressé pour former une pastille homogène. Dans ce cas, l’équation (20) n’est pas 

applicable à la mesure de transmission au travers de pastilles. En effet, la poudre contenue 

dans le substrat diffuse les rayonnements incidents et ce phénomène n’est pas considéré 

dans l’équation. En outre, cette dernière mise en forme de l’échantillon possède quelques 

inconvénients : 1) la mise sous forme de pastille ne permet pas de connaître précisément la 

distribution en taille des particules, nécessitant une détermination indirecte des valeurs 

d’indices, conduisant à une incertitude importante sur la restitution de ces valeurs d’indices 

(Herbin 2014) ; 2) le mélange d’une faible quantité d’échantillon dans la matrice entraîne 

une diminution importante du signal de diffusion qui devient négligeable et donc 

difficilement mesurable ; 3) les particules sont déformées par la compression en pastille, 

l’effet de la forme ne peut ainsi pas être pris en compte ; 4) il est impossible de faire varier la 

température et la pression du milieu. Par ailleurs, les travaux de (McPheat et al. 2002) ont 

montré que ces mesures ne sont pas adaptées pour l’étude de la propagation d’onde dans 

un milieu diffusant de constituants dispersées (par exemple, nuage ou aérosol). 

L’approche adoptée pour prendre en considération la fraction diffusée par le matériau 

consiste à enregistrer des spectres en transmission sur des particules en suspension et de 

considérer que le rayonnement non transmis correspond à l’extinction. Cette approche a 
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notamment été employée par (Di Biagio, Formenti, et al. 2014 ; Linke et al. 2006 ; Mogili et 

al. 2007). En travaillant avec des particules en suspension, l’extinction obtenue résulte de 

l’interaction entre le rayonnement incident et les particules uniquement, et est 

caractéristique du matériau. De plus, afin de prendre au mieux en considération le 

phénomène de diffusion, la distribution en taille doit être connue, ce qui n’est pas 

systématiquement le cas. Néanmoins, l’inconvénient majeur de cette approche est que 

l’extinction contient à la fois la contribution de l’absorption et celle de la diffusion. Ainsi, 

pour restituer les parties réelle et imaginaire à partir de l’extinction, il convient d’employer 

une approche mathématique complémentaire. Cette dernière est détaillée dans le 

Chapitre 3 (Section 3). 

2.2.2. Minéraux individuels 

Le Tableau 1.3 est une compilation de valeurs d’indices complexes de réfraction 

couramment employées pour les principaux minéraux qui composent les aérosols terrigènes. 

Tableau 1.3 : Références d’indices complexes de réfraction des minéraux disponibles dans la littérature. Le 

domaine spectral, le nombre de mesure réalisé dans le domaine, le type d’échantillon et la méthode de 

mesure sont répertoriés. Les cases vides représentent les informations non communiquées. 

Minéral 

Domaine 

spectral  

(µm) 

Nombre 

d’intervalles 

spectraux 

Type 

d’échantillon 
Type de mesure Référence 

Quartz 

(SiO2 cristallin) 

0,2 – 300 68  compilation de 
données 

(Longtin et 

al. 1988) 

Silice 

(SiO2 amorphe) 

0,03 – 1000   compilation de 
données 

(Kitamura et 

al. 2007) 

 0,0006 – 40 354  compilation de 
données 

(Philipp 1985) 

 0,2 – 3 1401 lame transmission et 
réflexion 

(Khashan et 
Nassif 2001) 

 3,571 – 1000 159 lame réflexion (Zolotarev 2009) 

 7,14 – 25 47 pastille transmission (Steyer et 

al. 1974) 

Illite 0,185 – 2,6 44 pastille transmission et 
réflexion 

(Egan et 
Hilgeman 1979) 

 2,5 – 200 368 pastille réflexion (Querry 1987) 

 5 – 100 951 pastille réflexion (Glotch et 

al. 2007) 
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Kaolinite 0,185 – 2,6 44 pastille transmission et 
réflexion 

(Egan et 
Hilgeman 1979) 

 0,2 – 2,5 227 film transmission (Arakawa et 

al. 1997) 

 2,5 – 200 368 pastille réflexion (Querry 1987) 

 5 – 25 402 pastille réflexion (Roush et 

al. 1991) 

 5 – 100 951 pastille réflexion (Glotch et 

al. 2007) 

Montmorillonite 0,185 – 2,6 44 pastille transmission et 
réflexion 

(Egan et 
Hilgeman 1979) 

 0,2 – 2,5 227 film transmission (Arakawa et 

al. 1997) 

 2,5 – 200 368 pastille réflexion (Querry 1987) 

 5 – 25 402 pastille réflexion (Roush et 

al. 1991) 

 5 – 100 951 pastille réflexion (Glotch et 

al. 2007) 

Feldspath 0,185 – 2,6 44 lame transmission et 
réflexion 

(Egan et 
Hilgeman 1979) 

Calcite 0,2 – 32,8  cristal réflexion (Querry et 

al. 1978) 

 2 – 20 120 pastille transmission (Jarzembski et 

al. 2003) 

 2,5 – 333 250 pastille réflexion (Long et 

al. 1993) 

 5 – 25 801 cristal émission (Lane 1999) 

Serpentine 2,5 – 50 186 film transmission 
(2,5-5 µm) 
et réflexion 
(5-50 µm) 

(Mooney et 
Knacke 1985) 

 5 – 25 402 pastille réflexion (Roush et 

al. 1991) 

 5 – 100 951 pastille réflexion (Glotch et 

al. 2007) 

Chlorite 2,5 – 50 186 film transmission 
(2,5-5 µm) 
et réflexion 
(5-50 µm) 

 

(Mooney et 
Knacke 1985) 
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Mica 0,185 – 2,6 44 pastille transmission et 
réflexion 

(Egan et 
Hilgeman 1979) 

Gypse 2,5 – 333 250 pastille réflexion (Long et 

al. 1993) 

Goethite 8,33 – 100 551 pastille réflexion (Glotch et 
Rossman 2009) 

Magnétite 0,25 – 0,65  pastille réflexion (Gillespie et 
Lindberg 1992) 

 0,21 – 55,56 612 cristal réflexion (Querry 1985) 

Hématite 0,21 – 55,56 612 cristal réflexion (Querry 1985) 

 0,25 – 0,65  pastille réflexion (Gillespie et 
Lindberg 1992) 

 6,25 – 50 1401 pastille transmission (Marra et 

al. 2005) 

 0,2 – 300 68  compilation de 
données 

(Longtin et 

al. 1988) 

Corindon 0,21 – 55,56 612 cristal réflexion (Querry 1985) 

Dolomite 2,5 – 40 376 cristal réflexion (Querry 1987) 

 2 – 120 2459 cristal réflexion (Posch et 

al. 2007) 

 
Les indices complexes de réfraction de certains minéraux comme le quartz (forme cristalline 

et amorphe), l’illite, la montmorillonite, la kaolinite, l’hématite, ou encore la calcite, sont 

très renseignés sur des domaines spectraux couvrant de l’UV (0,2 – 0,4 µm ou 

25000 – 50000 cm-1) à l’infrarouge thermique (5 – 20 µm ou 500 – 2000 cm-1). A l’inverse, 

des minéraux comme le chlorite et la serpentine ne sont renseignés que dans la région 

spectrale de l’infrarouge ; et des minéraux comme le feldspath et le mica ne sont renseignés 

que dans la région spectrale de l’UV-visible. 

Ces indices complexes de réfraction sont principalement mesurés par spectroscopie en 

transmission ou en réflexion sur des minéraux de références. Ces indices ont été obtenus 

soit sous forme de cristal, en lame fine, soit sous forme de pastille. 
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2.2.3. Aérosols désertiques et volcaniques 

2.2.3.1. Aérosols désertiques 

La Figure 1.10 est une compilation de valeurs d’indices complexes de réfraction 

couramment employées pour les poussières désertiques, issue de la littérature (Otto et 

al. 2007). 

 
Figure 1.10 : Compilation de valeurs des parties réelle (re) et imaginaire (im) d’indices complexes de 

réfraction de poussières désertiques disponibles dans la littérature (Otto et al. 2007). Les pointillés les plus 

fins représentent les valeurs d’indices issues de différents auteurs (Carlson et Benjamin 1980 ; Patterson et 

al. 1977 ; Sokolik et al. 1993, 1998). Les traits pleins représentent une moyenne de ces valeurs. Les traits en 

pointillés noirs représentent des valeurs d’indice issues de (Shettle et Fenn 1979), couvrant un domaine 

spectral de 200 nm à 40 µm.  

Les valeurs de la partie réelle " de l’indice complexe de réfraction sont peu dépendantes de 

la longueur d’onde dans la région spectrale de l’UV-visible. De plus, des études plus récentes 

(Kandler et al. 2009 ; Otto et al. 2009 ; Petzold et al. 2009) montrent également que ces 

valeurs de ", pour des aérosols désertiques africains, sont comprises entre 1,5 et 1,6 dans un 

domaine spectral s’étendant de l’UV à l’infrarouge proche. 

A l’inverse, les valeurs de la partie imaginaire κ de l’indice complexe de réfraction 

présentent une variabilité plus importante avec la longueur d’onde. Cette observation peut 

s’expliquer par le fait que les minéraux, composants les poussières désertiques, possèdent 
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des propriétés d’absorption qui varient avec la longueur d’onde. Cependant, des études plus 

récentes (Dubovik et al. 2002 ; McConnell et al. 2010 ; Osborne et al. 2008) tendent à 

montrer que ces valeurs de κ seraient surestimées. 

Dans l’infrarouge thermique (Figure 1.11), une étude très récente (Di Biagio, Formenti, et 

al. 2014) compare les constantes optiques d’aérosols désertiques – prélevés au Niger, en 

Tunisie et en Chine – restituées à partir de spectres d’extinction enregistrés sur des 

particules en suspension avec des données issues de la littérature (Fouquart et al. 1987 ; 

Hess et al. 1998 ; Volz 1972, 1973), et utilisées dans les algorithmes d’inversion satellitaire 

(Klüser et al. 2012). 

 
Figure 1.11 : Parties réelle et imaginaire de l’indice complexe de réfraction d’aérosols provenant du Niger 

(bleu), de Tunisie (rouge) et de Chine (vert), comparées à celles estimées par (Volz 1972) (VO72, aérosols 

collectés en Allemagne), (Volz 1973) (VO73, aérosols collectés au Barbade) , (Fouquart et al. 1987) (FO87, 

aérosols collectés au Niger), (Hess et al. 1998) (base de données OPAC) (Di Biagio, Formenti, et al. 2014). 

La grande variabilité des valeurs de κ dans la littérature (Figure 1.10 et Figure 1.11) peut être 

due à des différences d’origine des aérosols, et donc à des compositions chimiques 

différentes des poussières désertiques étudiées. 
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D’autre part, cette variabilité peut également être causée par des différences dues aux 

incertitudes propres aux techniques de mesures utilisées. Par exemple, (Di Biagio, Formenti, 

et al. 2014) estiment les constantes optiques de leurs échantillons à partir de mesures 

d’extinction sur des particules en suspension ; tandis que, (Fouquart et al. 1987 ; Volz 1972, 

1973) les estiment à partir de mesures en transmission réalisées sur des pastilles de KBr-

échantillon. Cette dernière méthode présente de nombreux inconvénients (Section 2.2.2) et 

les résultats qu’elle fournit semblent discutables. 

2.2.3.2. Aérosols volcaniques 

Le Tableau 1.4 est une compilation de valeurs d’indices complexes de réfraction 

couramment employées pour les cendres volcaniques. 

Tableau 1.4 : Références d’indices complexes de réfraction des cendres volcaniques disponibles dans la 

littérature. 

Echantillon 
Constantes optiques 

disponibles 

Domaine spectral  

(µm) 
Référence 

Cendres volcaniques    

Mt. Saint Helens κ 0,3 – 0,7 (Patterson 1981) 

El Chichón κ 0,3 – 0,7 (Patterson et al. 1983) 

Mayon κ 1 – 20 (Patterson 1994) 

Mt. Spurr n, κ 0,34 ; 0,36 ; 0,38 (Krotkov et al. 1999) 

Mt. Aso n, κ 1 – 20 (Grainger et al. 2013) 

Eyjafjöll κ 0,3 – 2,5 (Rocha-Lima et al. 2014) 

Matériau volcanique 

générique 

   

Basalte n, κ 0,4 – 50 

0,185 – 0,4 

(Pollack et al. 1973) 

(Egan et al. 1975) 

Andésite n, κ 0,4 – 50 

0,185 – 0,4 

(Pollack et al. 1973) 

(Egan et al. 1975) 

Ponce n, κ 0,2 – 40 (Volz 1973) 

Obsidienne n, κ 0,21 – 40 (Pollack et al. 1973) 

Granite n, κ 5 – 40 (Toon et al. 1977) 
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Nous pouvons constater que les indices complexes de réfraction disponibles pour les 

cendres volcaniques sont très limités en nombre. Ces constantes optiques, comme pour 

celles disponibles pour les poussières désertiques, ont été enregistrées avec la méthode de 

fabrication de pastilles (Section 2.2.2). 

Afin de restituer d’autres paramètres optiques, comme la densité optique (paramètre 

directement lié à l’extinction), ces derniers indices sont employés pour tous types de 

poussières désertiques. Dans une étude récente, (Grainger et al. 2013) ont montré que la 

restitution de la densité optique à partir des constantes optiques issues de la littérature 

présentent une variabilité importante (Figure 1.12). 

 
Figure 1.12 : Densité optique restituée à partir de différents indices complexes de réfraction issus de la 

littérature, pour une même distribution en taille. Les constantes optiques utilisées pour le basalte, l’andésite 

et l’obsidienne sont issues de (Pollack et al. 1973), pour la ponce (pumice) de (Volz 1973), et pour les cendres 

du Mont Aso de (Grainger et al. 2013). Les lignes noires correspondent aux gammes de mesures des 

instruments AATSR, SEVIRI et MIPAS (détaillés Section 3.1.2). 

La Figure 1.12 présente une grande variabilité sur la densité optique restituée à partir des 

différents indices complexes de réfraction disponibles dans la littérature. Cette variabilité 

s’explique par la différence dans la composition chimique des échantillons qui ont servi à 
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déterminer ces différentes constantes optiques. Ces variabilités se retrouvent également 

dans les spectres infrarouges mesurés à partir de satellites lors d’éruptions volcaniques 

(Clarisse, Hurtmans, et al. 2010 ; Gangale et al. 2010). Enfin, dans leur article, (Grainger et 

al. 2013) soulignent le besoin de disposer d’indice complexe de réfraction pour les cendres 

volcaniques issues des différents types de volcans. En effet, la composition chimique des 

cendres volcaniques est caractéristique à chaque type de volcans (Section 1.3.3.2). 

3. Télédétection des aérosols 

La télédétection est un outil performant d’analyse des aérosols atmosphériques. Le 

mot télédétection recouvre toutes les mesures réalisées à distance de l’objet à observer. Les 

techniques de télédétection sont utilisées depuis les années 80, afin de quantifier 

notamment la contribution des aérosols atmosphériques sur le bilan radiatif global. 

La télédétection, notamment spatiale, offre la possibilité d’observer et de suivre l’évolution 

d’évènements atmosphériques intenses, comme des éruptions volcaniques ou encore des 

tempêtes de sables. Deux exemples d’observations sont présentées Figure 1.13. 

  
Figure 1.13 : Images du capteur MODIS montrant a) l’éruption volcanique du Mont Etna (Sicile, Italie) le 12 

novembre 2002 et b) une tempête de sable au-dessus de la péninsule Arabique (Oman) (©MODIS/NASA). 

A partir de ces observations, des algorithmes de traitement permettent de restituer de 

nombreux paramètres aérosols comme, par exemple : l’extinction, la distribution en taille et 

la forme des particules, le rayon effectif, l’épaisseur optique d’une couche atmosphérique 

(degré de transparence du milieu), l’albédo de simple diffusion, l’exposant d’Angström 

(dépendance spectrale de l’épaisseur optique) ou encore la dépolarisation (modification de 

la polarisation). 

(a) (b) 
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3.1. Mode de détection 

Les aérosols étant essentiellement transparents dans le domaine des micro-ondes, 

les instruments de télédétection sondent principalement l’atmosphère dans un domaine de 

longueur d’onde allant de l’UV à l’infrarouge thermique. 

Ces techniques de télédétection peuvent être classées suivant leur mode de détection : actif 

et passif. 

3.1.1. Mode actif 

Dans le cas de la télédétection en mode actif, le dispositif émet un rayonnement 

jusqu’à l’objet à observer. Il détecte et mesure l’intensité et la durée de retard du signal de 

retour. Parmi les instruments de télédétection en mode actif principalement employés pour 

sonder l’atmosphère, le plus caractéristique est le LIDAR. Ce dernier peut être employé aussi 

bien depuis le sol (exemple : LILAS) que depuis l’espace (embarqué sur le satellite CALIPSO). 

Le LIDAR (Light Detection And Ranging) émet un faisceau de lumière monochromatique dans 

la direction où les propriétés des aérosols sont recherchées. Les photons rétrodiffusés 

peuvent être classés en fonction de leur durée de retour, donnant une information sur la 

distance entre l’instrument et le volume d’observation. Ceci permet d’étudier la structure 

verticale (jusque plusieurs kilomètres) et temporelle de la colonne atmosphérique sondée 

(Figure 1.14). Sur cette figure, une couche de nuage est observable à une altitude comprise 

entre 12 et 6 km de 12:00 jusqu’en fin de journée. 

 
Figure 1.14 : Exemple de données LIDAR. Ces données sont issues du LIDAR LILAS (LIlle Lidar AtmosphereS) 

enregistrées à Lille pendant la journée du 27 septembre 2016. L’échelle colorée est proportionnelle au 

coefficient de diffusion, où la couleur bleue foncée correspond à un ciel clair. 
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Les mesures LIDAR peuvent être réalisées à plusieurs longueurs d’onde. Ceci permet de 

déterminer la distribution en taille de l’aérosol. En effet, à plus courtes longueur d’onde, 

l’interaction avec les petites particules est dominante. Enfin, le LIDAR permet de restituer 

notamment l’extinction, la dépolarisation (si celui-ci est polarisé), ou encore la forme des 

particules, moyennant l’utilisation d’un algorithme de traitement sophistiqué. 

3.1.2. Mode passif 

Dans le cas de la télédétection en mode passif, la source de rayonnements est 

externe à l’instrument de mesure. Ainsi, ce dernier ne génère pas de perturbation du milieu 

sondé. Dans ce mode de télédétection, deux régions spectrales sont exploitées via : la 

télédétection thermique, dans la région spectrale de l’infrarouge, qui détecte l’émission 

thermique provenant de la Terre ou de son atmosphère ; et la télédétection solaire, dans les 

domaines de longueurs d’onde du visible, qui détecte les rayonnements provenant 

directement du Soleil ou ceux réfléchis par les nuages ou la surface de la Terre (océans ou 

continents). 

Les instruments de télédétection en mode passif principalement employés pour sonder 

l’atmosphère sont, depuis le sol, le photomètre solaire, le radiomètre infrarouge ou encore 

le spectroradiomètre UV (comme celui du site instrumenté au LOA), et depuis l’espace, des 

instruments embarqués à bord de satellites. 

Au sol, ces instruments peuvent être organisés en réseau, comme le réseau NDAAC 

(Network for the Detection of Atmospheric Composition Change) pour les LIDAR ou le réseau 

AERONET (AErosol RObotic NETwork) pour les photomètres solaires. Placés à différentes 

localisations sur le globe, ces réseaux offrent une standardisation pour la caractérisation et 

le suivi de l’aérosol de l’échelle régionale à l’échelle globale depuis le sol. 

Les observations satellitaires offre la possibilité de sonder continuellement l’atmosphère de 

l’échelle locale à l’échelle globale (Deuzé et al. 2000 ; Mishchenko et al. 1999 ; Remer et 

al. 2002 ; Tanré et al. 1997). Les instruments de télédétection fournissent des informations 

notamment sur les concentrations gazeuses, dans les contextes de qualité de l’air, ou en 

aérosols contenus dans l’atmosphère lors d’évènement particuliers (feux de biomasse ou 

éruptions volcaniques). 
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Le Tableau 1.5 présente une compilation des principaux instruments embarqués et de leurs 

caractéristiques permettant d’étudier l’atmosphère. 

Tableau 1.5 : Caractéristiques d’instruments embarqués sur une sélection de satellite. 

Satellite Instrument 

Nombre 

de bande 

(canaux) 

Domaines spectraux 

couverts (µm) 

Résolution spatiale 

(km²) 
Commentaires 

AQUA AIRS 

4 vis-IR 
proche 
+ 3 IR 
(2378) 

visible ; infrarouge 
proche, moyen et 

thermique 
13,5 x 13,5  

ENVISAT AATSR 7 
visible ; infrarouge 
proche, moyen et 

thermique 
1 x 1 

observations 
multi-angulaires 

 MERIS 15 
visible ; infrarouge 

proche 
0,3 x 0,3  

 SCIAMACHY 
8 

(8000) 
UV ; visible ; infrarouge 

proche et moyen 
30 x 60  

GOSAT TANSO-FTS 
4 

(12000) 
visible ; infrarouge 

moyen et thermique 
10,5 x 10,5 

polarisation sur 
les trois premières 

bandes 

METOP AVHRR 6 
visible ; infrarouge 
proche, moyen et 

thermique 
1,09 x 1,09  

 GOME-2 
4 

(4096) 
UV ; visible 40 x 80 

polarisation sur 
30 canaux 

 IASI 
1 

(8460) 
infrarouge moyen et 

thermique 
12 x 12  

MSG SEVIRI 12 
visible ; infrarouge 
proche, moyen et 

thermique 
3 x 3  

PARASOL POLDER 9 
visible ; infrarouge 

proche 
6 x 7 

observations 
multi-angulaires ; 

trois longueurs 
d’ondes polarisées 

TERRA MISR 4 
visible ; infrarouge 

proche 

0,25 x 0,25 
(0,672 µm) et 1 x 1 
pour les 3 autres 

observations 
multi-angulaires 

 MODIS 36 
visible ; infrarouge 
proche, moyen et 

thermique 

0,25 x 0,25 
(2 bandes) ; 

0,5 x 0,5 
(5 bandes) ; 

1 x 1 (29 bandes) 
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Le Tableau 1.5 met en lumière la diversité des instruments embarqués sur des satellites. 

Chaque instrument est caractérisé par le domaine spectral couvert par sa mesure, ainsi que 

par la résolution spatiale de l’instrument, et par la résolution temporelle imposée par le 

satellite. 

Dans le cas des aérosols atmosphériques, les instruments sondant l’atmosphère avec un 

angle d’observation unique comme l’AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) 

(Ignatov 2002 ; Mishchenko et al. 1999) fournissent uniquement des estimations sur 

l’épaisseur optique de la colonne atmosphérique sondée. Les instruments à plusieurs canaux 

comme MODIS (MODerate resolution Imaging Spectroradiometer) (Tanré et al. 1996) 

fournissent non seulement l’épaisseur optique, mais également l’exposant d’Angström et 

l’albédo de simple diffusion en utilisant des informations a priori sur la distribution en taille 

ou encore l’indice complexe de réfraction des aérosols contenus dans la colonne 

atmosphérique. De plus, les instruments sondant l’atmosphère à plusieurs angles 

d’observations comme MISR (Multiangle Imaging Spectro-Radiometer) (Diner et al. 1999) ou 

AATSR (Advanced Along-Track Scanning Radiometer) (Veefkind et al. 1999), ou à plusieurs 

longueur d’onde polarisées comme GOME-2 (Global Ozone Monitoring Experiment–2) 

(Callies et al. 2000) restituent des informations supplémentaires sur les aérosols. Puisque la 

direction de polarisation de la lumière est très sensible aux propriétés microphysiques des 

aérosols (Hansen et Travis 1974), des travaux (Hasekamp et Landgraf 2005) ont estimé la 

quantité d’aérosol émise issue des modes fins et grossiers, le rayon effectif d’au moins d’un 

de ces modes, l’indices complexe de réfraction et l’altitude moyenne de la couche d’aérosol 

à partir des mesures de GOME-2. 

Les mesures polarisées multicanal à plusieurs angles d’observation est un procédé très 

efficace pour caractériser les aérosols atmosphériques (Lebsock et al. 2007). A l’heure 

actuelle, seul l’instrument POLDER (POLarization and Directionality of the Earth's 

Reflectances) (Deuzé et al. 2000, 2001) exploite ces deux approches. Néanmoins, cet 

instrument ne travaille que dans la partie visible et proche infrarouge du spectre 

électromagnétique. Les paramètres aérosols restitués peuvent être difficilement extrapolés 

dans l’infrarouge. De plus, sa mission s’est achevée en 2013. Toutefois, un instrument 

équivalent, 3MI (Multi-viewing, Multi-channel, Multi-polarisation Imager) à bord de METOP-

SG, débutera sa mission en  2021. 
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Les instruments de télédétection à haute résolution spectrale notamment dans l’infrarouge 

thermique ont été déployés pour étudier les gaz constituants l’atmosphère. Néanmoins, ces 

instruments ont l’avantage d’être sensible à la composition des aérosols. Des travaux 

(Clarisse, Hurtmans, et al. 2010 ; Clarisse et al. 2013 ; DeSouza-Machado et al. 2006 ; Herbin 

et al. 2013 ; Klüser et al. 2011, 2012 ; Peyridieu et al. 2013 ; Pierangelo et al. 2004, 2005 ; 

Quan et al. 2013) ont montré l’intérêt de ce type de mesure pour étudier les aérosols. Par 

exemple, les panaches de cendres volcaniques présentent une signature spectrale typique 

dans le domaine spectral allant de 800 à 1200 cm-1. Ils ont pu être notamment observés et 

étudiés à partir des données enregistrées par AIRS (Atmospheric InfraRed Sounder) (Gangale 

et al. 2010) ou IASI (Infrared Atmospheric Sounder Interferometer) (Clarisse et al. 2013 ; 

Clarisse, Prata, et al. 2010 ; Newman et al. 2012). 

3.2. Challenge pour la télédétection 

La télédétection a pour objectif, à partir des observations réalisées, de quantifier les 

concentrations, les distributions en taille et la composition chimique des aérosols contenus 

dans la couche d’atmosphère sondée, ainsi que l’altitude et l’épaisseur de cette couche. 

La majorité des processus d’inversion, employant les données issues de la télédétection pour 

restituer des paramètres aérosols, nécessite les constantes optiques bien connues 

(Sokolik 2002 ; Thomas et Gautier 2009). Cependant, (Alexander et al. 2013, 2015 ; Curtis et 

al. 2007, 2008 ; Hudson et al. 2007 ; Hudson, Gibson, et al. 2008 ; Hudson, Young, et 

al. 2008 ; Kleiber et al. 2009 ; Laskina et al. 2012 ; Mogili et al. 2007, 2008) ont tenté de 

reproduire à partir des constantes optiques issues de la littérature des spectres d’extinction 

enregistrés en laboratoire. Les résultats montrent que dans l’ensemble les spectres simulés 

reproduisent les formes des bandes d’absorption observées. Néanmoins, la position et 

l’intensité de ces bandes sont mal évaluées, quel que soit la théorie de diffusion (Mie, 

Rayleigh pour des particules en forme de disques ou d’ellipsoïdes, T-Matrix) utilisée. Cette 

différence peut s’expliquer par le fait que la quasi-totalité des indices complexes de 

réfraction disponibles dans la littérature ont été obtenus à partir de pastille ou de matériau 

massif (Tableau 1.3). Ces derniers n’étant pas représentatif de la façon dont l’aérosol est 

présent dans l’atmosphère : en suspension. Ainsi (McPheat et al. 2002) mettent en avant le 

besoin de disposer de constantes optiques à partir de matériaux sous forme d’aérosol. 
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Comme nous l’avons vu dans la Section 2.2.3, les constantes optiques κ et " permettent de 

restituer d’autres paramètres aérosols comme la densité optique (Figure 1.12). Cependant, 

ces constantes optiques ne sont parfois connues que sur un domaine spectral restreint. Dans 

la région spectrale du visible, les variations spectrales des constantes optiques κ et " sont 

quasi-nulles (pointillés noirs de la Figure 1.10). A l’inverse, dans la région spectrale de 

l’infrarouge, les variations spectrales de κ et " sont très sensibles à la nature des particules. 

Ainsi, les paramètres restitués à partir d’observations ou de mesures réalisées dans la région 

spectrale du visible peuvent être difficilement extrapolés sur la région spectrale de 

l’infrarouge (Peyridieu et al. 2013). 

Pour comparer les informations restituées à partir de processus d’inversion utilisant des 

données couvrant des domaines spectraux différents (DeSouza-Machado et al. 2010 ; 

Peyridieu et al. 2010), il est indispensable de connaître les propriétés optiques des aérosols 

sur un domaine spectral le plus large possible. De nombreux travaux de références (Ball et 

al. 2015 ; Otto et al. 2009) mettent en avant le besoin de disposer des indices complexes de 

réfraction sur un domaine spectral s’étendant de l’UV à l’infrarouge thermique 

(0,35 – 15 µm). Cette condition permettra d’exploiter pleinement les mesures issues de la 

télédétection. 

4. Conclusion et objectif 

Dans ce chapitre, nous avons exposé les propriétés générales des aérosols 

atmosphériques (définitions, classifications et impacts radiatifs) ainsi que les notions 

fondamentales d’interaction entre un rayonnement et une particule. Ces interactions 

dépendent des propriétés optiques des particules. Ces propriétés peuvent être caractérisées 

par l’indice complexe de réfraction. Ce dernier permet de faire le lien entre la composition 

minéralogique et les propriétés optiques de l’aérosol. 

Les aérosols atmosphériques sont étudiés par différentes approches. D’une part, 

expérimentalement, où des études en laboratoire ont permis de déterminer la composition 

minéralogique et le spectre d’extinction de minéraux individuels et d’aérosols prélevés ; 

d’autre part, par télédétection, permettant de sonder l’aérosol dans son milieu naturel : 

l’atmosphère. Néanmoins, des difficultés liées à la quantification de l’aérosol atmosphérique 

subsistent toujours.  
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De manière générale, pour estimer et modéliser l’effet des aérosols sur les processus 

atmosphériques, il est indispensable de disposer d’informations les plus rigoureuses 

possibles sur la composition chimique (Claquin et al. 1998 ; Mishchenko et al. 2004 ; Sokolik 

et al. 1998), la distribution en taille et la forme des particules (Claquin et al. 1998 ; 

Mishchenko et al. 2004 ; Sokolik et Toon 1999 ; Zhao et al. 2013), ainsi que d’une 

connaissance complète des propriétés d’absorption et de diffusion des particules sur un 

domaine spectral le plus large possible (Ball et al. 2015 ; Otto et al. 2009). 

 

Afin de répondre au mieux à ces besoins, l’objectif de notre étude est de déterminer 

les indices complexes de réfraction de particules en suspension dont la composition 

chimique ou minéralogique et la distribution en taille sont connues, sur un domaine spectral 

étendu et à haute résolution spectrale. 

Pour atteindre cet objectif, ce travail de thèse se présente en deux étapes : une première 

phase, avec la mise en place et la caractérisation d’un montage expérimental, présentée 

dans le chapitre suivant, et une seconde phase, avec l’exploitation des mesures enregistrées 

en laboratoire. 
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1. Introduction 

Afin de déterminer les indices complexes de réfraction de particules en suspension 

dont la composition chimique et la distribution en taille sont connues, sur un domaine 

spectral étendu et à haute résolution spectrale, une méthodologie générale a été élaborée. 

Cette méthodologie, dont le principe est résumé Figure 2.1, consiste à générer un aérosol 

stable dans le temps, puis d’enregistrer simultanément sa distribution en taille et son 

spectre d’extinction associé. Ce dernier est enregistré sur un domaine spectral le plus étendu 

possible, à haute résolution spectrale. Ces données de laboratoire sont ensuite exploitées 

par une procédure numérique permettant de restituer les constantes optiques κ et ". Cette 

dernière sera développée dans le Chapitre 3. 

 
Figure 2.1 : Principe général de la détermination des indices complexes de réfraction de particules d’aérosols 

(en rouge : le flux d’aérosol ; en noir : le lien entre le dispositif expérimental et la procédure numérique, et la 

restitution des constantes optiques). 

Dans ce Chapitre 2, les deux premières étapes de la méthodologie générale (carrés rouge et 

marron de la Figure 2.1) sont détaillées. Ces étapes représentent respectivement la 

génération d’un aérosol stable dans le temps et l’acquisition de la distribution 

granulométrique et du spectre d’extinction de l’aérosol généré. 

Ainsi, le dispositif expérimental mis en place et sa performance, ainsi que les divers 

instruments de mesure qui le compose sont détaillés. Les différents instruments de mesure 

employés dans la chaîne expérimentale sont caractérisés. Cette caractérisation permet de 

déterminer les incertitudes liées à chacune des étapes de mesures en taille et du spectre 

d’extinction des particules. Enfin, le déroulement d’une expérience type est présenté. 
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2. Influence de la distribution en taille et de la forme des particules sur un 

spectre d’extinction simulé 

Comme nous l’avons vu dans le Chapitre 1 (Section 1.2.2), les particules d’aérosols 

peuvent présenter une variabilité en taille très importante. Cette variabilité est caractérisée 

par la distribution en taille des particules. Cette dernière est un paramètre fondamental qui 

influe sur la capacité d’un ensemble de particules à diffuser et à absorber un rayonnement 

incident. 

Ainsi, pour comprendre l’influence d’une distribution en taille de particules sur un spectre 

d’extinction, une série de simulations a été réalisée en faisant varier d’une part le diamètre 

médian des particules, et d’autre part l’écart-type sur ce diamètre de la distribution en taille 

des particules. 

2.1. Influence de la distribution en taille 

2.1.1. Influence de la concentration 

La distribution granulométrique représente la concentration en particules dans 

chaque classe de taille divisée par la largeur de la classe (Chapitre 1 Section 1.2.2). Ainsi, la 

concentration en particules a une influence sur le spectre d’extinction enregistré. Par 

exemple, si la concentration en particules dans chaque classe de taille est multipliée par 

deux, à partir de l’équation (7), à condition que le critère de simple diffusion soit valide, 

l’extinction mesurée est également multipliée par deux. Dans ces conditions, la variabilité de 

la concentration en particules n’affecte pas la position des bandes d’absorption et du 

maximum de l’oscillation, respectivement, dans la région spectrale de l’infrarouge et de 

l’UV-visible.  

2.1.2. Influence du diamètre médian 

La Figure 2.2 illustre l’impact de la variabilité du diamètre médian sur des spectres 

d’extinction de particules sphériques de quartz (SiO2) simulés à partir de la théorie de Mie 

(code de Mie développé au LOA). Ces spectres ont été calculés à partir des indices 

complexes de réfraction publiés par (Steyer et al. 1974) (extrapolés avec ceux de (Longtin et 

al. 1988) au-dessus de 1400 cm-1) pour deux distributions en taille centrées à �
 = 0,5 et 
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1 µm, avec un écart-type (
 = 1,26 et une concentration en nombre de particules 

(5000 particules.cm-3) identiques. 

  
Figure 2.2 : Impact de la variabilité du diamètre médian sur des spectres d’extinction (20 – 35000 cm

-1
) de 

particules sphériques de quartz (SiO2) simulés à partir de la théorie de Mie avec des valeurs de κ et n 

identiques. La figure de gauche présente les spectres d’extinction sur tout le domaine spectral, tandis que la 

figure de droite présente la région spectrale de l’infrarouge thermique. 

Ces figures montrent que le spectre d’extinction est très fortement lié au diamètre médian 

de la distribution en taille. D’une part, la partie infrarouge du spectre d’extinction est 

significativement impactée par ce diamètre, notamment au niveau de l’intensité maximum 

des bandes d’absorption. D’autre part, un décalage spectral de 2 cm-1 vers les petits 

nombres d’ondes de la bande située à environ 1100 cm-1 est observé. Cet effet est encore 

plus marqué dans la région spectrale de l’UV-visible, avec en particulier le changement de la 

position spectrale et de l’intensité du maximum de l’oscillation au-dessus de 5000 cm-1. 

2.1.3. Influence de l’écart-type du diamètre médian 

La Figure 2.3 illustre l’impact de la variabilité de l’écart-type du diamètre médian sur 

des spectres d’extinction de particules sphériques de quartz (SiO2) simulés à partir de la 

théorie de Mie. Ces spectres ont été calculés à partir des indices complexes de réfraction de 

la section précédente pour deux distributions en taille centrées à �
 = 1 µm, avec un écart-

type (
 = 1,26 et 1,58, et une concentration en nombre de particules (5000 particules.cm-3) 

identiques. 
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Figure 2.3 : Impact de la variabilité de l’écart-type du diamètre médian sur des spectres d’extinction (20 –

35000 cm
-1

) de particules sphériques de quartz (SiO2) simulés à partir de la théorie de Mie avec des valeurs 

de κ et n identiques. La figure de gauche présente les spectres d’extinction sur tout le domaine spectral, 

tandis que la figure de droite présente la région spectrale de l’infrarouge thermique. 

Ces figures montrent que l’écart-type du diamètre moyen de la distribution en taille a une 

influence sur l’allure du spectre d’extinction, bien que moins marquée dans le cas du 

diamètre médian. La partie infrarouge du spectre d’extinction est faiblement impactée par 

cet écart-type, notamment au niveau du maximum des bandes d’absorption. Pour la région 

spectrale de l’UV-visible, nous pouvons constater une légère modification de la fréquence du 

maximum de l’oscillation au-dessus de 5000 cm-1 ainsi que de son intensité. 

 

Par conséquent, pour exploiter pleinement les spectres enregistrés en laboratoire 

(Chapitre 3), il est indispensable de mesurer la distribution en taille le plus précisément 

possible. De plus, l’influence de cette dernière est différente dans chaque domaine spectral. 

Ainsi, le montage expérimental idéal serait de mesurer un spectre d’extinction couvrant le 

domaine spectral de l’UV à l’infrarouge thermique, tout en déterminant la distribution en 

taille des particules. 

Au regard de cette dernière conclusion et pour répondre aux exigences de la télédétection 

(Chapitre 1 Section 3.2), nous avons fait le choix de développer un montage expérimental 

permettant de mesurer les spectres d’extinction dans l’UV-visible et l’infrarouge thermique 

avec les distributions granulométriques. Ce montage expérimental est détaillé dans la 

section suivante. 
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2.2. Influence de la forme des particules 

La forme des particules a également un impact sur les propriétés optiques des 

aérosols. Cependant, (Mishchenko et al. 1997 ; Yang et al. 2007) ont montré que son impact 

est plus faible que celui de la taille ou de la composition chimique des particules. 

De plus, comme discuté dans la Section 2.1.3, lorsque les particules présentent une faible 

dissymétrie ou sont orientées aléatoirement, la diffusion est moyennée. L’écart avec les 

résultats obtenus par la théorie de Mie sur des particules considérées comme sphériques est 

alors minime (Pujol et al. 2012). 

3. Montage expérimental 

3.1. Montages expérimentaux antérieurs 

Antérieurement à la mise en place du montage expérimental au PC2A, les groupes de 

Vicky Grassian (Mogili et al. 2007), Martin Schnaiter (Linke et al. 2006) et Paola Formenti 

(Di Biagio, Formenti, et al. 2014), notamment, ont développé des chambres de simulations 

afin de mesurer les spectres d’extinction de particules en suspension. Le montage 

expérimental, présenté dans (Mogili et al. 2007), permet d’obtenir le spectre d’extinction de 

particules en suspension dans le domaine spectral de l’infrarouge et de l’UV-visible. 

Néanmoins, il ne permet pas d’obtenir la distribution en taille de particules. La structure 

expérimentale AIDA (Linke et al. 2006) permet l’enregistrement simultané de la distribution 

en taille de particules en suspension ainsi que du spectre d’extinction associé dans le 

domaine allant de l’UV au proche infrarouge. Les différents éléments associés à la chambre 

de simulation CESAM, installée à Créteil, enregistrent simultanément la distribution en taille 

de particules en suspension ainsi que du spectre d’extinction associé dans le domaine 

spectral de l’infrarouge (Di Biagio, Formenti, et al. 2014). 

Ainsi, ces différents montages expérimentaux fournissent soit le spectre d’extinction de 

particules en suspension sur un domaine spectral allant de l’UV à l’infrarouge, mais sans 

mesurer la distribution en taille des particules ; soit, ils fournissent la distribution en taille de 

particules en suspension ainsi que le spectre d’extinction associé dans le domaine spectral 

de l’infrarouge ou dans le domaine spectral de l’UV-visible. Ce qui ne permet pas d’exploiter 

pleinement les spectres enregistrés en laboratoire (Section 2.1.3). Pour pallier cette 
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limitation, dans la section suivante est présenté un montage expérimental mesurant un 

spectre d’extinction couvrant le domaine spectral de l’UV à l’infrarouge thermique, tout en 

déterminant la distribution en taille des particules. 

3.2. Présentation 

Le schéma du montage expérimental est présenté Figure 2.4. Les expériences sont 

réalisées à température ambiante (T ≈ 293 K) et à pression atmosphérique (P ≈ 1,013 hPa). 

 
Figure 2.4 : Schéma du dispositif expérimental. 

Ce montage est divisé en trois parties : 

- le système A (bordeaux), composé des sous-systèmes de « génération de l’aérosol » (vert) 

et de « contrôle de la concentration » en aérosol (bleu) ; 

- le système B (orange), composé de deux spectromètres ; 

- le système C (violet), composé, suivant la taille des particules, d’un Aerodynamic Particle 

Sizer et de son montage de dilution ou d’un Scanning Mobility Particle Sizer. 

Afin de minimiser les pertes de particules au cours de leurs transports, la longueur des 

tuyaux connectant chaque système entre eux est la plus courte possible et ils sont disposés 

de sorte à ne pas avoir de coudes. 

Nous allons, par la suite, détailler les différentes parties du montage et les éléments qui le 

composent. 
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3.2.1. Génération de l’aérosol 

Le système de génération de l’aérosol est présenté sur la Figure 2.4 (encadré vert). 

Les particules, contenues dans un récipient en verre, sont mises en suspension par voie 

mécanique. Le principe consiste à provoquer des perturbations au sein du récipient par la 

mise en agitation d’un barreau magnétique. Un débit d’azote de 5 L.min-1, provenant de 

bouteilles comprimées (pureté 99,996 %) et contrôlé à l’aide d’un régulateur de débit 

massique (RDM), entraîne les particules et les met en circulation sous forme d’aérosols dans 

l’ensemble du dispositif expérimental. L’azote est un gaz inerte chimiquement et 

transparent dans l’infrarouge. 

Afin d’obtenir une concentration d’aérosol et une distribution granulométrique stable, ce 

dernier transite dans un erlenmeyer (1 L) qui agit comme volume tampon. Ce dernier permet 

l’homogénéisation de la concentration et de la distribution en taille de l’aérosol. 

Enfin, une voie de sortie connectée à un extracteur à pression atmosphérique évite toute 

surpression dans l’ensemble du dispositif. 

3.2.2. Contrôle de la concentration en aérosol 

Le système permettant le contrôle de la concentration en nombre de particules 

(Figure 2.4 – encadré bleu) est composé de deux voies : une première voie avec une vanne 

A, et une seconde voie avec une vanne B ainsi qu’un filtre à particules (TSI HEPA). Ce 

système à double voie est utilisé afin de contrôler la concentration en aérosol au travers des 

spectromètres. Par exemple, en ouvrant la vanne A et en fermant la vanne B, la 

concentration en aérosol est maximale. A l’inverse, en fermant la vanne A et en ouvrant la 

vanne B, la concentration en aérosol est nulle. 

4. Caractérisation de l’aérosol 

Une fois générées, les spectres d’extinction et la distribution en taille des particules 

d’aérosols sont enregistrés. Dans cette section, les spectromètres et les granulomètres 

utilisés lors de cette étude sont décrits. 
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4.1. Enregistrement des spectres d’extinction 

4.1.1. Spectromètre infrarouge à transformée de Fourier 

Dans le cadre de cette étude, un spectromètre infrarouge à transformée de Fourier 

est utilisé pour enregistrer le spectre d’extinction de l’aérosol. 

Le spectromètre InfraRouge à Transformée de Fourier (IRTF) utilisé pour cette étude est un 

Antaris IGS (Thermo Scientific), équipé d’une cellule (volume 2 litres) multipassage de trajet 

optique de 10 mètres (cellule de White). Il est équipé d’une source de type « Globar », 

constituée d’un filament en carbure de silicium (SiC). Un laser d’asservissement Hélium-

Néon (λ = 632,8 nm) mesure la position du miroir mobile. Le spectromètre IRTF est 

également équipé d’un détecteur en sulfate de triglycine deutérée (DTGS) et d’une lame 

séparatrice en bromure de potassium (KBr). Des fenêtres en séléniure de zinc (ZnSe) 

permettent le passage du rayonnement infrarouge au travers de la cellule. L’association de 

ces divers composants optiques permet l’acquisition de spectres sur un domaine spectral 

compris entre 650 et 4 000 cm-1 (2,5 et 15,38 µm), avec une résolution spectrale ajustable 

entre 0,5 cm-1 et 64 cm-1. 

Le schéma de la coupe de la cellule de multipassage de ce spectromètre IRTF est présenté 

sur la Figure 2.5. 

 
 

Figure 2.5 : Schéma de principe de la cellule du spectromètre IRTF. Rayons lumineux et, entrée et sortie des 

aérosols dans la cellule du spectromètre sont présentés. 

L’entrée des aérosols dans la cellule multipassage se situe au niveau des trous le long de la 

tige d’entrée. Les aérosols sont ensuite évacués par l’orifice de sortie. 

L’acquisition et le traitement des spectres ont été réalisés avec la suite logicielle RESULT. 
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4.1.2. Spectromètre UV-visible 

Dans le cadre de cette étude, un spectromètre UV-visible-proche infrarouge est 

utilisé pour enregistrer le spectre d’extinction de l’aérosol. 

Le spectromètre UV-visible-proche infrarouge (UV-visible) utilisé pour cette étude est équipé 

d’une cellule simple passage de 16 mm de diamètre interne et de trajet optique de 1 mètre. 

Il est équipé d’une source contenant deux lampes (DH2000-BAL). Une lampe deutérium et 

une lampe halogène émettent, respectivement, dans une gamme spectrale comprise entre 

210 et 400 nm et, entre 360 et 1500 nm. Le faisceau lumineux est injecté dans une fibre 

optique dont la sortie est couplée à un collimateur.  A la sortie de ce collimateur, un faisceau 

parallèle de 10 mm de diamètre se propage au sein de la cellule. Un second collimateur 

refocalise la lumière sur l’entrée d’une fibre optique dont l’autre extrémité est couplée au 

dispositif de détection Maya2000-Pro (Ocean Optics). Ce dernier est constitué d’un réseau 

(HC-1) et d’une barrette CCD (Charge-Coupled Device) de 2064x70 pixels (Hamamatsu 

S10420) qui collecte la lumière diffractée et dont la réponse spectrale est comprise entre 

200 et 1100 nm (8900 et 50000 cm-1). Une fente placée en entrée du dispositif, dont 

l’ouverture est de 25 µm, permet d’obtenir des spectres avec une résolution de 1 nm. 

Le schéma de principe du spectromètre UV-visible est présenté sur la Figure 2.6. 

 
Figure 2.6 : Schéma de principe du spectromètre UV-visible. Rayons lumineux et, entrée et sortie des 

aérosols dans la cellule du spectromètre sont présentés. 

Le spectromètre UV-visible est confiné dans une boîte noire opaque afin d’éliminer la 

lumière parasite issue du laboratoire. 

L’acquisition et le traitement des spectres ont été réalisés avec le logiciel SpectraSuite. 
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4.2. La mesure granulométrique des particules 

Afin d’obtenir la distribution granulométrique (Chapitre 1 Section 1.2.2) et la 

concentration en nombre de l’aérosol étudié, nous disposons pour ce travail d’un 

Aerodynamic Particle Sizer (APS TSI 3321) et d’un Scanning Mobility Particle Sizer (SMPS TSI 

3936L75). Ce dernier se compose de deux éléments : un classificateur électrostatique (DMA 

TSI 3080) et un compteur de particules à condensation (CPC TSI 3775). Le SMPS permet 

d’enregistrer la distribution granulométrique de particules comprises entre 14 et 661 nm, en 

termes de diamètre de mobilité électrique ��. Tandis que l’APS permet d’obtenir une 

distribution granulométrique comprise entre 0,523 et 20 µm, en termes de diamètre 

aérodynamique ��. 

4.2.1. Analyseur de granulométrie : APS 

L’analyseur de granulométrie, APS (Aerodynamic Particle Sizer), est basé sur une 

technique de mesure de temps de vol des particules et permet d’enregistrer la distribution 

granulométrique de particules dont les diamètres aérodynamiques sont compris entre 

0,523 et 20 µm, avec une résolution de 32 canaux par décade (52 canaux au total). 

Le diamètre aérodynamique �� (exprimé en µm) est défini comme le diamètre d’une sphère 

de masse volumique unitaire (%& = 1000 kg.m-3) ayant la même vitesse limite de chute que la 

particule d’intérêt de masse volumique %. 

Le diamètre géométrique d’une particule �
 peut être exprimé en fonction de son diamètre 

aérodynamique �� par l’équation suivante : 

�
 = ���%&%  (22) 

avec ρ, la masse volumique des particules (kg.m-3), et 

ρ0, la masse volumique unitaire (%& = 1000 kg.m-3). 

Le schéma de fonctionnement de l’APS est présenté Figure 2.7. 
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Figure 2.7 : Schéma de fonctionnement de l’APS 3321 (manuel TSI). 

Les particules sont aspirées à travers l’orifice d’entrée par une pompe interne. La pompe, 

placée en sortie de l’APS (Total-Flow Pump), impose un débit total et constant de 5 L.min-1. 

La seconde pompe (Sheath-Flow Pump) prélève et filtre un débit de 4 L.min-1. Ainsi, un débit 

d’aérosol de 1 L.min-1 est transporté au travers de l’orifice de prélèvement (Inner Nozzle). 

Après l’orifice de prélèvement, le flux filtré est réuni avec le flux d’aérosol. Le flux filtré 

confine les aérosols au centre du flux et accélère le flux d’air autour des particules. Cette 

accélération permet aux plus petites particules d’atteindre une vitesse plus importante que 

les particules de plus larges diamètres. 

Une fois accélérées, les particules entrent dans la zone de détection. Cette dernière est 

composée de deux faisceaux laser spatialement distant (entre 90 et 100 µm). Ces deux 

faisceaux sont issus de la séparation par un cube polariseur (prisme de Wollaston) du 

faisceau d’une diode laser. Chaque particule traverse donc successivement deux faisceaux 

laser. 



Chapitre 2 : Méthodologie et dispositif expérimental 

75 
 

La lumière diffusée par chaque particule est collectée par un miroir elliptique qui focalise 

cette lumière sur une photodiode à avalanche. Ce détecteur converti les impulsions de 

lumière reçue en impulsion électrique. Comme le montre la Figure 2.8, chaque particule crée 

un unique signal continu présentant deux impulsions. 

 
Figure 2.8 : Conversion de la lumière diffusée en impulsion électrique (manuel TSI). 

La taille aérodynamique d’une particule est caractérisée par sa vitesse. En effet, plus le 

diamètre d’une particule est important, moins elle sera accélérée en raison de son inertie. 

Ainsi, la mesure de la durée entre deux impulsions successives (Time-of-Flight) permet de 

remonter à la vitesse, puis à la taille de la particule (en supposant les particules sphériques 

de masse volumique constante de 1000 kg.m-3). Un traitement du signal permet de discerner 

les signaux issus d’une même particule, et de ne pas les confondre avec ceux issus d’autres 

particules en coïncidence. Après la mesure, le flux de particule quitte la zone de détection, 

emmené par la pompe placée en sortie de l’APS, avant d’être filtré. 

Les évènements de coïncidence, définit comme la présence simultanée de plus d’une 

particule dans la zone de détection de l’APS, sont comptés mais ne peuvent être mesurés. Ils 

ne sont donc pas inclus dans la distribution granulométrique fournie en fin d’acquisition. 

Cependant, le traitement du signal permet de connaître le nombre d’évènements de 

coïncidence dénombré durant l’acquisition, et pouvant être inclus pour une possible 

correction de la concentration. 

Le nombre de coïncidence augmente proportionnellement avec la concentration en 

particule. Le constructeur recommande de travailler avec une concentration maximale de 

l’ordre de 1000 particules.cm-3 afin de limiter les évènements de coïncidence. Ainsi, pour 

trouver un compromis entre concentration en particule importante dans les spectromètres 

et concentration en particule limitée dans l’APS, une dilution (détaillée dans la Section 5.3.1) 

a été mise en place en amont de l’APS (Figure 2.4). 
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4.2.2. Classificateur électrostatique 

Le classificateur électrostatique permet de sélectionner une tranche granulométrique 

d’un flux de particules polydispersées. Celui-ci est composé d’un impacteur, d’un 

neutraliseur et d’une colonne de classification (DMA, Differential Mobility Analyser). Le 

schéma de principe du classificateur électrostatique est présenté Figure 2.9. 

 
Figure 2.9 : Schéma de principe du classificateur électrostatique (manuel TSI). 

4.1.1.1. Impacteur 

En amont du DMA, un impacteur est placé afin d’éliminer les particules au-dessus 

d’une taille connue par impact inertiel. Le débit d’aérosol est accéléré au travers d’une buse 

(nozzle) et dirigé vers une plaque d’impaction (impaction plate), comme montré sur la Figure 

2.10. 
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Figure 2.10 : Schéma de principe d’un impacteur (Hinds 1982). 

Les particules possédant une énergie cinétique importante sont incapables de suivre les 

lignes de courant (stream lines) et vont s’impacter sur la plaque d’impaction. Tandis que, les 

plus petites particules vont suivre les lignes de courant. 

L’impacteur est utilisé pour éliminer les particules au-dessus d’un diamètre aérodynamique 

connu, appelé diamètre de coupure de l’impacteur. Ce diamètre de coupure se rapporte au 

diamètre aérodynamique à partir duquel 50 % des particules sont impactées et se détermine 

par l’équation suivante : 

��& = �9A@�m�_G
4%��  (23) 

avec D50, le diamètre de coupure (µm), 

Stk, le nombre de Stokes : 0,23 (sans unité), 

μ, la viscosité du gaz (g.cm-1.s-1), 

W, le diamètre de l’orifice de l’impacteur (cm), 

C, le coefficient de correction de Cunningham, et 

Q, le débit d’entrée (cm-3.s-1). 

L’équation (23) montre que, plus le diamètre de l’orifice de l’impacteur est petit, plus le 

diamètre de coupure l’est aussi. De plus, pour un impacteur donné, une augmentation du 

débit d’entrée conduit à une diminution du diamètre de coupure. 

Nous disposons de trois impacteurs dont les diamètres d’orifice d’entrée sont de 0,071, 

0,0508 et 0,0457 cm. Le choix de l’impacteur se fait en fonction des caractéristiques de 
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l’aérosol à étudier tel que le débit en aérosol et la taille des particules. Le Tableau 2.1 

répertorie les caractéristiques et conditions d’utilisation des différents impacteurs. 

Tableau 2.1 : Gammes de débits et de diamètres de coupure des différents impacteurs du DMA 3080 

(manuel TSI). 

W (cm) Q (L.min
-1

) D50 (nm) 

0,0457 0,2 – 0,8 850 – 320 

0,0508 0,3 – 1,0 812 – 413 

0,0710 0,6 – 2,1 979 – 491 

 

4.1.1.2. Neutraliseur 

Dans un second temps, les particules doivent être chargées pour être déviées par le 

champ électrostatique créé dans le DMA. La loi de répartition des charges pour chaque 

particule doit être connue. Pour cela, le flux de particules traverse une zone où le gaz 

porteur est ionisé par l’émission de particules β- (des électrons) d’une source de Krypton 85. 

Les électrons émis ionisent les molécules de l’air, en créant un nombre égal de charges 

négatives et positives. Les ions formés sont attirés vers les particules de charges opposées. 

Les charges sont ainsi redistribuées afin d’obtenir une distribution de charge connue de type 

Boltzmann. La répartition des charges (±1 et ±2) portée par les particules en fonction de leur 

diamètre est présentée sur la Figure 2.11. 

 
Figure 2.11 : Distribution des charges (±1 et ±2) en fonction du diamètre de la particule 

(Wiedensohler et Fissan 1988). 
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4.1.1.3. Classificateur électrostatique 

Une fois chargées, les particules pénètrent dans le DMA (Figure 2.12). Ce dernier est 

constitué de deux cylindres en métal. L’aérosol polydispersé et la gaine d’air (sheath air) sont 

introduits dans la partie supérieure du DMA et circulent vers le bas, sans se mélanger, dans 

l’espace circulaire entre les deux cylindres. La gaine d’air permet de limiter l’encrassement 

du cylindre interne. Ce dernier, étant le cylindre de collection, est maintenu à une tension 

négative contrôlée ; tandis que le cylindre extérieur est à la masse. Cette différence de 

tension crée ainsi un champ électrique radial entre ces deux cylindres. 

 
Figure 2.12 : Schéma de fonctionnement 

du DMA (manuel TSI). 

Le champ électrique créé entraîne les particules 

chargées positivement vers le cylindre de collection 

chargé négativement. Pour un champ électrique 

donné, seule une classe de taille est déviée de telle 

sorte que les particules atteindront l’extrémité du 

cylindre central. La classe de particules sélectionnée 

dépend du débit d’aérosol et de leur mobilité 

électrique. Des particules possédant une mobilité 

électrique importante sont impactées sur la partie 

supérieure du cylindre de collection. A l’inverse, des 

particules possédant une mobilité électrique faible 

sont évacuées dans la partie inférieure du cylindre et 

filtrées. Les particules possédant une gamme de 

mobilité électrique correspondante à la classe de 

particules sélectionnée ressortent au travers d’une 

petite fente située à l’extrémité du cylindre central. 

L’aérosol est maintenant monodispersé. 

La mobilité électrique 5
 représente la capacité d’une particule chargée à être déviée dans 

un champ électrique et est donnée par l’équation suivante : 
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5
 = "�R�3A����  (24) 

avec "�, le nombre de charges élémentaires sur la particule, 

R, la charge élémentaire (1,6 x 10-19 Coulomb), et 

���, le diamètre de mobilité électrique de la particule (µm). 

Dans le cas de particules sphériques, ��� et �
 (le diamètre géométrique) sont équivalents 

(DeCarlo et al. 2004). D’autre part, la restitution de ��� à partir de 5
 nécessite de 

connaître le nombre de charges portées par la particule en fonction de son diamètre. Cette 

information est fournie par sa distribution en charges donnée Figure 2.11, par exemple. 

En pratique, le classificateur électrostatique balaye une gamme de tension entre -10 et 0 kV. 

Il sélectionne ainsi, pour un débit d’échantillonnage de 0,3 L/min-1 par exemple, des 

particules dont les diamètres de mobilité électrique sont compris entre 14 et 661 nm. 

Le classificateur électrostatique dispose de 64 canaux par décade. Ces 64 tranches 

granulométriques sont réparties de façon logarithmique. Afin de déterminer le nombre de 

particules pour chacune de ces tranches granulométriques, le CPC est connecté en aval du 

classificateur électrostatique. Ces deux instruments forment le SMPS (Figure 2.13). 

 
Figure 2.13 : Classificateur électrostatique et compteur de particules à condensation (CPC) forment un SMPS 

(manuel TSI). 
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4.2.3. Compteur de particules à condensation 

Le compteur de particules à condensation (CPC) détecte des particules dont la taille 

est comprise entre 4 nm et 3 µm, pour des concentrations inférieures à 107 particules.cm-3. 

Le schéma de fonctionnement du compteur de particules à condensation est présenté 

Figure 2.14. 

 
Figure 2.14 : Schéma de principe du compteur de particules à condensation CPC 3775 (manuel TSI). 

Le flux d’aérosol entrant est mélangé à des vapeurs de butanol dans une chambre de 

saturation portée à une température de 312,15 K. Ce flux est ensuite refroidi à une 

température de 287,15 K. Ceci permet la condensation du butanol sur les particules afin 

d’augmenter la taille des particules et de les rendre optiquement détectables. Ces particules 

traversent ensuite le faisceau issu d’une diode laser. Un photodétecteur mesure les 

impulsions de la lumière diffusée par les particules et permet ainsi d’accéder à leur nombre. 

Enfin, le flux d’aérosol est filtré, avant d’être extrait vers une sortie d’air à un débit constant 

de 0,3 L.min-1. 
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5. Performances du dispositif expérimental 

Dans cette section, la caractérisation des différents instruments employés est 

présentée. D’une part, l’emploi des spectromètres IRTF et UV-visible pour l’enregistrement 

de spectres d’extinction est validé. D’autre part, les erreurs et incertitudes sur les 

déterminations de la taille et de la concentration en masse mesurées par les granulomètres 

(SMPS et APS) sont caractérisées. 

5.1. Caractérisation du SMPS 

Afin de vérifier le bon fonctionnement du SMPS, il est nécessaire de procéder à sa 

caractérisation. Afin de vérifier la taille des particules déterminée par la mesure 

granulométrique du SMPS, les deux éléments composant ce dernier (le DMA et le CPC) ont 

été employés. Tandis que, seul le CPC a été nécessaire pour vérifier la concentration en 

nombre déterminée via la mesure granulométrique. 

5.1.1. Caractérisation en taille 

Afin de vérifier la taille des particules déterminée par la mesure granulométrique du 

SMPS, trois échantillons de tailles distinctes ont été utilisés : 200, 500 et 600 nm. 

Utilisées comme standard de calibrage pour les instruments, des billes calibrées de PSL 

(PolyStyrene Latex, Applied Physics, ρ = 1050 kg.m-3) monodispersées ont été mises en 

suspension par voie humide en utilisant un atomiseur (Atomizer TSI 3076). Le diamètre 

moyen des particules a été déterminé par l’ajustement de la distribution en taille enregistrée 

par le SMPS avec une loi lognormale (Chapitre 1 Section 1.2.2) et a été comparé au diamètre 

géométrique certifié par le fournisseur des billes de PSL. Trois diamètres géométriques ont 

été testés : 200, 500 et 600 nm. A noter, que dans le cas de particules sphériques, les 

diamètres de mobilité électriques et géométriques sont équivalents (DeCarlo et al. 2004). 
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Figure 2.15 : Mesure granulométrique des billes de PSL avec un diamètre géométrique de 200 nm. En rouge, 

l’ajustement avec une loi lognormale dont les moments (diamètre médian et écart-type de la distribution) et 

la concentration en nombre de particules sont listés dans l’insert. 

 
Figure 2.16 : Mesure granulométrique des billes de PSL avec un diamètre géométrique de 500 nm. En rouge, 

l’ajustement avec une loi lognormale dont les moments (diamètre médian et écart-type de la distribution) et 

la concentration en nombre de particules sont listés dans l’insert. 
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Figure 2.17 : Mesure granulométrique des billes de PSL avec un diamètre géométrique de 600 nm. En rouge, 

l’ajustement avec une loi lognormale dont les moments (diamètre médian et écart-type de la distribution) et 

la concentration en nombre de particules sont listés dans l’insert. 

Les Figures 2.15, 2.16 et 2.17 présentent les distributions granulométriques des particules de 

200, 500 et 600 nm enregistrées par le SMPS. Ces mesures ont été ajustées par une loi 

lognormale. Les moments (diamètre médian et écart-type de la distribution) et la 

concentration en nombre de particules sont listés dans les inserts des Figures 2.15, 2.16 et 

2.17. Nous pouvons remarquer que les mesures présentent, pour chaque diamètre, une 

distribution monomodale centrée sur une valeur proche de la valeur attendue. Ces 

diamètres, déterminés par l’ajustement, sont reportés dans le Tableau 2.2. 

Tableau 2.2 : Diamètres mesurés par le SMPS lors des mesures sur les billes de PSL certifiées. 

Diamètre géométrique certifié fournisseur (nm) 200 ± 5 498 ± 9 600 ± 9 

Diamètre géométrique médian mesuré (nm) 196 477 564 

Ecart (%) 2,0 4,2 6,0 

 
Dans le Tableau 2.2 sont présentés les écarts entre les valeurs de diamètres géométriques 

déterminés par ajustement et les valeurs de diamètres géométriques certifiés par le 

fournisseur. L’écart de 2,0 % pour les PSL de 200 nm est en accord avec la certification du 

fournisseur. Les diamètres mesurés pour les PSL de 500 et 600 nm sont inférieurs aux 

diamètres certifiés par le fournisseur, respectivement de 4,2 et 6,0 %. Ces écarts doivent 

être pris en compte après enregistrement de la distribution granulométrique. 
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5.1.2. Caractérisation en nombre 

Le CPC employé pour cette étude a été calibré lors d’une campagne d’inter-

comparaison réalisée en mars 2016 et regroupant plusieurs CPC, dont un calibré par la 

société TSI. Lors de cette campagne, des particules de sel (NaCl) de diamètre 50, 100 et 

200 nm ont été générées par atomisation d’une solution salée et les concentrations ont été 

mesurées simultanément par tous les instruments. Les résultats montrent que les 

différences entre les concentrations mesurées par notre compteur et le compteur de 

référence sont toujours inférieures à 5 % quel que soit la taille considérée. 

5.2. Caractérisation de l’APS 

Afin de vérifier le bon fonctionnement de l’APS, il est nécessaire de procéder à sa 

caractérisation. Nous souhaitons vérifier, d’une part, que les diamètres mesurés par l’APS 

correspondent aux diamètres des particules étudiées ; et d’autre part, que la concentration 

en masse calculée (à partir de la concentration en nombre) par l’APS correspond à la masse 

d’aérosol (rapportée en concentration) déposée sur un filtre. 

5.2.1. Caractérisation en taille 

Afin de vérifier la taille des particules déterminée par la mesure granulométrique de 

l’APS, deux échantillons de tailles distinctes ont été testés : 1 et 2 µm. 

Des particules sphériques de silice amorphe (SiO2, AngströmSphere, Fiber Optic Center, 

ρ = 1800 kg.m-3), dont le diamètre est certifié, ont été mises en suspension par voie 

mécanique (Section 3.2.1). Le diamètre moyen des particules a été déterminé par 

l’ajustement de la distribution en taille enregistrée par l’APS avec une loi lognormale 

(Chapitre 1 Section 1.2.2) et a été comparée au diamètre géométrique certifié par le 

fournisseur des particules. Deux diamètres géométriques différents ont été testés : 1 et 

2 µm. La correspondance diamètre géométrique/diamètre aérodynamique est donnée dans 

le Tableau 2.3. 
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Figure 2.18 : Mesure granulométrique des particules de SiO2 avec un diamètre géométrique de 1 µm. En 

rouge, l’ajustement avec une loi lognormale dont les moments (diamètre médian et écart-type de la 

distribution) et la concentration en nombre de particules sont listés dans l’insert. 

 
Figure 2.19 : Mesure granulométrique des particules de SiO2 avec un diamètre géométrique de 2 µm. En 

rouge, l’ajustement avec une loi lognormale dont les moments (diamètre médian et écart-type de la 

distribution) et la concentration en nombre de particules sont listés dans l’insert. 
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Les Figure 2.18 et Figure 2.19 présentent les distributions granulométriques des particules 

de 1 et 2 µm enregistrées par l’APS. Ces mesures ont été ajustées par une loi lognormale. Les 

moments (diamètre médian et écart-type de la distribution) et la concentration en nombre 

de particules sont listés dans les inserts des figures. Nous pouvons remarquer que les 

mesures présentent, pour chaque diamètre, une distribution monomodale centrée sur une 

valeur proche de la valeur attendue. Ces diamètres sont reportés dans le Tableau 2.3. 

Tableau 2.3 : Correspondance diamètre géométrique/aérodynamique et diamètres mesurés par l’APS lors 

des mesures sur les particules de SiO2 certifiées. 

Diamètre géométrique certifié fournisseur (µm) 1 2 

Diamètre aérodynamique correspondant (µm) 1,34 2,68 

Diamètre aérodynamique médian mesuré (µm) 1,23 2,43 

Ecart (%) 8,2 9,3 

 
Dans le Tableau 2.3 sont présentés les écarts entre les valeurs de diamètres géométriques 

déterminés par ajustement et les valeurs de diamètres géométriques certifiés par le 

fournisseur. Les diamètres mesurés des particules de SiO2 de 1 et 2 µm sont inférieurs aux 

diamètres certifiés par le fournisseur, respectivement de 8,2 et 9,3 %. Ainsi, ces écarts 

doivent être pris en compte après enregistrement de la distribution granulométrique. 

De plus, la sphéricité et la taille de ces particules ont été confirmées par microscopie 

électronique à balayage (MEB) (Figure 2.20). Les diamètres mesurés par cette technique sont 

reportés dans le Tableau 2.4 et comparés aux diamètres mesurés par l’APS. 

 
Figure 2.20 : Images prises au microscope électronique à balayage des particules de SiO2 de 1 µm de 

diamètre. 
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Tableau 2.4 : Comparaison des diamètres mesurés par l’APS et par microscopie à balayage (MEB). 

Diamètre aérodynamique mesuré par l’APS (µm) 1,23 2,43 

Diamètre géométrique correspondant (µm) 0,92 1,81 

Diamètre géométrique mesuré par MEB (µm) 0,99 ± 0,17 1,81 ± 0,24 

Ecart (%) 7 % < 1 % 

 

Les diamètres des particules de SiO2 de 1 et 2 µm, mesurés par Microscopie Electronique à 

Balayage (MEB), ont été déterminés respectivement sur 39 et 74 particules. Ces diamètres 

sont du même ordre de grandeur que ceux mesurés par l’APS. 

L’écart moyen de 9 % entre la mesure réalisée par l’APS et le diamètre des particules de SiO2 

certifié par le fournisseur est supérieur à l’écart moyen de 4 % entre la mesure réalisée par 

l’APS et le MEB. Ceci, nous permet d’affirmer que l’APS mesure correctement les diamètres 

des particules de SiO2 analysées. Néanmoins, ces écarts doivent être pris en compte après 

enregistrement de la distribution granulométrique. 

5.2.2. Caractérisation en nombre 

La concentration en masse d’un aérosol est directement proportionnelle à sa 

concentration en nombre. Ainsi, nous avons comparé la concentration en masse calculée à 

partir de la concentration en nombre mesurée par l’APS avec la masse collectée sur filtre, 

exprimée en concentration connaissant le volume de gaz total filtré. 

Afin de vérifier la concentration en nombre mesurée par l’APS, des prélèvements sur filtre 

ont été réalisés. Les filtres utilisés sont des membranes Fluoropore en 

Polytétrafluoroéthylène (PTFE), possédant des pores de 0,2 µm de diamètre (FGLP02500). La 

balance (Sartorius TE214S) utilisée pour la pesée est précise à 0,1 mg près. Le montage, mis 

en place pour cette étude, est présenté Figure 2.21. 

 
Figure 2.21 : Schéma du dispositif de prélèvement sur filtre. 
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Cette étude a été réalisée avec les particules de 2 µm de diamètre. De plus, au regard des 

tableaux 2.3 et 2.4, nous considérons l’incertitude sur la taille de 8 %. 

5.2.2.1. Concentration en masse totale donnée par l’APS 

La concentration en masse d’un aérosol, calculée par l’APS, à partir de sa 

concentration en nombre, est donnée par la relation suivante : 

!��� = %D������� (25) 

avec !���, la concentration en masse dans le canal i de l’APS (g.cm-3), 

%, la masse volumique du matériau (g.cm-3), 

D���, le volume de la particule pour le canal i considéré (cm3), et 

����, la concentration en nombre de particules mesurée pour le canal i considéré 

(particules.cm-3). 

En supposant la particule sphérique, l’équation (25) peut s’écrire de la façon suivante : 

!��� = % A6 �
���G ���� (26) 

avec �
���, le diamètre géométrique de la particule, pris au centre du canal (µm). 

L’équation (26) peut aussi être exprimée en fonction du diamètre aérodynamique, �� (µm) 

(Chapitre 1 Section 1.2.1.2), de la particule : 

!��� = 7�%&� 8
�% A6 �����G ���� (27) 

avec %&, la masse volumique unitaire (%& = 1000 kg.m-3 ou encore 1 g.cm-3). 

La concentration en masse totale, !��? (mg.m-3), donnée par l’APS est calculée en sommant 

la concentration en masse de chaque canal, !��� : 

!��? = 10`� n !���
6

�rs
= 10`� 7�%&� 8

�% A6 n �����G ����
6

�rs
 (28) 

avec :, le nombre de canaux. Le facteur 10-9 est employé afin de convertir les unités de la 
masse volumique de g.cm-3 à mg.m-3. 

L’incertitude sur la masse volumique et sur la concentration en nombre de particule sont 

respectivement 0,1 g.cm-3 et 10 % de la concentration mesurée (données constructeur). 
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5.2.2.2. Concentration en masse total estimée par la pesée 

La concentration en masse totale, !.�0*�� (mg.m-3), d’un aérosol, estimée à partir de 

la pesée sur filtre, a été déterminée par la relation suivante : 

!.�0*�� = �.�0*���
3�
�� (29) 

avec �.�0*��, la masse totale pesée sur le filtre (g), 

�
3�
�, le débit traversant le filtre de prélèvement (L.min-1), et 

�, la durée de prélèvement (min). 

L’incertitude sur la pesée et le débit de prélèvement sont respectivement de 0,1 mg et 

0,1 L/min (données constructeur). 

5.2.2.3. Comparaison entre les concentrations 

Le Tableau 2.5 présente les résultats obtenus pour trois prélèvements effectués, 

pendant une durée de 60 minutes. 

Tableau 2.5 : Comparaison entre les concentrations en masse obtenues par l’APS avec celles obtenus par la 

pesée sur filtre. 

Expérience 1 2 3 

mfiltre (mg) 2,0 ± 0,1 3,1 ± 0,1 3,0 ± 0,1 

Mfiltre (mg.m
-3

) 6,41 ± 0,07 9,94 ± 0,05 9,62 ± 0,05 

MAPS (mg.m
-3

) 5,59 ± 0,37 7,85 ± 0,37 7,91 ± 0,37 

Ecart (%) 13 21 18 

MAPS corrigé (mg.m
-3

) 6,07 ± 0,37 9,33 ± 0,37 9,34 ± 0,37 

Ecart (%) 5 6 3 

 
Le Tableau 2.5 montre que la concentration en masse calculée par l’APS est 

systématiquement plus faible que celle obtenue à partir de la pesée sur filtre. L’écart moyen 

est de l’ordre de 14 %. Nous remarquons que les intervalles d’erreurs ne se recoupent pas. 

Néanmoins, il convient de corriger le comptage de l’APS. 

En effet, d’autres sources d’erreurs peuvent expliquer la différence obtenue. Nous pouvons 

citer les erreurs liées aux évènements de coïncidences (Section 4.2.1) par exemple. Le 
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traitement des signaux mesurés par l’APS n’inclus que ceux issus d’une même particule. Les 

évènements de coïncidence, notamment, ne sont pas inclus dans la détermination de la 

concentration en nombre totale de particules. En prenant en considération ces coïncidences, 

de l’ordre de 8 % pour la première mesure et de 18 % pour les deux autres mesures, les 

écarts sont dans l’ordre de grandeur des incertitudes de mesure de l’APS (10 %). L’écart 

moyen entre les concentrations en masse est de l’ordre de 5 %. Ainsi, nous pouvons 

conclure que la masse calculée à partir du comptage de l’APS est en accord avec la masse 

collectée sur un filtre. 

5.3. Concentration en aérosols dans les spectromètres 

5.3.1. Détermination de la concentration en aérosol 

L’APS fourni la distribution granulométrique dont est déduit la concentration en 

nombre de particules. Cependant, dans le montage expérimental (Figure 2.4), nous avons 

réalisé une dilution entre la sortie des spectromètres (IRTF et UV-visible) et l’entrée de l’APS. 

Cette dilution nous permet d’atteindre des concentrations importantes dans les 

spectromètres, tout en limitant les évènements de coïncidence mesurés par l’APS. Pour 

déterminer la concentration en particules dans les spectromètres �,
��*�3, un facteur de 

correction – appelé par la suite « facteur de dilution » - est à appliquer. Cette concentration 

est donnée par la relation suivante : 

�,
��*�3 = �- × ���? (30) 

avec �-, le facteur de dilution (sans unité), et 

���? = ∑ ����6�rs , la concentration en nombre mesurée par l’APS (particules.cm-3). 

Les débits �,
��*�3, �-�0 et ���? sont présentés sur la Figure 2.4. Ceux-ci représentent, 

respectivement, le débit en sortie des spectromètres, le débit de la voie de dilution (mesuré 

par un débitmètre TSI 3063) et le débit pompé par l’APS. Le facteur de dilution peut être 

déterminé en fonction de ces paramètres et est déterminé par la relation suivante : 

�- = �,
��*�3 + �-�0�,
��*�3  (31) 
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En utilisant la conservation des débits : 

�,
��*�3 + �-�0 = ���? (32) 

et sachant que l’APS pompe à un débit constant ���? de 5 L/min, le facteur de dilution peut 

être exprimé sous la forme : 

�- = 55 − �-�0 (33) 

Sur la Figure 2.22 est présenté le facteur de dilution en fonction du débit mesuré sur la voie 

de dilution. 

 
Figure 2.22 : Facteur de dilution en fonction du débit mesuré sur la voie de dilution. 

La Figure 2.22 montre que le facteur de dilution est compris entre 1 et 10, pour un débit de 

la voie de dilution compris entre 0 et 4,5 L.min-1. Ainsi, à partir de la concentration en 

particule mesurée par l’APS et de la valeur du débit mesuré sur la voie de dilution, nous 

pouvons déterminer – à l’aide de l’équation (30) – la concentration en nombre de particule 

dans les spectromètres. 

5.3.2. Incertitude sur la concentration en aérosol 

A partir de l’équation (30), l’incertitude, ∆�,
��*�3, sur la valeur de la concentration 

en nombre de particules, �,
��*�3, dans les spectromètres s’exprime sous la forme : 
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∆�,
��*�3 = �,
��*�3 �∆�-�- + ∆���?���?   (34) 

avec ∆�-, l’incertitude sur la valeur du facteur de dilution, et 

∆���?, l’incertitude sur la valeur de la concentration en nombre mesurée par l’APS 
(10 % de ���?, donnée constructeur). Cette incertitude correspond à l’erreur 
majorée lorsque le nombre d’évènements de coïncidence n’excède pas quelques 
pourcents du nombre total d’évènements mesurés. 

A partir des équations (31) et (32), l’équation (34) peut s’exprimer sous la forme : 

∆�,
��*�3 = �,
��*�3 �∆���?���? + ∆���? + ∆�-�0���? U �-�0 + ∆���?���?   (35) 

avec ∆���?, l’incertitude sur la valeur du débit pompé par l’APS (0,1 L.min-1, donnée 
constructeur), et 

∆�-�0, l’incertitude sur la valeur du débit de la voie de dilution (2 % de �-�0, donnée 
constructeur). 

La Figure 2.23 présente l’étude du rapport ∆�,
��*�3 �,
��*�3⁄  en fonction du débit de la voie 

de dilution �-�0. 

 
Figure 2.23 : Etude de l’incertitude sur la concentration en nombre de particules dans les spectromètres. 
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La Figure 2.23 montre que l’incertitude sur la concentration en nombre de particules dans 

les spectromètres est comprise entre 15 % et 50 %, pour un débit de la voie de dilution 

compris entre 1 L.min-1 et 4,5 L.min-1. 

Les Figure 2.22 et Figure 2.23 montrent que, lorsque nous travaillons avec un débit sur la 

voie de dilution supérieur (ou égal) à 4 L.min-1, le facteur de dilution est supérieur (ou égal) à 

5 et l’incertitude sur la valeur de la concentration en nombre de particules dans les 

spectromètres est supérieure (ou égale) à 30 %. 

A l’inverse, lorsque nous travaillons avec un débit sur la voie de dilution inférieur (ou égal) à 

2,5 L.min-1, le facteur de dilution est inférieur (ou égal) à 2 et l’incertitude sur la valeur de la 

concentration en nombre de particules dans les spectromètres est inférieure (ou égale) à 

17 %. Cependant, à un débit de 2,5 L.min-1 sur la voie de dilution, les particules se déplacent 

dans les spectromètres 2,5 fois plus rapidement qu’à un débit de 4 L.min-1 sur la voie de 

dilution. Ceci pouvant provoquer un encrassement prématuré des spectromètres par 

impaction des particules. D’autre part, à un débit de 2,5 L.min-1 sur la voie de dilution, la 

concentration mesurée par l’APS est également 2,5 fois supérieure qu’à un débit de 4 L.min-1 

sur la voie de dilution. Aussi, pour des concentrations mesurées par l’APS supérieures à 

1000 particules.cm-3, les évènements de coïncidence deviennent importants. 

Ainsi, pour tenir compte du compromis entre 1) encrassement des spectromètres, 

2) concentration en nombre de particules mesurée par l’APS, 3) évènements de coïncidence, 

et 4) incertitude sur la concentration en nombre de particule dans les spectromètres, le 

débit sur la voie de dilution doit être compris entre 2,5 L.min-1 et 4 L.min-1. 

5.4. Influence des spectromètres sur la mesure granulométrique 

La mesure granulométrique peut être influencée par le passage des particules au 

travers des cellules des spectromètres. L’influence des spectromètres sur la mesure 

granulométrique peut engendrer, d’une part, une modification de la distribution 

granulométrique et, d’autre part, des pertes dans les spectromètres par dépôt ou impaction. 

Pour déterminer cette influence, nous avons mis en place le montage présenté Figure 2.24. 

Cette étude a été réalisée avec des particules de quartz (Sigma Aldrich, Fluka, pureté 99 %, 

� = 0,5-10 µm, % = 2600 kg.m-3). 
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Figure 2.24 : Schéma du montage présentant l’influence des spectromètres sur la mesure granulométrique. 

Une fois les aérosols générés, en fermant la vanne A et en ouvrant la vanne B, l’APS 

enregistre avant le passage au travers des spectromètres la distribution granulométrique et 

détermine la concentration en particules. A l’inverse, en ouvrant la vanne A et en fermant la 

vanne B, l’APS enregistre après le passage au travers des spectromètres la distribution 

granulométrique et détermine la concentration en particules. 

Les distributions granulométriques obtenues en amont et en aval des deux spectromètres 

(IRTF et UV-visible) sont présentées Figure 2.25. 

 
Figure 2.25 : Distribution granulométriques en amont (bleu) et en aval (rouge) des deux spectromètres, et 

moments des ajustements par une distribution lognormale. 

La Figure 2.25 montre que les deux distributions granulométriques, en amont et en aval des 

deux spectromètres, sont équivalentes. De plus, en termes de concentration en nombre de 

particules mesurée par l’APS, les pertes sont inférieures à 2 %. 
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En conclusion, le passage des aérosols au travers des deux spectromètres n’influence pas la 

mesure granulométrique. 

5.5. Validation de la loi de Beer-Lambert 

La loi de Beer-Lambert peut être appliquée à condition que le milieu contenu dans les 

cellules des spectromètres soit suffisamment dilué et que le critère de diffusion simple soit 

valide (Chapitre 1 Section 2.1.2). Ainsi, en vérifiant la loi de Beer-Lambert, nous pourrons 

valider ces différentes hypothèses. 

L’influence de la concentration en nombre de particules a donc été étudiée. La variation de 

cette concentration en nombre de particules a été contrôlée en ajustant les positions des 

vannes A et B (Figure 2.4). 

L’aire intégrée de la bande principale d’absorption du SiO2 (850 – 1300 cm-1) en fonction de 

la concentration en masse de particules (mg.m-3) déterminée par l’APS est présentée 

Figure 2.26. 

Cette étude a été réalisée avec les particules sphériques de silice amorphe (SiO2, 

AngströmSphere, Fiber Optic Center, ρ = 1800 kg.m-3), de diamètre 1 µm. La Figure 2.26 

présente une relation linéaire entre l’aire intégrée de la bande principale d’absorption avec 

la concentration en masse. Bien que la bande 850 – 1300 cm-1 soit dominée par la 

contribution de l’absorption, le spectromètre IRTF enregistre un spectre d’extinction. Ainsi, 

le phénomène de diffusion contribue également à l’extinction du rayonnement incident sur 

cette bande spectrale. De plus, pour valider l’utilisation de la loi de Beer-Lambert, le critère 

de diffusion simple doit être valide. Ce critère précise que l’intensité totale diffusée est la 

somme des intensités diffusées par chaque particule. Par conséquent, la section efficace de 

diffusion, tout comme la section efficace d’absorption, doit être proportionnelle à la 

concentration en aérosols. Ainsi, si la section efficace d’extinction est proportionnelle à la 

concentration en aérosols, alors la loi de Beer-Lambert peut être considérée comme valide. 
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Figure 2.26 : Aire intégrée de la bande principale d’absorption du SiO2 (1300 – 850 cm

-1
) en fonction de la 

concentration en masse de particules déterminée (mg.m
-3

) par l’APS. Un ajustement linéaire, avec ses 

paramètres associés, est aussi présenté. 

La Figure 2.26 montre que l’aire intégrée de la bande 850 – 1300 cm-1 est proportionnelle à 

la concentration en masse de l’aérosol, validant ainsi l’utilisation de la loi de Beer-

Lambert. Par conséquent, ce résultat nous permet également de valider les hypothèses liées 

à cette loi : le milieu contenu dans les cellules des spectromètres est suffisamment dilué et le 

critère de diffusion simple est valide. 

6. Protocole et chronogramme d’une expérience 

La Figure 2.27 présente le chronogramme d’une expérience type. 

 
Figure 2.27 : Chronogramme d’une expérience. 



Chapitre 2 : Méthodologie et dispositif expérimental 

98 
 

Une expérience type se divise en quatre étapes : la préparation de l’échantillon (a), la 

préparation du dispositif expérimental (b), l’acquisition des spectres d’extinction et 

distributions en taille associées du composé à étudier (c), et la purge de fin d’expérience (d). 

6.1. Préparation de l’échantillon 

L’échantillon est tout d’abord placé dans une étuve à une température de 383,15 K, 

quatre heures avant son introduction dans le système de génération de l’aérosol. Cette 

étape permet de retirer les résidus éventuels d’eau dans l’échantillon. 

6.2. Préparation du dispositif expérimental 

Une fois l’échantillon introduit dans le système de génération de l’aérosol, sans 

agitation, un flux d’azote est envoyé au travers du montage afin de purger ce dernier. Cette 

étape permet de retirer les résidus éventuels de vapeur d’eau et de dioxyde de carbone 

(CO2), notamment dans le spectromètre IRTF et sa cellule. 

Un spectre « background » est enregistré par les deux spectromètres (Figure 2.28). Ce 

spectre est enregistré avec les sources allumées et sans aérosols dans les cellules des 

spectromètres. Il représente le signal reçu par le détecteur de chaque spectromètre dans les 

conditions de l’expérience et est noté �&. 

 
Figure 2.28 : Exemple de spectre « background » enregistré par a) le spectromètre UV-visible et b) le 

spectromètre IRTF. 

(a) (b) 



Chapitre 2 : Méthodologie et dispositif expérimental 

99 
 

Pour le spectromètre UV-visible, un spectre « fond » est enregistré. Ce spectre est enregistré 

avec le trajet des lampes du spectromètre obturé. Il représente le bruit du détecteur et est 

noté �.3i-. Ce spectre est utilisé par le logiciel d’acquisition des spectres pour corriger ces 

derniers. Dans la Figure 2.28a), le spectre « fond » a été soustrait au spectre « background » 

enregistré par le spectromètre UV-visible. 

Les spectres d’extinction sont enregistrés avec une résolution spectrale de 1 nm et de 1 cm-1, 

dans la région spectrale de l’UV-visible et de l’infrarouge, respectivement. La résolution 

spectrale du spectromètre UV-visible est définie par l’ouverture de la fente (25 µm) placée 

en entrée du spectromètre (Section 4.1.2). Afin de mesurer les spectres d’extinction avec un 

bon rapport signal-sur-bruit, la résolution spectrale du spectromètre IRTF a été définie à 

1 cm-1. 

 

Simultanément, un spectre d’extinction par les deux spectromètres (spectre 

« blanc ») et une distribution granulométrique par le SMPS ou l’APS sont enregistrés sans 

particules (Figure 2.29). 

 
Figure 2.29 : Exemple de spectre « blanc » enregistré par a) le spectromètre UV-visible et b) le spectromètre 

IRTF. 

(a) (b) 
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6.3. Acquisition des spectres d’extinction et des distributions en taille 

L’agitateur magnétique est activé afin de générer l’aérosol. Ce dernier est transporté 

au travers de tout le montage. L’APS, ou encore le CPC, permet une visualisation en direct de 

la concentration en nombre de particules. Lorsque cette dernière atteint un palier constant, 

une acquisition est déclenchée – simultanément – sur les différents appareils de mesure. 

Chaque intensité transmise est mesurée simultanément par les spectromètres IRTF et UV-

visible. Ces deux spectromètres sont programmés pour collecter ces intensités – dans le 

domaine de l’infrarouge thermique et dans le domaine de l’UV, visible, et proche infrarouge 

– sur une durée de 180 secondes et sont notées �¡¢£¤ et �H�,, respectivement. Sur cette 

durée d’enregistrement, le spectromètre IRTF réalise 180 acquisitions d’une durée de 1 s 

tandis que le spectromètre UV-visible réalise 1800 acquisitions d’une durée de 0,1 s. 

De plus, en enregistrant sur une durée d’acquisition de 180 secondes, cela nous assure de 

mesurer les spectres d’extinction avec un très bon rapport signal-sur-bruit. Ce dernier est de 

100 et 50 pour les spectromètres IRTF et UV-visible, respectivement. 

A partir de ces mesures en transmission, nous en déduisons les extinctions ��)*,¡¢£¤ et 

��)*,H�,, associées aux spectromètres IRTF et UV-visible, respectivement : 

��)*,¡¢£¤ = log �¡¢£¤�&  ��)*,H�, = log V�H�, U �.3i-�& U �.3i- X (36) 

La distribution en taille et la concentration en nombre de particules sont enregistrées par le 

SMPS ou l’APS, sur la même période de 180 secondes. Pour le SMPS, une acquisition unique 

de 180 s est réalisée. Pour l’APS, trois acquisitions d’une minute sont enregistrées pour 

chaque acquisition de spectre. Ceci permet de contrôler la stabilité de la concentration en 

nombre de particules au cours de l’enregistrement.  

Par ailleurs, des mesures de concentration en nombre de particules en temps réel ont été 

réalisées pour s’assurer d’une concentration constante pendant une acquisition de 

180 secondes. La fluctuation de la concentration en nombre de particules pour cette échelle 

de temps est inférieure à 7 % pour les deux granulomètres. 

Enfin, en manipulant les vannes A et B du système de contrôle de la concentration 

(Figure 2.4), des acquisitions à différentes concentrations peuvent être réalisées. 
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6.4. Fin d’expérience 

Une fois les acquisitions terminées, l’agitation du barreau magnétique est coupée. De 

plus, la vanne A est fermée et la vanne B est complètement ouverte. Tous les aérosols 

encore en suspension dans le système de génération sont alors stoppés par le filtre à 

particules placé juste après la vanne B. Cette étape, faisant office de « purge de fin 

d’expérience », permet de retirer tout résidu éventuel d’aérosol dans les spectromètres. 

Après environ une heure de purge, une dernière acquisition est déclenchée sur les différents 

appareils de mesure. Les spectres et distributions – infrarouge, UV-visible, et 

granulométrique – obtenus permettent de vérifier l’état d’encrassement des appareils de 

mesure. Ces spectres peuvent aussi servir à « corriger » les spectres d’extinction obtenus 

précédemment. En effet, des aérosols peuvent être déposés, au cours d’une expérience, 

notamment, sur les miroirs du spectromètre IRTF. Ces dépôts peuvent engendrer un biais 

sur les spectres d’extinction enregistrés par les spectromètres. En enregistrant ce spectre en 

fin d’expérience, la contribution d’un dépôt éventuel de particules aux spectres d’extinction, 

avant l’arrêt de l’agitation, peut être soustraite. 

7. Conclusion 

L’objectif de cette étude est de déterminer les indices complexes de réfraction de 

particules en suspension dont la composition chimique/minéralogique et la distribution en 

taille sont connues, sur un domaine spectral étendu et à haute résolution spectrale. Pour 

cela, une méthodologie générale a été élaborée. 

Dans ce chapitre, le dispositif expérimental mis en place pour notre étude a été détaillé. Son 

principe consiste à générer un aérosol dont la concentration en nombre de particules est 

constante dans le temps, puis d’enregistrer simultanément sa distribution en taille et son 

spectre d’extinction associé. Ce dernier est enregistré sur un domaine spectral très entendu 

(650 – 4000 cm-1 et 8900 – 50000 cm-1) et avec une résolution spectrale de 1 cm-1 et de 1 nm 

dans le domaine spectral de l’infrarouge et de l’UV-visible, respectivement. Suivant la taille 

de l’aérosol, un APS ou un SMPS est connecté à la sortie des spectromètres. 

Les erreurs et incertitudes des différents instruments de mesure employés dans le dispositif 

expérimental ont été caractérisées. Cette caractérisation permet d’une part de quantifier les 
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différentes erreurs et incertitudes associées à la mesure ; d’autre part, de valider les 

hypothèses nécessaires pour l’utilisation de la loi de Beer-Lambert : milieu dilué et 

approximation de simple diffusion. L’étude de la performance du dispositif expérimental 

montre que ce dernier permet de répondre aux exigences de notre objectif. 

 

Les distributions granulométriques et les spectres d’extinction associés sont les 

données d’entrée de la procédure numérique permettant de restituer les constantes 

optiques κ et n. Ainsi, en caractérisant les différentes erreurs et incertitudes inhérentes aux 

instruments de mesure, celles-ci pourront être prises en compte dans cette procédure. Dans 

le chapitre suivant, cette dernière est présentée et également caractérisée, avec comme 

contraintes, les incertitudes expérimentales. 
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1. Introduction 

Dans le chapitre précédent, le dispositif expérimental permettant d’enregistrer la 

distribution en taille et le spectre d’extinction de particules en suspension a été présenté et 

caractérisé. L’association du spectromètre IRTF et UV-visible permet d’enregistrer le spectre 

d’extinction sur un domaine spectral très entendu (650 – 4000 cm-1 et 8900 – 50000 cm-1) et 

avec une haute résolution spectrale (1 cm-1 dans l’infrarouge et 1 nm dans l’UV-visible). Les 

deux granulomètres à notre disposition, un APS et un SMPS, permettent d’enregistrer, en 

fonction de la taille des particules, la distribution granulométrique de ces dernières. 

Après obtention de ces données, l’étape suivante dans la méthodologie générale (carré vert 

de la Figure 3.1) consiste à restituer les parties réelle et imaginaire de l’Indice Complexe de 

Réfraction (ICR) de particules en suspension à partir du spectre d’extinction et de la 

distribution en taille enregistrés en laboratoire. Pour cela une procédure numérique robuste 

et versatile a été mise en œuvre. 

 
Figure 3.1 : Principe général de la détermination des indices complexes de réfraction de particules d’aérosols 

(en rouge : le flux d’aérosol ; en noir : le lien entre le dispositif expérimental et la procédure numérique, et la 

restitution des constantes optiques). 

Dans ce Chapitre 3, la procédure numérique permettant de restituer les constantes optiques 

κ et " est présentée. Cette procédure associe la théorie de Mie, la forme soustraite simple 

des relations de Kramers-Kronig et une méthode d’estimation optimale, dans un processus 

itératif. 

Les différentes erreurs et incertitudes inhérentes aux instruments de mesure ont été 

caractérisées dans le chapitre précédent. Ainsi, elles peuvent être prises en compte dans 

cette procédure numérique. De cette manière, les performances de cette dernière sont alors 

quantifiées en prenant en considération les limitations liées à la mesure expérimentale. Les 

données expérimentales sont donc exploitées au mieux par la procédure numérique. 
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2. Influence de l’indice complexe de réfraction sur un spectre d’extinction 

simulé 

Pour comprendre l’influence de l’indice complexe de réfraction ��  (Chapitre 1 

Section 2.1.4), d’un aérosol sur un spectre d’extinction, une série de simulations a été 

réalisée en faisant varier d’une part la partie réelle ", et d’autre part la partie imaginaire κ 

de l’indice complexe de réfraction (ICR) d’un aérosol. 

2.1. Influence de la partie réelle n 

La Figure 3.2 illustre l’impact de la variabilité de la partie réelle " de l’ICR sur des 

spectres d’extinction de particules sphériques de quartz (SiO2) simulés à partir de la théorie 

de Mie. Ces spectres ont été calculés à partir des indices complexes de réfraction du 

Chapitre 2 Section 2.1.2, mais avec des valeurs de " différentes (± 5 %), une distribution en 

taille centrée en �
 = 1 µm, un écart-type (
 = 1,26, et une concentration en nombre de 

particules (5000 particules.cm-3) identiques. 

  
Figure 3.2 : Impact de la variabilité de la partie réelle n de l’indice complexe de réfraction sur des spectres 

d’extinction (20 – 35000 cm
-1

) de particules sphériques de quartz (SiO2) simulés à partir de la théorie de Mie 

avec Dp = 1 µm et σp = 1,26 constants. La figure de gauche présente les spectres d’extinction sur tout le 

domaine spectral, tandis que la figure de droite présente la région spectrale de l’infrarouge thermique avec 

un zoom sur la bande principale d’absorption (1000 – 1300 cm
-1

). 

Ces figures montrent que le spectre d’extinction est très fortement lié à la partie réelle " de 

l’indice complexe de réfraction. D’une part, la partie infrarouge du spectre d’extinction est 

impactée par la constante optique ", notamment au niveau de l’intensité maximum des 

bandes d’absorption. D’autre part, cet effet est encore plus marquant dans la région 

spectrale de l’UV-visible, avec en particulier un décalage de la position spectrale et de 

l’intensité du maximum de l’oscillation au-dessus de 5000 cm-1. 
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2.2. Influence de la partie imaginaire κ 

La Figure 3.3 illustre l’impact de la variabilité de la partie imaginaire κ (± 5 %) de l’ICR 

sur des spectres d’extinction de particules sphériques de quartz (SiO2) simulés à partir de la 

théorie de Mie. Ces spectres ont été calculés avec les mêmes données d’entrée que la partie 

précédente. 

  
Figure 3.3 : Impact de la variabilité de la partie imaginaire κ de l’indice complexe de réfraction sur des 

spectres d’extinction (20 – 35000 cm
-1

) de particules sphériques de quartz (SiO2) simulés à partir de la théorie 

de Mie avec Dp = 1 µm et σp = 1,26 constants. La figure de gauche présente les spectres d’extinction sur tout 

le domaine spectral, tandis que la figure de droite présente la région spectrale de l’infrarouge thermique 

avec un zoom sur la bande principale d’absorption (1000 – 1300 cm
-1

). 

Ces figures montrent que le spectre d’extinction est plus faiblement lié à la partie imaginaire 

κ de l’indice complexe de réfraction. D’une part, le spectre d’extinction semble peu sensible 

à la partie imaginaire κ de l’indice complexe de réfraction dans la région spectrale de l’UV-

visible. D’autre part, la partie infrarouge du spectre d’extinction est impactée par cette 

variabilité de κ, notamment au niveau de la position spectrale du maximum de la bande 

principale d’absorption (1000 – 1300 cm-1). 

 

Par conséquent, pour exploiter pleinement les spectres enregistrés en laboratoire, il 

est indispensable de développer un algorithme qui permet de restituer κ et ", en tenant 

compte de l’influence de ces derniers sur l’ensemble du domaine spectral. 
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3. Détermination de l’indice complexe de réfraction 

Des combinaisons de techniques expérimentales et approches numériques sont 

employées pour restituer l’ICR d’un matériau. Chaque approche possède ses propres limites 

qui restreignent sa faisabilité ou sa généralisation quelle que soit les valeurs de κ (Chapitre 1 

Section 2.2.1). Différentes méthodes numériques peuvent être utilisées pour déterminer 

l’ICR à partir de spectres d’extinction enregistrés en laboratoire. La méthode numérique 

couramment employée, appelée analyse par dispersion, est basé sur l’attribution du spectre 

d’extinction à un ensemble d’oscillateurs classiques (Fischer 1976 ; Pollack et al. 1973 ; 

Spitzer et Kleinman 1961 ; Thomas et al. 2005). Cette méthode nécessite néanmoins de 

connaître le nombre a priori de bande d’absorption (Thomas et al. 2005). 

 

L’approche, adoptée dans cette étude, consiste à restituer les parties réelles et 

imaginaires, " et κ, de l’ICR à partir de la distribution en taille et du spectre d’extinction de 

particules en suspension enregistrés en laboratoire. Le spectre d’extinction contient à la fois 

la contribution de l’absorption et de la diffusion. Quel que soit le régime de diffusion 

considéré (Mie ou Rayleigh, Chapitre 2 Section 2.1.3), les sections efficaces d’extinction 

dépendent de deux paramètres : κ et ". Ainsi, il convient de résoudre un système d’une 

équation à deux inconnues, non solvable (problème mal conditionné). Néanmoins, une 

corrélation entre les valeurs de κ et de " existe via les relations de Kramers-Kronig (section 

suivante). Par conséquent, la partie imaginaire κ de l’ICR peut être estimé à partir de la 

partie réelle ", et vice-versa. 

 

Ainsi, dans cette approche, nous proposons d’estimer les valeurs κ à partir des 

spectres d’extinction enregistrés en laboratoire, puis, d’employer les relations de Kramers-

Kronig pour obtenir les valeurs de ". 

Pour estimer les valeurs de κ, nous supposons que si le diamètre de la particule est d’un 

ordre de grandeur plus petit que la longueur d’onde, alors l’extinction suit la théorie de 

diffusion Rayleigh. De plus, si chaque interaction rayonnement-particule est considérée 

comme individuelle et indépendante les unes des autres, alors pour cette dispersion de 
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particules, κ représente l’extinction d’un milieu homogène dispersé. Ainsi, cette condition 

donne : 

��ν�� = 6Aν��H 	�� V��B�ν�� − 1�� B�ν�� + 2X (37) 

où �H = �A 6⁄ �∑ �����
���G�  représente la fraction volumique d’aérosol, avec ���� (exprimée 

en particules.cm-3) la concentration en nombre de particules possédant un diamètre 

géométrique �
��� (exprimé en µm),   (exprimée en cm), la longueur de trajet optique. 

3.1. Relations de Kramers-Kronig 

Les relations de Kramers-Kronig décrivent la relation qui existe entre la partie réelle, ", et la partie imaginaire, κ, de l’ICR ��  d’un milieu. Ces relations s’expriment comme deux 

intégrales réelles (Lucarini et al. 2005) : 

"�ν�� − "�∞� = 2A $= υ��κ7υ�� 8
υ�� B − ν�B �υ��

>
&  (38) 

κ�ν�� = −2ν�A $= "7υ�� 8 − 1
υ�� B − ν�B �υ��>

&  (39) 

où $ désigne la valeur principale de Cauchy, ν� (exprimé en cm-1), le nombre d’ondes et "�∞� 
(= 1) correspond à la valeur de la partie réelle de l’ICR au nombre d’ondes infini. 

Rigoureusement, ces relations s’appliquent sur un domaine spectral infini. Cependant, 

expérimentalement, ces valeurs de " et/ou de κ ne sont connues que sur un domaine 

spectral limité. Une détermination de " à partir de κ (ou inversement) à partir de valeurs 

disponibles sur un domaine spectral restreint peut conduire à des erreurs (Bachrach et 

Brown 1970). En réponse à cette limitation, différentes approches (Bachrach et Brown 1970 ; 

Biermann et al. 2000 ; Dohm et al. 2004 ; Hulthén 1982 ; Lund Myhre et al. 2003 ; Milton et 

al. 1997 ; Palmer et al. 1998 ; Tisdale et al. 1998) ont été proposées afin de minimiser ces 

dernières. 
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3.2. Sources d’erreurs 

3.2.1. Extension numérique du domaine spectral 

La première approche consiste à étendre et approximer les parties de l’intégrale 

tronquée. En effet, si nous considérons seulement le domaine spectral couvert par les 

instruments de mesure, les troncatures de l’intégrale aux deux extrémités de ce domaine 

spectral engendre une erreur sur la restitution des valeurs de ". Cette approche revient à 

séparer l’intégrale de l’équation (38) en trois morceaux : 

"�ν�� = "�∞� + 2A $ ¦= υ��κ7υ�� 8
υ�� B − ν�B �υ��

ν§�
& += υ��κ7υ��8

υ�� B − ν�B �υ��
ν#̈
ν§� += υ��κ7υ�� 8

υ�� B − ν�B �υ��
>
ν#̈ © (40) 

où, ν0�  et νª# représentent, respectivement, les nombres d’ondes limite inférieur et supérieur 

du domaine spectral couvert expérimentalement. 

Premièrement, pour minimiser l’erreur sur la restitution des valeurs de ", il est intéressant 

de disposer des valeurs de κ sur un domaine spectral le plus large possible. En effet, (Lund 

Myhre et al. 2003) ont étudié la sensibilité de leur méthode de détermination des 

constantes optiques, en simulant deux spectres synthétiques de réflectance d’eau à partir 

d’ICR issus de la littérature, sur un domaine spectral allant de 1 à 6500 cm-1 et de 500 à 

6500 cm-1. Ils montrent qu’en négligeant la partie du spectre de réflectance dans la région 

spectrale de l’infrarouge lointain (ν�  < 500 cm-1), ceci entraîne une erreur allant jusque 150 % 

dans la restitution des valeurs de κ. 

Deuxièmement, pour minimiser l’erreur sur la restitution des valeurs de " aux nombres 

d’ondes limites du domaine spectral, les valeurs de κ peuvent être étendues 

numériquement sur tout le domaine spectral non couvert par la mesure. Ces extensions 

nécessitent de faire des hypothèses sur le comportement de κ en-deçà et au-delà des limites 

du domaine spectral de la mesure (Biermann et al. 2000 ; Tisdale et al. 1998). Cependant, il 

convient de choisir un comportement de κ adéquat. En effet, (Lund Myhre et al. 2003) ont 

montré que, si ce dernier est incorrectement défini, l’amplitude des constantes optiques 

restituées peut être affectée et que ces erreurs se situent principalement au niveau de la 

limite inférieure du domaine spectral. 
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Dans cette étude, conformément à la théorie de dispersion, les valeurs de κ�ν�� ont 

été étendues numériquement sur tout le domaine spectral non couvert par la mesure à 

l’aide des relations suivantes : 

κ�ν�� = �0ν� �0 < ν� < ν�0� (41) 

κ�ν�� = �ª
ν�G �ν�ª < ν� < ∞� (42) 

où �0 = κ��ν0� � ν0�⁄  et �ª = κ��νª#�νª#G, avec respectivement ν0�  et νª# les nombres d’ondes 

limites inférieur et supérieur du domaine spectral couvert par la mesure. Le symbole ∞ se 

réfère à une valeur de nombre d’ondes distante par rapport à νª#, sans ajouter du temps de 

calcul. Par exemple, pour une valeur de νª# de 50000 cm-1, ∞ peut être estimé comme étant 

équivalent à 60000 cm-1. 

3.2.2. Utilisation d’un point d’ancrage 

La seconde approche, proposée par (Bachrach et Brown 1970), consiste à utiliser un 

point de référence, ou point d’ancrage ν�#, pour lequel l’indice optique "�ν�#� est connu, et à 

exprimer l’équation (38) à partir de ce point d’ancrage : 

"�ν�� U "�ν��� = 27ν�B − ν��B8A $= υ��κ7υ�� 8�υ�� B − ν�B� �υ�� B − ν��B��υ��
>
&  (43) 

Le détail de ce calcul peut se trouver dans (Lucarini et al. 2005) (p.47). Cette forme 

Soustraite Simple de l’intégrale de Kramers-Kronig (SSKK) converge plus rapidement que la 

relation conventionnelle. (Palmer et al. 1998) ont également proposé une forme soustraite 

multiple de l’intégrale de Kramers-Kronig. Cette dernière a été déterminée de la même 

manière que la forme soustraite simple mais, cette fois-ci, avec plusieurs points d’ancrages. 

Elle converge très rapidement et réduit significativement les erreurs causées par 

l’extrapolation. Néanmoins, cette approche (forme soustraite simple ou multiple) est 

pertinente seulement si les valeurs de " aux points d’ancrage du matériau étudié sont 

parfaitement connues, ce qui est rarement le cas. 
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Afin de minimiser l’erreur sur la restitution des valeurs de " aux nombres d’ondes 

limites du domaine spectral et de converger plus rapidement, nous proposons de coupler les 

deux approches présentées précédemment. Pour cela, nous utiliserons la forme soustraite 

simple de l’intégrale de Kramers-Kronig en séparant cette dernière intégrale en trois 

morceaux. Les valeurs de " restituées par cette approche, en associant les équations (38) et 

(40), se déterminent ainsi par l’équation suivante : 

"�ν�� = "�ν��� + 27ν�B − ν��B8A $ ¬= υ��κ7υ�� 8�υ�� B − ν�B� �υ�� B − ν��B��υ��
ν§�
&

+= υ��κ7υ�� 8�υ�� B − ν�B� �υ�� B − ν��B��υ��
ν#̈
ν§� += υ��κ7υ��8�υ�� B − ν�B� �υ�� B − ν��B��υ��

>
ν#̈ ­ 

(44) 

Cette approche a également été employée par (Tisdale et al. 1998), qui ont enregistré des 

spectres en transmission sur des solutions d’acide sulfurique sur un domaine spectral allant 

de 500 à 7000 cm-1. Afin de restituer les valeurs de ", les auteurs ont considéré deux 

extrapolations linéaires : que les valeurs de κ pour ν�  < 500 cm-1 et ν� > 7000 cm-1 sont 

constantes et valent, respectivement, les valeurs de κ à ν�  = 500 cm-1 et ν� = 7000 cm-1. De 

plus, les auteurs ont calculé, à partir de données issues de la littérature, un point d’ancrage 

situé en dehors de leur domaine spectral de mesure à 14000 cm-1. Les valeurs de " 

restituées à partir de cette approche présentent, sur tout le domaine spectral, un écart 

inférieur à 3 % par rapport aux valeurs restituées par (Lund Myhre et al. 2003) (spectre en 

réflectance sur des solutions d’acide sulfurique sur un domaine spectral allant de 20 à 

7500 cm-1). Cet écart atteint 9 % uniquement au niveau de la limite inférieure du domaine 

spectral (500 cm-1). 

 

L’emploi de l’équation (44) permet de minimiser l’erreur sur la restitution des valeurs 

de " aux nombres d’ondes limites du domaine spectral. Néanmoins, une extension 

incorrecte des valeurs de κ en-deçà et au-delà des limites du domaine spectral de la mesure 

couplée à une valeur de " au point d’ancrage du matériau étudié inconnue ou mal 

renseignée peut engendrer une accumulation des erreurs sur la restitution des valeurs de ". 

A noter que cette erreur se répercute sur tout le domaine spectral. 
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Par conséquent, pour pallier ce problème, dans cette approche, nous proposons de 

déterminer le point d’ancrage dans le domaine spectral couvert par les instruments de 

mesure. 

 

Pour employer la forme SSKK, le point d’ancrage ν�# doit être choisi dans le domaine 

spectral où le spectre d’extinction est dominé par la partie réelle de l’ICR (sans mode de 

vibration). 

La Figure 3.4 présente trois spectres d’extinction de silice amorphe calculés à partir de la 

théorie de Mie. Ces spectres d’extinction ont été calculés avec une distribution en taille 

(�
 = 1 µm et (
 = 2) et des valeurs de κ identiques (Steyer et al. 1974), mais avec des 

valeurs de "�ν�#� différentes (± 0,1), à ν�# = 16000	~�`s. 

 
Figure 3.4 : Spectres d’extinction (550 – 50000 cm

-1
) de particules sphériques de silice amorphe simulés à 

partir de la théorie de Mie avec des valeurs de κ et n issues de (Steyer et al. 1974), et Dp = 1 µm et σp = 2 

identiques. 

La Figure 3.4 montre que la partie infrarouge du spectre d’extinction est impactée par la 

variation de valeur de "�ν�#�, notamment au niveau de l’intensité du mode principal de 
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vibration à environ 1100 cm-1. De plus, cet effet est encore plus marqué dans la région 

spectrale de l’UV-visible, avec en particulier le changement de la position spectrale et de 

l’intensité du maximum de l’oscillation au-dessus de 5000 cm-1. Pour une distribution en 

taille donnée, la position spectrale du maximum d’extinction dans la région spectrale de 

l’UV-visible dépend directement de la valeur de "�ν�#�. Ainsi, nous exploitons cette 

dépendance pour estimer la valeur de "�ν�#� dans le domaine spectral couvert par les 

instruments de mesure. 

Par conséquent, cette estimation de "�ν�#�, à partir des spectres d’extinction enregistrés en 

laboratoire, permet de s’affranchir de la connaissance préalable de la composition chimique 

du matériau étudié. Ainsi, la valeur de " au point d’ancrage n’est pas choisi à partir d’une 

valeur de "  déterminée depuis un autre matériau, mais à partir du spectre d’extinction 

obtenu. 

En outre, une fois la valeur de "�ν�#� estimée, il est possible d’ajuster une erreur éventuelle 

sur la mesure de la concentration en particules grâce à l’amplitude de l’oscillation. Cet 

ajustement peut être employé lorsque la loi de Beer-Lambert est valide. 

4. Procédure numérique 

L’interaction lumière-matière peut être abordée suivant deux approches. Lorsque la 

longueur d’onde est plus grande que la distance moyenne � entre chaque particule, le milieu 

peut être substitué par un milieu effectif décrit par une permittivité complexe �̃�ν�� donnée 

par l’approximation de Maxwell-Garnett (Choy 1999). Pour des longueurs d’onde 

comparables ou plus petites que �, chaque processus de diffusion peut être considéré 

comme indépendant. Dans cette étude, nous considérons que le milieu est une suspension 

de particules dispersées aléatoirement. Ainsi, les effets d’interférences n’interviennent pas. 

De plus, le milieu est suffisamment dilué pour considérer que chaque processus de diffusion 

est indépendant (Chapitre 2 Section 5.5). La section efficace d’extinction totale (�)* du 

milieu est alors la somme des sections efficaces individuelles d’extinction de chaque 

particule. En revanche, il n’y a pas d’expression analytique directe pour le calcul de ces 

sections efficaces. Nous sommes donc, par conséquent, limités aux approches numériques. 
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4.1. Processus d’inversion et modèle direct 

4.1.1. Principe du processus d’inversion 

Le principe général d’une méthode d’inversion consiste à retrouver un jeu de 

paramètres à partir d’une série de mesures expérimentales (notée y). Elle met en œuvre une 

procédure de minimisation de l’écart entre les mesures et une simulation de ces mesures 

issue d’un modèle adéquat. Nous exposons, dans la suite, ce processus appliqué au 

problème d’inversion des spectres d’extinction. Dans notre cas, les observables sont les 

spectres d’extinction et la distribution granulométrique, les paramètres à restituer sont les 

ICR. Le modèle simulant les spectres d’extinction fait appel ici à la théorie  de Mie. 

4.1.2. Formalisme mathématique et présentation du processus d’inversion 

Afin de présenter la méthode d’inversion et sa caractérisation en termes d’erreurs et 

d’incertitudes, la restitution des ICR est réalisée à l’aide de spectres d’extinction simulés à 

partir de constantes optiques issues de la littérature. Dans la suite de ce chapitre, ces 

spectres simulés tiennent le rôle de l’observation. 

4.1.2.1. Vecteurs de mesure 

Le vecteur de mesure, noté 4, est constitué par M quantités mesurées. Dans cette 

étude, les éléments de 4 sont les valeurs d’extinction mesurées dans les domaines spectraux 

couverts par nos instruments de mesure. La longueur du vecteur 4, c’est-à-dire le nombre ! 

d’extinction qui sera utilisé pour l’inversion, dépend d’une part, de la résolution spectrale de 

l’instrument, et d’autre part, de l’étendue du domaine spectral couvert par l’instrument de 

mesure. 

4.1.2.2. Vecteurs d’état 

Le vecteur d’état, noté �, est un vecteur à : = 2! éléments qui représente 

l’ensemble des paramètres que l’on souhaite déterminer. Ces éléments sont l’ensemble des 

parties réelles "�ν�� et imaginaires κ�ν�� de l’ICR ���ν��. 
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4.1.2.3. Modèle direct 

Le modèle direct ���� décrit comment le vecteur mesure 4 dépend du vecteur d’état 

�. Il correspond au formalisme de la physique qui relie ces deux paramètres. Cette approche 

passe par l’utilisation de "+ paramètres 	 du modèle qui ne sont pas parfaitement connus 

(par exemple la fonction d’appareil des instruments) et que l’on ne souhaite (ou ne peut) pas 

inverser. Nous avons alors : 

4 = ���, 	� + � (45) 

où � représente le résidu (différence entre le vecteur mesure 4 et sa simulation 4�) et 

contient entre autre l’erreur sur la mesure. 

Le modèle direct ���� correspond ici à la théorie de Mie. Il est important de préciser que 

cette théorie est rigoureuse uniquement pour le cas de particules sphériques. Néanmoins, 

celle-ci reste également valide sur un ensemble de particules diffusantes présentant une 

faible dissymétrie et/ou étant orienté aléatoirement (Pujol et al. 2012). De plus, l’ensemble 

de cette procédure décrite dans ce chapitre reste toujours valide pour des particules 

présentant des formes aléatoires ou complexes. En effet, dans ce cas, le calcul de la diffusion 

par la théorie de Mie peut être substitué par d’autres approches. Par exemple, par la théorie 

T-matrix (Mishchenko et al. 1996), lorsque les particules ont une forme simple (ellipsoïdes 

aplaties ou allongées) ; ou encore par d’autres théories (Mishchenko et al. 2000 ; Silvester et 

Ferrari 1996), lorsque les particules sont de formes complexes ou quelconques. 

Enfin, les paramètres du modèle qui ne sont pas parfaitement connus et qui ne sont pas 

inversés sont les distributions granulométriques ��:/�o¯°7�
8�. En effet, ces dernières 

sont mesurées par des granulomètres de type APS ou SMPS (Chapitre 2 Section 4.2). De plus, 

�, dans l’équation (45), correspond au vecteur d’erreur sur la mesure des M éléments, 

associé au rapport signal-sur-bruit de la mesure. 

4.1.2.4. Modèle inverse 

Le modèle inverse � décrit comment le paramètre inversé �� est obtenu à partir de la 

mesure d’extinction 4 : 

�� = ��4, 	� = �±���, 	� + �, 	² (46) 
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La méthode utilisée pour obtenir la meilleure estimation du paramètre �� sera fonction de la 

dépendance de � au modèle direct �. Dans tous les cas, il s’agit de minimiser une fonction 

« coût », qui est représentative de l’écart entre le vecteur de mesure 4 et sa modélisation 

���� = 4�. 

Ainsi, le modèle inverse décrit la façon dont les valeurs de "��ν�� et κ��ν�� constituant �� sont 

restituées à partir des mesures des spectres d’extinction 4. 

4.1.2.5. Fonction coût et jacobien 

La méthode utilisée pour obtenir la meilleure estimation du paramètre �� est 

déterminée sur la base de la dépendance de � sur le modèle �, et que � représente le 

résidu. Ainsi, le processus d’inversion consiste à déterminer la valeur du paramètre � qui 

reproduit au mieux la mesure, pour laquelle l’écart � est le plus faible. Pour cela, il convient 

de minimiser la fonction coût suivante : 

����� = n±4� U ����, 	�²BJ
�rs

 (47) 

����� peut être considérée comme une mesure de la distance entre les M données 

expérimentales et le modèle qui reproduit ces données. 

En outre, si nous disposons d’une estimation de l’écart-type du bruit qui affecte les mesures 

4�, alors la contribution de la mesure pourra être pondérée au χB. Ce dernier est un test 

statistique permettant de vérifier quantitativement l’accord entre les valeurs expérimentales 

et celles issues du modèle. Ainsi, une mesure a d’autant plus de poids que son incertitude 

est faible : 

χB = n /2̀ s74� U ����, 	�8BJ
�rs

 (48) 

où /2̀ s est l’inverse de la variance du bruit affectant les mesures, tel que : 

/2 = �±�4 U 4³��4 U 4³�£² (49) 

où 4³ représente la valeur moyenne de 4 et, � et T représentent les opérateurs d’espérance 

et transposition. Le terme /2 est couramment appelé « poids de la mesure ». Les valeurs des 

paramètres �́  recherchées sont alors celles qui minimisent la fonction χB. 
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Pour que la fonction χB soit minimale, il est nécessaire que sa dérivée par rapport aux 

paramètres recherchés soit nulle, tel que : 

µµ�́ ¶7· U ·̧8£/¹7· U ·̧8º = 0 (50) 

où · et ·̧ représentent respectivement les matrices correspondant aux mesures 4� et 

observations simulées 4�. L’équation (50) est appelée « équation normale » et a pour 

solution : 

»
 = ��£/2��`s�£/2· (51) 

où � = ¼½g¼)¾, de dimension �! × :�, représente la matrice jacobienne des fonctions de poids 

et représente la sensibilité de la mesure 4� aux paramètres �́ . 

4.2. Processus itératif 

La plupart des méthodes d’inversion utilisent un processus itératif dans lequel les 

paramètres " et κ sont ajustés jusqu’à ce que les écarts entre le spectre d’extinction calculé, 

prédit par le modèle optique, et le spectre d’extinction observé soient minimisés (Signorell 

et Reid 2010). Cette méthode consiste à initialiser la procédure d’inversion avec une 

estimation de la dépendance en fréquence de κ, en exploitant la relation entre la partie 

imaginaire et le coefficient d’absorption d’un aérosol « non diffusant ». Il en résulte que 

(�+, ≫ (-�.. Ainsi, il est supposé que, les valeurs de κ peuvent être exprimées à partir de 

��ν�� en utilisant l’équation (7) et la théorie de Rayleigh. Les valeurs de κ�ν�� sont ensuite 

ajustées numériquement à chaque fréquence. Puis, les valeurs de "�ν�� sont de nouveau 

calculées à partir de la forme SSKK. Cette étape se poursuit jusqu’au meilleur accord 

possible, entre le spectre d’extinction calculé ���0� et le spectre d’extinction observé �3+,, 

est atteint. 

L’ajustement des valeurs de κ par itération peut être exprimé sous la forme : 

κ�ν���¿s = κ�ν��� + ∆κ�ν�� (52) 

∆κ�ν�� est généralement supposé linéairement proportionnel à ∆��ν�� = �3+, − ���0�. 

Néanmoins, bien que les ajustements présentent généralement un bon accord à la fin du 

processus itératif, des discordances spectrales peuvent exister en raison de cette hypothèse. 
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Cette approche a été testée dans la région spectrale de l’infrarouge (550 – 2000 cm-1) à 

partir d’un spectre d’extinction simulé (distribution lognormale centrée en �
 = 1 µm et 

(
 = 2), en supposant "�ν�#� – valeur de "�ν�� au point d’ancrage – parfaitement connu 

(Figure 3.5). Après cinq itérations, avec ∆κ�ν�� ∝ ∆��ν��, la fonction χB ne présente plus 

d’amélioration. La Figure 3.5 présente le spectre d’extinction simulé (courbe grise) et le 

spectre d‘extinction calculé (pointillés noirs). Ce dernier est calculé à partir des ICR restitués 

en fin du processus itératif. 

 
Figure 3.5 : Spectre d’extinction de particules sphériques de silice amorphe (550 – 2000 cm

-1
). La courbe grise 

représente la spectre d’extinction simulé à partir de la théorie de Mie, les ICR de (Steyer et al. 1974) et une 

distribution granulométrique lognormale centrée en ÀÁ = 1 µm et ÂÁ = 2. La courbe en pointillés noirs 

représente le spectre d’extinction calculé, correspondant aux ICR restitués à partir de la théorie de Rayleigh 

et du processus itératif, en supposant une proportionnalité linéaire entre ∆κ�ν�� et ∆Ã�ν�� = ÃÄÅÆ U ÃÇÈÉÇ. 

La Figure 3.5 montre que l’accord est satisfaisant pour la bande de vibration située à environ 

800 cm-1. Néanmoins, les différences observées au niveau de la bande de vibration 

principale à environ 1100 cm-1 sont plus marquées. Ces observations confirment le fait que 

lorsque le diamètre de la particule est un ordre de grandeur plus petit que la longueur 

d’onde (ici �
 = 1 µm et ( = 800 cm-1 ou encore a = 12,5 µm), l’hypothèse de la diffusion 

Rayleigh est valide. A l’inverse, lorsque la longueur d’onde décroit (a < 10 µm ou encore 

( > 1000 cm-1), la diffusion de Mie devient dominante et invalide la proportionnalité linéaire 

entre ∆κ�ν�� et ∆��ν��. 



Chapitre 3 : Détermination des indices complexes de réfraction d’aérosols 

121 
 

Cette discordance peut également être expliquée par la matrice jacobienne des fonctions de 

poids (Section 4.1.2.5). La Figure 3.6 présente les distributions spectrales des matrices 

jacobiennes par rapport aux paramètres κ et ", correspondant aux diagonales des matrices 

jacobiennes. 

 
Figure 3.6 : Distributions spectrales des matrices jacobiennes par rapport aux paramètres κ (courbe noire) et 

n (courbe rouge). 

La Figure 3.6 montre que la région spectrale de l’UV-visible (6000 – 50000 cm-1) est 

particulièrement sensible à la partie réelle " de l’ICR. A l’opposé, dans la région spectrale de 

l’infrarouge thermique (550 – 2000 cm-1) la sensibilité est partagée entre la partie réelle " et 

la partie imaginaire κ de l’ICR. 

Cette dernière observation montre que, même si la valeur de "�ν�#� est supposée 

parfaitement connue, l’extinction mesurée dans la région spectrale de l’infrarouge 

thermique ne peut être considérée comme seulement dépendante de la variabilité de κ. 

Ainsi, les études supposant la valeur de "�ν�#� parfaitement connue peuvent induire un biais 

dans la restitution des constantes optiques. 
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Ainsi, ce processus itératif est valide seulement pour des particules de petites tailles à faibles 

nombres d’ondes (quand le diamètre de la particule est un ordre de grandeur plus petit que 

la longueur d’onde), c'est-à-dire lorsque la section efficace de diffusion est négligeable. Ceci 

peut être le cas pour une mesure sur un film fin (Chapitre 1 Section 2.2.1), mais pas pour des 

particules d’aérosol dispersées dans un flux d’air. 

4.3. Méthode d’estimation optimale 

Comme discuté dans la section précédente, le point crucial pour le processus itératif 

est de définir convenablement ∆κ�ν��. Ce dernier ne pouvant être linéairement 

proportionnel à ∆��ν��. Dans ce but, la Méthode d’Estimation Optimale (MEO) est utilisée. 

Cette méthode est couramment employée pour traiter des problèmes à solutions multiples 

(Herbin et Dubuisson 2016), notamment en télédétection. L’avantage principal de cette 

méthode est qu’elle permet d’employer le processus itératif en prenant en compte la 

sensibilité du spectre d’extinction par rapport aux paramètres recherchés ("�ν�� et κ�ν��), 
sans imposer d’hypothèse sur la relation entre ∆κ�ν�� et ∆��ν��. 

4.3.1. Principe de la méthode d’estimation optimale 

Le principe de la MEO est d’obtenir une solution rationnelle en régularisant les 

paramètres inconnus au mieux à l’aide d’un a priori (vecteur d’état) afin de diminuer la 

multiplicité des solutions. Cette information est composée d’un vecteur a priori �� 

contenant les valeurs a priori de "�ν�� et κ�ν��, notées respectivement "��ν�� et κ��ν��, et de 

la matrice de variance-covariance a priori /� associée (Rodgers 2000). Dans cette étude, 

l’objectif est de restituer les parties réelles et imaginaires de l’ICR, qui correspond à 

l’approximation du vecteur d’état ��. Ce dernier présente le meilleur accord avec la mesure 

et l’information a priori. La solution �� est donnée par itération (Rodgers 2000) : 

����¿s� = �� + 7����£ /2̀ s���� + /�̀s8`s����£ /2̀ sÊ4 − �7�����8 + ����7����� − ��8Ë (53) 

Une fois la convergence atteinte, la matrice de covariance de �� est donnée par : 

/̧ = ��£/2̀ s�+ /�̀s�`s (54) 

où �£ représente la transposée de la matrice jacobienne, /ε, la matrice de variance-

covariance d’erreur sur le signal mesuré. Cette dernière est définie comme étant une 
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matrice diagonale, /ε = (2�, avec � la matrice identité, où (2 est une contrainte 

représentative du bruit sur la mesure. 

Le vecteur d’état restitué est obtenu après convergence du RMS ou χB. Ici, lorsque la 

différence entre chaque élément du modèle � entre deux itérations successives 

Ì�7����¿s�8 U �7�����8Ì est inférieure à une fraction de (2 et est typiquement de 10 %. 

4.3.2. Analyse du contenu en information 

La caractérisation des quantités restituées en termes d’erreurs est essentielle pour 

estimer la qualité des résultats. L’avantage majeur de la MEO est de fournir une 

caractérisation complète du vecteur d’état restitué, donné par la relation suivante : 

�� = �� + ��� U ��� + � �� + �+7	 U 	
8� (55) 

où 	
 représente l’approximation  des paramètres 	 du modèle, correspondant à la 

distribution en taille. La matrice jacobienne �+ = µ� µ	⁄  caractérise la sensibilité du modèle 

direct � sur les paramètres du modèle. � représente la matrice de gain, dont chaque ligne 

correspond à la dérivée du vecteur d’état restitué par rapport aux mesures, telle que : 

� = µ��µ4 = ��£/2̀ s� + /�̀s�`s�£/2̀ s (56) 

Enfin, � représente la matrice des fonctions de moyennage. Cette dernière représente la 

sensibilité du modèle aux paramètres que nous cherchons à déterminer et est définie par : 

� = µ��µ� = �� (57) 

4.3.3. Composantes de l’erreur totale 

L’erreur globale peut être déduite à partir de l’équation (55) en considérant la 

différence entre le vecteur d’état et son estimation : 

�� U � = �� U ���� U ��� + �2 + ��+7	 U 	
8 (58) 

Dans cette équation, le premier terme �� U ���� U ��� représente l’erreur de lissage. Le 

second terme, �2 représente l’erreur de mesure associée au bruit spectral. Le dernier terme, 

��+7	 U 	
8 représente l’erreur sur les paramètres non inversés du modèle. Ces derniers 
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peuvent être associés à la connaissance limitée des paramètres définissant la distribution en 

taille (concentration totale en aérosol, diamètre médian, écart-type sur ce diamètre). Les 

matrices de variance-covariance associées à ces différentes erreurs sont données 

respectivement par les relations suivantes : 

/0�,,�1� = �� U ��/��� U ��£ (59) 

/��,Í�� = �/2�Î (60) 

/
���� = ��+/+���+�£ (61) 

où /+représente l’incertitude sur les paramètres non inversés du modèle, /0�,,�1�, /��,Í�� 

et /
����, les matrices de variance-covariance de l’erreur de lissage, de l’erreur due à la 

mesure et de l’erreur sur les paramètres non inversés. Cette dernière matrice inclue l’impact 

de la sphéricité non-parfaite des particules, ainsi que les incertitudes sur la distribution en 

taille et la concentration totale en aérosol. Dans cette étude, la possibilité de diffusion 

multiple n’est pas considérée (Chapitre 2 Section 5.5). 

La matrice de variance-covariance d’erreur totale /*3* peut être définie comme la somme de 

ces contributions individuelles : 

/*3* = /0�,,�1� + /��,Í�� + /
���� (62) 

4.4. Algorithme d’inversion mis en œuvre pour cette étude 

Le schéma de l’algorithme d’inversion mis en œuvre pour restituer les indices 

complexes de réfraction à partir des spectres d’extinction – dans le domaine spectral de 

l’infrarouge et de l’UV-visible – et des distributions en taille mesurés en laboratoire est 

présenté sur la Figure 3.7. Chaque étape est détaillée dans la section suivante. 

Tout d’abord, le point d’ancrage "�ν�#� est estimé à l’aide du spectre d’extinction enregistré 

dans la région spectrale de l’UV-visible et de la distribution en taille (Section 3.2.2). 

Puis, la théorie de Rayleigh, à partir du spectre d’extinction enregistré dans la région 

spectrale de l’infrarouge et de la distribution en taille, permet d’obtenir une estimation 

a priori notée κ� des valeurs de κ sur tout le domaine spectral. En utilisant la forme SSKK, un 

a priori "� des valeurs de " est estimé sur tout le domaine spectral. 
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Figure 3.7 : Diagramme de l’algorithme d’inversion mis en œuvre pour restituer les indices complexes de 

réfraction à partir des spectres d’extinction, dans l’infrarouge et l’UV-visible, et de la distribution en taille 

mesurés en laboratoire. Les différentes notations sont présentées dans les sections précédentes de ce 

chapitre et sont également résumées dans la section Nomenclature, page 8 de ce manuscrit. 

Ensuite, le vecteur a priori �� composé des valeurs "� et κ�, la matrice de variance-

covariance /� associée, et les matrices de variance-covariance d’erreur sur le signal mesuré 

/2 et d’incertitude sur la distribution en taille et concentration en aérosol /+ sont les 

données d’entrées, avec les données enregistrées en laboratoire, d’un processus itératif. Ce 

dernier est composé de la MEO et d’un code de Mie. 

Enfin, en sortie de ce processus itératif, lorsque 〈∆��ν��〉 < 0,01 (p!@ « �), l’algorithme 

d’inversion produit les constantes optiques restituées ainsi que sa matrice de variance-

covariance d’erreur totale /*3* associée. De plus, il produit également un spectre 

d’extinction, calculé en utilisant ces indices restitués et la théorie de Mie, ainsi que les 

jacobiens. 
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4.5. Données d’entrée pour la méthode d’estimation optimale 

Comme le montre la Figure 3.7, pour initier le processus itératif composé notamment 

de la MEO, il est nécessaire de déterminer les matrices de variance-covariance /2 et /+, le 

vecteur a priori ��   et sa matrice de variance-covariance /� associée. Nous détaillons à 

présent la détermination de ces informations. 

Pour cette étude de la performance de la procédure numérique, des spectres d’extinction 

simulés ont été utilisés. Ainsi, il n’est pas nécessaire de considérer un bruit instrumental. 

Néanmoins, comme l’objectif de cette section est de quantifier les capacités de l’algorithme 

d’inversion, nous nous plaçons dans des conditions réalistes (c'est-à-dire proche des 

conditions expérimentales présentées Chapitre 2). Les rapports signal-sur-bruit dans la 

région spectrale de l’infrarouge et de l’UV-visible ont été estimés respectivement à 100 et 

50. L’incertitude sur la mesure de la concentration en nombre de particules est fixée à 10 %. 

L’estimation de l’incertitude sur la distribution en taille est plus difficile à estimer en raison 

de sa forte corrélation avec la variation spectrale de l’extinction (Chapitre 1 Section 2). Par 

conséquent, cette dernière n’est pas prise en considération dans cette étude. 

4.5.1. Détermination de κ et n 

L’équation (37) employée pour estimer les valeurs de κ�ν�� est valable uniquement 

sur la région spectrale de l’infrarouge. Or, les spectres d’extinction enregistrés en laboratoire 

couvrent un domaine spectral qui s’étend jusqu’à l’UV. De plus, si la taille des particules est 

grande comparée à la longueur d’onde du rayonnement incident, la théorie de Rayleigh n’est 

alors plus applicable. 

 

(Dartois et Bauerecker 2008) ont proposé une approche plus adaptée qui s’exprime en 

utilisant la permittivité diélectrique du matériau �̃�ν�� = �� B�ν��. Cette dernière, tout comme 

l’indice complexe de réfraction (Section 2.1.4), peut être exprimée sous forme complexe : 

�̃�ν�� = ���ν�� + {���ν�� (63) 

où ���ν�� et ���ν�� représentent respectivement la partie réelle et imaginaire de la 

permittivité diélectrique. Ces deux constantes diélectriques peuvent également être 

exprimées 
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exprimées en fonction des constantes optiques "�ν�� et κ�ν�� : 

���ν�� = "�ν��	B − κ�ν��B ���ν�� = 2"�ν��κ�ν�� (64) 

 

En outre, les sections efficaces d’absorption et de diffusion dans la théorie de Mie 

dépendent de la partie réelle et de la partie imaginaire de l’ICR. Ainsi, comme suggéré dans 

plusieurs travaux (Dartois et Bauerecker 2008 ; van de Hulst 1981 ; Ku et Felske 1986), le 

concept d’un indice de réfraction formel ���ν��  a été utilisé pour modéliser le comportement 

d’un milieu chargé en particules par un milieu homogène équivalent contenant des éléments 

diffuseurs (par exemple, film mince). Le spectre d’extinction résulte de deux sections 

efficaces qui dépendent, chacune, de la partie réelle et de la partie imaginaire de l’ICR. Ainsi, 

ceci nous permet d’écrire : 

���ν�� = ���ν�� + {���ν�� = �̃�ν�� − 1�̃�ν�� + 2 (65) 

où ���ν�� = ��ν�� �6Aν��H �⁄ . ���ν�� étant une fonction analytique, elle peut être écrite sous la 

forme des relations de Kramers-Kronig à partir de l’équation (38) : 

���ν�� − ���∞� = 2A $= υ����7υ��8�υ�� B − ν�B��υ��
>
&  (66) 

D’autre part, si la constante optique κ présente peu (ou pas) de variabilité dans le domaine 

spectral de l’UV-visible alors l’équation (66) peut être approximée par : 

���ν�� ≈ �& + 2A $= υ����7υ�� 8�υ�� B − ν�B��υ��
>
&  (67) 

où �& = 1 − 3 �2 − "�ν���B�⁄ , "�ν��� ayant été déterminé dans la section précédente. 

 

A partir de l’équation (65), la permittivité diélectrique peut être écrite sous la forme : 

�̃�ν�� = 1 + 2���ν��1 − ���ν��  (68) 

où les parties réelles et imaginaires sont données par les relations suivantes : 
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���ν�� = 371 U ���ν��8
71 U ���ν��8B + ���ν��B U 2 (69) 

���ν�� = 3���ν��71 − ���ν��8B + ���ν��B (70) 

A partir des équations (64), (69) et (70), les constantes optiques sont données par : 

"�ν�� = �����ν��B + ���ν��B + ���ν��2  (71) 

κ�ν�� = �����ν��B + ���ν��B − ���ν��2  (72) 

4.5.2. Ajustement de Ai(ν�) 

Afin de restituer les valeurs de "�ν�� et de κ�ν�� dans les mêmes conditions que celles 

utilisées pour obtenir la Figure 3.5, l’approche présentée dans la section précédente a été 

testée. Les valeurs de ���ν�� sont ajustées numériquement à chaque fréquence par la 

relation : 

���ν����¿s� = ���ν����� + ∆��ν�� �6Aν��H �⁄  (73) 

où ∆��ν�� = �,�� − ���0� représente la différence entre le spectre d’extinction simulé et 

celui calculé à partir des constantes optiques restituées. Cette étape est de nouveau suivie 

du calcule de ���ν�� à l’aide de l’équation (67), jusqu’à 〈∆��ν��〉 < 0,01. Enfin, les valeurs de "�ν�� et κ�ν�� sont de nouveau obtenues à partir des équations (71) et (72). 

La Figure 3.8 présente le spectre d’extinction simulé et le spectre d’extinction calculé à partir 

des constantes optiques "�ν�� et κ�ν�� restituées à la fin de la procédure numérique. 
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Figure 3.8 : Spectre d’extinction (550 – 50000 cm

-1
) de particules sphériques de silice amorphe. La courbe 

grise représente le spectre simulé (considéré comme le spectre expérimental) à partir de la théorie de Mie, 

des constantes optiques issues de (Steyer et al. 1974) ainsi que d’une distribution en taille centrée à Dp = 1 

µm et σp = 2. La courbe en pointillés noirs représente le spectre d’extinction calculé à partir des constantes 

optiques restituées à la fin de la procédure numérique. 

Cette figure, en comparaison avec la Figure 3.5, montre que le spectre d’extinction calculé à 

partir des constantes optiques restituées est sensiblement comparable au spectre 

d’extinction simulé. L’accord est nettement meilleur, notamment au niveau du mode de 

vibration principal, centré à environ 1100 cm-1. Ainsi, le jeu d’ICR restitué permet de bien 

restituer le spectre d’extinction. Cependant, la valeur de ces indices est dépendante de la 

valeur du point d’ancrage. 

4.5.3. Estimation de la matrice de variance-covariance Sa 

La matrice de variance-covariance /�, représentant la variabilité de ��, est estimée à 

partir du résidu à la fin du processus itératif et est donnée par : 

(��κ� = ��
. ∆� �6Aν��H �⁄  (74) 

(��"� = 2A $= υ����7υ�� 8
�υ�� B − ν�B��υ��

υ#̈
υ§�

 (75) 

où ��
 représente un facteur à choisir en fonction de la confiance accordée à l’a priori. 
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5. Performance de la procédure numérique 

Afin de tester l’algorithme d’inversion et de quantifier son impact sur les erreurs et 

incertitudes associées sur la restitution des constantes optiques κ et ", des spectres simulés 

à partir d’ICR de la littérature ont été utilisés. 

5.1. Génération d’un spectre d’extinction à partir de données issues de la 

littérature 

Un spectre d’extinction de particules sphériques de silice amorphe a été simulé à 

partir d’un code de Mie. Ce dernier nécessite, en données d’entrées, des constantes 

optiques et une distribution en taille. Les constantes optiques issues de (Steyer et al. 1974) 

et une distribution en taille (lognormale) centrée à �1�3 = 0,5 µm et (1�3 = 2 ont été 

utilisées. Ce spectre couvre un domaine spectral s’étendant de 550 à 50000 cm-1, avec une 

résolution spectrale de 1 cm-1 (d’où M = 49451). La concentration en aérosol 

9000 particules.cm-3 (correspondant à une distance moyenne entre particules de l’ordre de 

500 µm >> 0,5 µm) permet de justifier l’approximation de diffusion simple. 

Ce spectre d’extinction, considéré comme un spectre expérimental, est présenté sur la 

Figure 3.9, dans la section suivante. 

5.2. Spectre d’extinction restitué 

En tenant compte de l’estimation des matrices de variance-covariance /2 et /+ 

calculée dans la section précédente, l’algorithme d’inversion présenté Figure 3.7 a été 

appliqué sur le spectre d’extinction simulé dans la Section 5.1. Le processus itératif s’arrête 

lorsqu’il n’y a plus d’amélioration de la fonction χB : typiquement, lorsque 〈∆��ν��〉 < 0,01. 

Le spectre d’extinction calculé à partir des constantes optiques restituées par l’algorithme 

d’inversion est présenté sur la Figure 3.9. La différence ∆��ν�� entre ce dernier spectre et le 

spectre d’extinction simulé à partir des constantes optiques de la littérature est présentée 

sur la partie inférieure de la Figure 3.9. 
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Figure 3.9 : Spectre d’extinction (550 – 50000 cm

-1
) de particules sphériques de silice amorphe. La courbe 

grise représente le spectre simulé (considéré comme le spectre expérimental) à partir de la théorie de Mie, 

des constantes optiques issues de (Steyer et al. 1974) ainsi que d’une distribution en taille centrée à Dp = 0,5 

µm et σp = 2. La courbe en pointillés noirs représente le spectre d’extinction calculé à partir des constantes 

optiques restituées par l’algorithme d’inversion, présenté schématiquement sur la Figure 3.7. La courbe 

bleue représente le résidu, ou encore la différence entre les deux spectres. 

La Figure 3.9 montre que le spectre calculé (pointillés noirs) à partir des constantes optiques 

restituées par l’algorithme d’inversion est superposé avec le spectre simulé (courbe grise) à 

partir des données issues de la littérature (Steyer et al. 1974). En effet, la différence ∆��ν�� 

entre ces deux spectres (courbe bleue) est quasi-nulle : du même ordre de grandeur que le 

bruit numérique entre 1400 et 50000 cm-1. Seule la région spectrale de l’infrarouge 

thermique (550 – 1400 cm-1) présente une différence maximale de 2 %, notamment aux 

positions spectrales des deux bandes vibrationnelles centrées aux environs de 1150 et 

850 cm-1 où l’extinction est maximale. Ceci s’explique par la présence de points d’inflexion 

sur la Figure 3.6, où les jacobiens de "�ν�� et κ�ν�� sont proches de zéro. 

Ces résultats montrent que le spectre d’extinction simulé est parfaitement reproduit. 

Cependant, ceci ne représente pas une preuve que les constantes optiques restituées sont 
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correctes, c'est-à-dire qu’elles respectent le critère d’unicité de la solution. Pour cela, il est 

nécessaire de comparer les constantes optiques restituées par l’algorithme d’inversion avec 

celles issues de la littérature utilisées pour simuler le spectre d’extinction initial. 

5.3. Constantes optiques restituées 

La comparaison entre les constantes optiques issues de la littérature (Steyer et 

al. 1974) et celles restituées par l’algorithme d’inversion pour des aérosols de silice amorphe 

est présentée sur la Figure 3.10. Les Figures 3.10A et 3.10B présentent respectivement cette 

comparaison sur la partie réelle " et sur la partie imaginaire κ de l’indice complexe de 

réfraction. 

  

  
Figure 3.10 : Constantes optiques n et κ A) issues de la littérature et B) restituées par l’algorithme 

d’inversion ; ainsi que, les C) erreurs et les D) incertitudes associées à la restitution de ces indices. 

Les Figures 3.10A et 3.10B montrent que les constantes optiques restituées par l’algorithme 

d’inversion sont superposées avec celles issues de la littérature (Steyer et al. 1974). En effet, 

la différence entre ces deux jeux d’ICR (courbes bleues des Figures 3.10C et 3.10D, 
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correspondant respectivement à la partie réelle et imaginaire) présente une différence 

maximale de 2 %. 

5.4. Evaluation des erreurs et incertitudes 

Les Figures 3.10C et 3.10D présentent les erreurs et incertitudes associées aux 

constantes optiques restituées. Les erreurs correspondent à la différence entre les 

constantes optiques issues de la littérature et celles restituées par l’algorithme d’inversion. 

Les incertitudes ont été déterminées à partir de l’équation (62) et sont la somme des 

contributions individuelles des incertitudes considérées dans cette étude (Section 4.3.3). 

Pour les valeurs de " ou de κ, dans la région spectrale de l’UV-visible, les erreurs sont 

négligeables et les incertitudes, dominées par le bruit sur la mesure dans cette région 

spectrale, sont inférieures à 1 %. 

Dans la région spectrale de l’infrarouge (550 – 1600 cm-1), où les bandes de vibrations sont 

localisées, les erreurs sont plus importantes mais ne présentent pas de biais.  De plus, ces 

erreurs sont maximales aux points d’inflexions des jacobiens, mais restent inférieures à 2 %. 

Enfin, nous pouvons constater que les incertitudes et les erreurs sont du même ordre de 

grandeur. Ceci implique que la procédure d’inversion permet de restituer les ICR étant les 

plus représentatifs de la mesure. 

6. Conclusion 

Dans ce Chapitre 3, nous avons présenté une nouvelle approche numérique afin de 

restituer les indices complexes de réfraction de particules en suspension à partir de spectres 

d’extinction et des distributions en taille. Cette méthode associe la théorie de Mie, la forme 

soustraite simple des relations de Kramers-Kronig et une méthode d’estimation optimale, 

dans un processus itératif. Les différentes sources d’erreurs (expérimentales et numériques) 

sont également prises en considération dans l’algorithme d’inversion. 

Cette méthode possède l’avantage de ne nécessiter aucune connaissance a priori sur la 

composition chimique ou minéralogique et donc optique, de l’aérosol à étudier. 

Nous avons également quantifié les performances de l’algorithme en l’appliquant sur un 

spectre d’extinction calculé à partir d’indices complexes de réfraction de silice amorphe issus 
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de la littérature. La comparaison des constantes optiques restituées par cette nouvelle 

approche ainsi que du spectre d’extinction calculé à partir de ces constantes optiques avec 

les données d’entrées montre que la procédure d’inversion permet de restituer des indices 

complexes de réfraction utilisant au mieux les mesures d’extinction. 

Couplé avec le dispositif expérimental présenté dans le Chapitre 2, cette nouvelle approche 

permet de restituer des constantes optiques sur un large domaine spectral et avec une 

haute résolution spectrale. 

Dans le Chapitre 4, cette approche a été appliquée sur des particules calibrées de silice 

amorphe et un aérosol polydispersé de quartz cristallin. 
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1. Introduction 

Le dispositif expérimental et sa caractérisation ainsi que l’algorithme d’inversion 

permettant de restituer les constantes optiques à partir des données enregistrées en 

laboratoire ont été présentés. La performance de cet algorithme a également été testée 

avec des spectres d’extinction simulés à partir de constantes optiques de silice amorphe 

issues de la littérature. L’association du dispositif expérimental et de la procédure 

numérique forme un processus global permettant de déterminer les propriétés optiques des 

aérosols. 

L’objectif de ce chapitre est de valider la méthodologie générale sur des particules calibrées, 

puis de l’appliquer sur des particules non calibrées. 

Cette nouvelle approche – expérimentale et numérique – a été appliquée à deux types 

d’aérosols différents : des particules de silice (forme amorphe du SiO2) calibrées et 

sphériques et des particules de quartz (forme cristalline du SiO2) non calibrées. Ces deux 

composés ont été synthétisés dans la littérature. Néanmoins, les données disponibles dans 

celle-ci sont obtenues avec une résolution spectrale basse (au mieux 5 cm-1). De plus, les ICR 

ont été obtenus sur des matériaux mis sous forme de lames fines ou de pastilles, et non en 

suspension. 

Ainsi, dans ce chapitre, les ICR de particules en suspension pour la silice et le quartz sont 

redéterminés. 

2. Particules calibrées : SiO2 amorphe sphérique 

2.1. Choix de l’échantillon 

La silice existe sous deux formes : la forme cristalline, appelée quartz, et la forme 

non-cristalline, appelée amorphe (Hart 1927). Cette dernière est également le composant 

majoritaire des cendres volcaniques (Chapitre 1 Sections 1.3.3.2). Indépendamment de sa 

structure, la silice présente des caractéristiques spécifiques dans la région spectrale de 

l’infrarouge thermique (8 – 12 µm). Ces caractéristiques mettent en lumière la présence de 

bandes d’absorptions intenses, résultant des vibrations du réseau des atomes (Kitamura et 

al. 2007), et sont détectables par télédétection spatiale (Sokolik et al. 1998). 
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Les constantes optiques de la silice amorphe ont été synthétisées par (Kitamura et al. 2007). 

Ces dernières ont été principalement obtenues à partir d’échantillons mis sous forme de 

pastille (Chapitre 2 Section 2.2.2). 

En vue de valider notre nouvelle approche, trois échantillons, sous forme de poudre, de 

particules sphériques de silice amorphe de tailles différentes (Fiber Optic Center, 

AngströmSphere, pureté 99,9 %, � = 0,5, 1 et 2 µm, % = 1800 kg.m-3) ont été étudiés. Leurs 

distributions en taille et leurs spectres d’extinction associés ont été enregistrés. Les données 

des échantillons de 0,5 et 1 µm ont été utilisées conjointement pour restituer, à partir de 

l’algorithme d’inversion, les constantes optiques de la silice amorphe. Enfin, à partir de ces 

constantes optiques, en utilisant la théorie de Mie et la distribution en taille des particules 

de 2 µm enregistrée en laboratoire, un spectre d’extinction a été simulé. Ce dernier est 

ensuite comparé au spectre d’extinction expérimental. Cette dernière étape permet 

d’affirmer que les constantes optiques restituées sont celles du matériau étudié pour des 

particules en suspension. 

2.2. Spectres d’extinction et distribution en taille 

Les particules de silice amorphe ont été introduites dans le système de génération du 

dispositif expérimental présenté Chapitre 2. Elles ont été mises en suspension par la mise en 

agitation du barreau magnétique. Le débit d’azote de 5 L.min-1 entraîne les particules et les 

met en circulation sous forme d’aérosol dans l’ensemble du dispositif expérimental. 

Une fois la concentration en particules stabilisée, le granulomètre – APS ou SMPS en 

fonction de la taille de l’aérosol – ainsi que les deux spectromètres – IRTF et UV-visible – 

enregistrent, respectivement, et en simultané la distribution en taille et le spectre 

d’extinction associé pendant une durée de 180 secondes. 

La Figure 4.1 présente les spectres d’extinction des particules sphériques de silice amorphe 

(� = 0,5 et 1 µm) enregistrés dans les domaines spectraux de l’infrarouge thermique 

(650 – 2400 cm-1) et de l’UV-visible (9000 – 32500 cm-1). Les spectres d’extinction 

expérimentaux ont été lissés par la méthode de la transformée de Fourier rapide pour 

réduire le bruit. Le spectre d’extinction dans la région spectrale de l’UV-visible a été 

interpolé pour obtenir la même résolution spectrale que dans la région spectrale de 

l’infrarouge thermique, à savoir 1 cm-1. Cette interpolation assure un pas en nombre d’ondes 
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constant pour exploiter numériquement l’intégrale de Kramers-Kronig. En raison d’un faible 

pouvoir de transmission des fibres optiques et d’un faible rapport signal-sur-bruit, le spectre 

en dessous de 300 nm est difficilement exploitable. Il en est de même pour les longueurs 

d’onde supérieures à 1,1 µm. Ainsi, les spectres d’extinction dans la région spectrale de l’UV-

visible seront présentés sur la gamme 300 nm – 1,1 µm (9000 – 32500 cm-1). Enfin, pour 

tenir compte de la différence de longueur de trajet optique entre les deux spectromètres, les 

signaux d’extinction mesurés par les spectromètres IRTF et UV-visible ont été mis à l’échelle 

sur une longueur de trajet optique de 10 mètres, en multipliant par 10 l’amplitude des 

spectres d’extinction dans la région spectrale de l’UV-visible. 

 
 

Figure 4.1 : Spectres d’extinction expérimentaux de particules sphériques de silice amorphe de a) 0,5 µm et 

b) 1 µm enregistrés sur un domaine spectral compris entre 650 et 32500 cm
-1

. La partie gauche de la figure 

présente l’extinction dans la région spectrale de l’infrarouge thermique, où les modes de vibrations sont 

observables. Les encarts dans chacune des figures présentent les distributions en taille des particules 

7ÑÒ ÑÉÄÓ7ÀÁ8⁄ 8 enregistrées par le SMPS (a) et l’APS (b). 
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La partie gauche de la Figure 4.1 présente une bande d’absorption intense centrée à 

1118 cm-1. Cette bande est assignée au mode de vibration d’élongation asymétrique de la 

liaison Si-O (Kitamura et al. 2007). Les bandes de plus faibles intensités centrées à 807 et 

950 cm-1 correspondent respectivement au mode de vibration d’élongation symétrique de la 

liaison Si-O (Kitamura et al. 2007) et de la bande Si-OH (Fröhlich 1989). 

La partie droite de la Figure 4.1 présente l’extinction enregistrée dans la région spectrale de 

l’UV-visible. Nous remarquons que ces courbes présentent des oscillations lentes. Ces 

dernières sont dues aux interférences constructives et destructives entre les ondes 

diffractées et transmises. Dans cette région spectrale, où le processus de diffusion est 

dominant (Chapitre 3 Figure 3.6), la taille de la particule affecte le spectre d’extinction. Pour 

les particules de 0,5 µm, un décalage en fréquence du maximum vers les grands nombres 

d’ondes est observé. De plus, l’effet de la distribution en taille est aussi observé dans la 

région spectrale de l’infrarouge. Pour les particules de 1 µm, un décalage en fréquence de 

2 cm-1 vers les faibles nombres d’ondes et une légère modification de la forme de la bande 

principale sont observés. 

Les encarts dans la Figure 4.1 présente la distribution en taille 7�: �o¯°7�
8⁄ 8 enregistrée 

respectivement par (a) le SMPS et par (b) l’APS, pour les particules de 0,5 et 1 µm. 

2.3. Constantes optiques restituées 

Les parties réelles "�ν�� et imaginaires κ�ν�� de l’indice complexe de réfraction ��  ont 

été déterminées à partir de l’algorithme d’inversion présenté dans le Chapitre 3. La forme 

Soustraite Simple des relations de Kramers-Kronig (SSKK), la Méthode d’Estimation Optimale 

(MEO) et la théorie de Mie sont associées dans un processus itératif. Cet algorithme utilise le 

spectre d’extinction et la distribution en taille enregistrés et présentés dans la section 

précédente comme données d’entrée. Chaque étape de la procédure est résumée par la 

suite. 

Néanmoins, contrairement à la démarche présentée au chapitre précédent et afin de tirer 

parti de la MEO, les spectres d’extinction associés aux deux distributions en taille ont été 

ajustés simultanément, comme suggéré par (Bluvshtein et al. 2012). Ce procédé permet de 

mieux contraindre le processus d’inversion et de tirer parti de la sensibilité des spectres 

d’extinction à "�ν�� et κ�ν��. 
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L’estimation initiale de la partie imaginaire κ est obtenue à partir de la théorie de Rayleigh 

sur l’ensemble du domaine spectral (650 – 32500 cm-1). L’hypothèse de la théorie Rayleigh 

est valide lorsque la taille de la particule est un ordre de grandeur inférieur à la longueur 

d’onde (ici � = 0,5 et 1 µm, et a = 12,5 µm au niveau de la première bande d’absorption). 

Lorsque la longueur d’onde diminue (a < 10 µm), la théorie de Mie devient prépondérante et 

la théorie Rayleigh ne peut plus être utilisée. Néanmoins, cette dernière théorie permet de 

fournir une estimation initiale de la partie imaginaire κ. Ces valeurs, si distantes des valeurs 

attendues, sont réajustées par la suite par la MEO. 

La forme SSKK est ensuite appliquée pour calculer la partie réelle ". Cette forme soustraite 

nécessite un point d’ancrage, "�ν���, correspondant à la valeur de " à une fréquence choisie 

dans la région de l’UV-visible, où la sensibilité de la mesure est maximale pour " et minimale 

pour κ. La distribution spectrale des matrices jacobiennes par rapport aux paramètres κ et " 

(Chapitre 3 Figure 3.6) montre que le point d’ancrage doit être pris à 14670 cm-1. 

L’estimation initiale de "�ν��� est ajustée jusqu’à minimiser la différence entre le spectre 

d’extinction expérimental enregistré dans la région spectrale de l’UV-visible et le spectre 

d’extinction calculé en utilisant la théorie de Mie et la distribution en taille. 

De plus, pour estimer les valeurs de "�ν�� et κ�ν��, la MEO nécessite la détermination de la 

matrice de variance-covariance sur le bruit de la mesure /2, l’incertitude sur la distribution 

en taille et la concentration en aérosol /+, ainsi que la matrice de variance-covariance 

a priori /� associée au vecteur a priori composé des valeurs "� et κ� (Chapitre 3 

Section 4.5.3). /2 est estimée à partir des rapports signal-sur-bruit des différents 

spectromètres : 100 pour l’IRTF et 50 pour l’UV-visible (Chapitre 2 Section 6.3). /+ est 

évaluée à partir des caractérisations faites pour l’APS et le SMPS dans le Chapitre 2. Enfin, /� 

est estimée à partir de la différence entre le spectre d’extinction expérimental et celui 

calculé à partir des valeurs a priori de "� et κ�. 

Le processus itératif s’arrête lorsqu’il n’y a plus d’amélioration de la fonction χB : 

typiquement, lorsque 〈∆��ν��〉 < 0,01. La Figure 4.2 présente, à partir de l’algorithme 

développé, le meilleur ajustement possible du spectre d’extinction obtenu 

expérimentalement (Figure 4.1). 
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Figure 4.2 : Comparaison du spectre d’extinction expérimental (pointillés rouges) avec le spectre d’extinction 

simulé à partir des constantes optiques restituées (Figure 4.3) (courbe noire) pour les particules sphériques 

de a) 0,5 µm et b) 1 µm. La courbe grise correspond à la différence entre ces deux spectres. 

La Figure 4.2 montre que le spectre d’extinction simulé reproduit pleinement les formes et 

les positions des différentes bandes observables sur le spectre d’extinction expérimental. De 

plus, les résidus entre chaque spectre d’extinction expérimentaux et simulés (courbes grises) 

indiquent qu’il n’y a pas de biais dans les régions spectrales de l’infrarouge et de l’UV-visible, 

avec une différence de 2 % sur la région spectrale de l’infrarouge thermique, notamment 

aux positions spectrales des deux bandes vibrationnelles centrées aux environs de 1150 et 

850 cm-1. En outre, cette différence est de 1 % sur la région spectrale de l’UV-visible. Ces 

deux différences de 2 et 1 % sont de l’ordre de grandeur du bruit instrumental. 

 

La partie réelle " et imaginaire κ de l’indice complexe de réfraction ��  de particules 

de silice amorphe obtenues à la fin de la procédure d’inversion sont présentées sur la Figure 

4.3. Ces derniers ont permis de simuler les spectres d’extinction présentés sur la Figure 4.2. 
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Figure 4.3 : Partie réelle et imaginaire (courbes noires) de l’indice complexe de réfraction de particules de 

silice amorphe restituées sur le domaine spectral allant de 650 à 32500 cm
-1

. Les courbes bleue et rouge 

correspondent aux incertitudes, associées à n et κ, estimées par la procédure d’inversion. 

2.4. Validation de la méthodologie 

Les propriétés optiques sont dépendantes de la composition chimique de 

l’échantillon, et donc de son procédé de fabrication. 

Néanmoins, pour s’assurer que les ICR déterminés sont ceux du matériau et non du milieu, il 

est nécessaire de simuler un spectre d’extinction à partir de la théorie de Mie et des 

constantes optiques restituées (Figure 4.3) pour des particules dont la distribution en taille 

est quelconque, mais connue. 

Des particules sphériques de silice amorphe (Fiber Optic Center, AngströmSphere, pureté 

99,9 %, � = 2 µm, % = 1800 kg.m-3) ont été mises en suspension. Leur distribution en taille 

et le spectre d’extinction associé ont été enregistrés dans les mêmes conditions et avec la 

même démarche expérimentale que les tailles précédentes. La distribution en taille utilisée 

est présentée Figure 4.4. 
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Figure 4.4 : Distribution en taille enregistrée expérimentalement par l’APS et utilisée pour le calcul du 

spectre simulé. 

La Figure 4.5a présente la comparaison entre le spectre d’extinction expérimental enregistré 

en laboratoire et celui simulé à partir des constantes optiques restituées (Figure 4.3), la 

théorie de Mie et la distribution en taille enregistrée par l’APS (Figure 4.4). Cette 

comparaison a été réalisée sur tout le domaine spectral. Néanmoins, seule la région 

spectrale de l’infrarouge thermique (650 – 2400 cm-1) a été sélectionnée. Dans cette région 

spectrale, le spectre d’extinction contient à la fois la contribution des valeurs de " et de κ, 

notamment au niveau des bandes d’absorption (Chapitre 3 Figure 3.6). Le spectre 

d’extinction dans la région spectrale de l’UV-visible n’est pas présenté en raison d’un spectre 

de mauvaise qualité. Malgré cela, cette absence de spectre dans cette région spectrale 

n’influe en rien sur la comparaison des spectres d’extinction simulé et enregistré en 

laboratoire dans la région spectrale de l’infrarouge. 
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Figure 4.5 : Comparaison des spectres d’extinction mesuré (courbes grises) et simulé (pointillés noirs), à 

partir des constantes optiques a) présentées Figure 4.3 et b) issues de (Steyer et al. 1974) pour des particules 

sphériques de silice amorphe de 2 µm dans la région spectrale de l’infrarouge thermique (650 – 2400 cm
-1

). 

Les courbes en pointillés gris correspondent à la différence entre le spectre d’extinction mesuré et celui 

simulé. 

La Figure 4.5b présente la comparaison entre le spectre d’extinction expérimental enregistré 

en laboratoire et celui simulé à partir des constantes optiques issues de (Steyer et al. 1974). 

Contrairement à la Figure 4.5a, d’importantes différences en termes de forme et de 

positions des différentes bandes sont observées. De plus, le résidu entre le spectre 

expérimental et simulé (courbe grise en pointillés) indique une importante différence entre 

ces deux spectres. Une différence maximale de 35 % et un décalage en fréquence de 15 cm-1 

sont observés au niveau de la bande principale d’absorption. Ce qui a une importance 

cruciale pour la télédétection, notamment dans le cas du quartz. 

La Figure 4.5a montre que le spectre d’extinction simulé reproduit correctement les formes 

et les positions des différentes bandes observables sur le spectre d’extinction expérimental. 

De plus, le résidu entre le spectre expérimental et simulé (courbe en pointillés gris) indique 

qu’il n’y a pas de biais et une faible différence entre ces deux spectres. Une différence 

maximale de 7 % et un décalage en fréquence de 0,7 cm-1 sont observés au niveau du 

maximum de la bande principale d’absorption. Ce décalage est inférieur à la résolution 

spectrale dans l’infrarouge. Les positions spectrales des différences maximales 

correspondent aux points d’inflexion des jacobiens (Chapitre 3 Figure 3.6). Pour ces positions 

spectrales, les erreurs sont maximales (Chapitre 3 Figures 3.10C et 3.10D). De plus, les 

incertitudes des constantes optiques restituées contribuent à une différence maximale 

(a) (b) 
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inférieure à 3 % sur les spectres d’extinction calculés et à un décalage spectral inférieur à la 

résolution spectrale (0,5 cm-1). Par conséquent, l’accord global entre les valeurs mesurées et 

celles simulées pour l’extinction des particules sphériques de silice amorphe confirme que 

cette méthodologie restitue les constantes optiques de particules en suspension. 

3. Aérosol polydispersé : SiO2 cristallin (quartz) 

3.1. Choix de l’échantillon 

Le quartz (forme cristalline de la silice) est le composant majoritaire des poussières 

désertiques (Chapitre 1 Sections 1.3.2.2). Tout comme la silice amorphe, le quartz présente 

des caractéristiques spécifiques dans la région spectrale de l’infrarouge thermique 

(8 – 12 µm) et sont détectables par télédétection spatiale (Sokolik et al. 1998). 

(Longtin et al. 1988 ; Peterson et Weinman 1969 ; Spitzer et Kleinman 1961), par exemple, 

ont étudiés les constantes optiques du quartz. Ces dernières ont été principalement 

obtenues à partir d’échantillons sous forme de prisme ou de lame fine (Chapitre 2 

Section 2.2.2). 

Le quartz est un milieu biréfringent (milieu dans lequel un rayonnement électromagnétique 

se propage de façon anisotrope). Ainsi, l’ICR n’est pas unique, il dépend de la direction de 

polarisation de l’onde lumineuse. Il existe cependant au moins une direction privilégiée pour 

laquelle l’ICR est indépendante de la direction de polarisation. Une telle direction est 

appelée axe optique du milieu. Le quartz est un matériau uniaxe qui ne possède qu’un seul 

axe optique. Ces matériaux uniaxes possèdent deux ICR principaux : un couple d’indice 

ordinaire �"&, κ&� et un couple d’indice extraordinaire �"� , κ��. 

En vue d’appliquer notre nouvelle approche sur un ensemble de particules polydispersées, 

un échantillon, sous forme de poudre, de particules de quartz (Sigma Aldrich, Fluka, pureté 

99 %, � = 0,5-10 µm, % = 2600 kg.m-3) a été mis en suspension. Ces particules sont issues 

d’un cristal broyé. Ainsi, bien que dans un cristal la matière soit assemblée de manière 

régulière, nous supposons que lors de leur mise en suspension, les particules seront 

orientées aléatoirement. Par conséquent, dans cette hypothèse, la diffusion est moyennée 

et l’écart avec les résultats obtenus par la théorie de Mie sur des particules considérées 

comme sphériques est alors minime (Pujol et al. 2012). Sa distribution en taille et son 
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spectre d’extinction associé ont été enregistrés. Ces données ont été utilisées pour restituer, 

à partir de l’algorithme d’inversion, les constantes optiques du quartz. En travaillant avec un 

échantillon contenant des particules polydispersées et orientées aléatoirement, cette étude 

permet de faire un premier pas vers l’application de cette méthodologie à des échantillons 

issus de prélèvements in-situ. 

3.2. Spectres d’extinction et distribution en taille 

Le spectre d’extinction et la distribution en taille des particules de quartz ont été 

mesurés à partir de la méthodologie expérimentale employée pour les particules de silice 

amorphe, présentée dans la section précédente. De plus, les spectres d’extinction ont fait 

l’objet des mêmes traitements : réduction du bruit, interpolation sur 1 cm-1 et mise à 

l’échelle sur une longueur de trajet optique de 10 mètres. 

La Figure 4.6 présente les spectres d’extinction des particules de quartz enregistrées dans les 

domaines spectraux de l’infrarouge thermique (650 – 2400 cm-1) et de l’UV-visible 

(9000 – 32500 cm-1). 

 
Figure 4.6 : Spectre d’extinction expérimental de particules de quartz enregistré sur un domaine spectral 

compris entre 650 et 32500 cm
-1

. La partie gauche de la figure présente l’extinction dans la région spectrale 

de l’infrarouge thermique, où les modes de vibrations sont observables. L’encart dans la figure présente la 

distribution en taille des particules 7ÑÒ ÑÉÄÓ7ÀÁ8⁄ 8 enregistrée par l’APS. 
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La partie gauche de la Figure 4.6 présente le spectre d’extinction des particules de quartz 

enregistré dans la région spectrale de l’infrarouge. Tout comme pour la silice amorphe 

(Section 2.2), la bande d’absorption intense centrée à 1100 cm-1 et la bande d’absorption 

centrée aux environs de 800 cm-1 sont assignées, respectivement, au mode de vibration 

d’élongation asymétrique et au mode de vibration d’élongation symétrique de la liaison Si-O 

(Kitamura et al. 2007). Néanmoins, la bande centrée aux environs de 800 cm-1 présente une 

double structure. Les deux maxima de cette bande sont centrés à 782 et 801 cm-1 et sont 

associés respectivement à la contribution de l’ICR extraordinaire et ordinaire du quartz 

(Saksena 1940). 

La partie droite de la Figure 4.6 présente l’extinction enregistrée dans la région spectrale de 

l’UV-visible. Nous observons que cette courbe présente un maximum à environ 10100 cm-1. 

Ce maximum est exploité, dans la section suivante, afin de déterminer le point d’ancrage. 

L’encart dans la Figure 4.6 présente la distribution en taille 7�: �o¯°7�
8⁄ 8 des particules 

de quartz enregistrée par l’APS. La concentration en nombre de particule est de 

5000 particules.cm-3. La distribution en taille est caractérisée par un mode unique centré à 

environ 1 µm. 

3.3. Constantes optiques restituées 

Les parties réelles "�ν�� et imaginaires κ�ν�� de l’ICR ��  ont été déterminées à partir 

de la méthodologie numérique employée pour les particules de silice amorphe, présentée 

dans la section précédente. Pour cela, le point d’ancrage est pris à 10100 cm-1. 

La Figure 4.7 présente le meilleur ajustement possible du spectre d’extinction expérimental 

à partir de l’algorithme développé. 
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Figure 4.7 : Comparaison du spectre d’extinction expérimental (courbe grise) avec le spectre d’extinction 

simulé à partir des constantes optiques restituées (Figure 4.6) (pointillés noirs) pour les particules de quartz. 

La courbe bleue représente la différence entre les deux spectres. 

La Figure 4.7 montre que le spectre d’extinction simulé reproduit pleinement les formes et 

les positions des différentes bandes observables sur le spectre d’extinction expérimental. De 

plus, le résidu entre le spectre d’extinction expérimental et simulé (courbe bleue) montre 

qu’il n’y a pas de biais dans les régions spectrales de l’infrarouge et de l’UV-visible, indiquant 

que le processus itératif est arrivé à son terme. Ainsi, le choix de la fréquence du point 

d’ancrage et de l’évolution des valeurs de "�ν�� à partir de ce point est validé. Le résidu 

présente également une différence de l’ordre de 4 % sur la région spectrale de l’infrarouge, 

notamment aux positions spectrales des deux bandes vibrationnelles centrées aux environs 

de 1100 et 800 cm-1. En outre, cette différence est de l’ordre de 2 % sur la région spectrale 

de l’UV-visible. Ces deux différences de 4 et 2 % sont équivalentes aux différences obtenues 

par la procédure numérique sur des spectres simulés (Chapitre 3 Section 5.4). Par 

conséquent, nous pouvons accorder du crédit quant aux ICR restitués. 
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Les parties réelle " et imaginaire κ de l’ICR ��  de particules de quartz obtenues à la 

fin de la procédure d’inversion sont présentées sur la Figure 4.8. Ces dernières ont permis de 

simuler les spectres d’extinction présentés sur la Figure 4.7. 

 
Figure 4.8 : Parties réelle et imaginaire (courbes noires) de l’indice complexe de réfraction de particules de 

quartz restituées sur le domaine spectral allant de 650 à 32500 cm
-1

. Les courbes bleue et rouge 

correspondent aux incertitudes, associées à n et κ, estimées par la procédure d’inversion. 

4. Discussion 

L’échantillon de quartz (SiO2 cristallin) est sous forme de poudre, ce qui implique que 

sa distribution en taille est polydispersée et qu’un effet de forme peut influencer 

l’interaction rayonnement-particule. Cela a pour conséquence que les conditions 

d’enregistrement sont au plus proche de celles d’un échantillon issu de prélèvement. Bien 

que les particules ne soient ni sphériques ni calibrées, notre nouvelle approche peut être 

utilisée. En effet, le code de Mie pour cet échantillon peut être employé. Par conséquent, 

l’ensemble de la procédure, expérimentale et numérique, permet de traiter des 

prélèvements. 
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Les travaux de (Sokolik 2002) suggèrent que les mesures  à haute résolution spectrale 

dans la région 1099-1200 cm-1, dans laquelle la bande de vibration Si-O absorbe, peut être 

particulièrement déterminante pour déterminer la composition minéralogique d’un aérosol. 

Dans cette étude, les spectres d’extinction ont été enregistrés dans la région spectrale de 

l’infrarouge avec une résolution spectrale de 1 cm-1. Cette résolution permet l’observation 

de la double structure au niveau de la bande à 800 cm-1. Néanmoins, à partir des constantes 

optiques issues de la littérature (Longtin et al. 1988), le spectre d’extinction simulé ne met 

pas en évidence la présence de ce double pic. La Figure 4.9 présente le spectre d’extinction 

enregistré en laboratoire de particules de quartz comparé au spectre d’extinction simulé à 

partir des constantes optiques de (Longtin et al. 1988), de la théorie de Mie et de la 

distribution en taille enregistrée en laboratoire (Figure 4.6). 

 
Figure 4.9 : Comparaison entre spectre d’extinction expérimental (pointillés noirs) et spectre d’extinction 

simulé à partir des ICR issus de (Longtin et al. 1988), de la théorie de Mie et de la distribution en taille Figure 

4.6. Ce spectre simulé est représenté par la courbe bleue liant les triangles noirs. 
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Dans la région spectrale de l’UV-visible, le spectre d’extinction simulé ajuste le spectre 

d’extinction expérimental. Néanmoins, cette figure montre que le spectre d’extinction 

simulé à partir des constantes optiques de (Longtin et al. 1988) ne permet pas de reproduire 

les mesures réalisées en laboratoire dans la région spectrale de l’infrarouge. Une variation 

spectrale et en intensité est observée. Au niveau de la bande principale d’absorption 

(1100 cm-1), un facteur d’environ 2 est observé entre les maxima des bandes mesurées et 

simulées. Ce même facteur se retrouve dans les travaux de (Mogili et al. 2007). Les auteurs 

ont mesuré l’extinction de particules de quartz et ont comparé cette mesure à un spectre 

simulé, en utilisant la théorie de Mie et les ICR de (Longtin et al. 1988). Par conséquent, les 

mesures réalisées en laboratoire sont conformes aux mesures de (Mogili et al. 2007). Ainsi, 

les constantes optiques de la littérature ne sont pas représentatives des conditions 

d’enregistrement pour des particules. Ces erreurs peuvent également affecter la 

détermination de paramètres aérosols (par exemple la distribution en taille) basée sur les 

observations de la télédétection réalisées à haute résolution spectrale. 

Les triangles noirs sur la Figure 4.9 correspondent aux intervalles spectraux. La résolution de 

50 cm-1 au niveau de la bande d’absorption située à environ 800 cm-1 ne permet pas de 

distinguer le double pic observé expérimentalement. Le spectre d’extinction simulé à partir 

des ICR de (Longtin et al. 1988) est une pondération (respective de 2/3-1/3) des spectres 

d’extinction calculés séparément avec les ICR ordinaire et extraordinaire. Bien que la 

résolution spectrale soit limitée au niveau de la bande d’absorption à environ 800 cm-1, le 

couple de constantes optiques extraordinaires sont de surcroît sous-estimé. 

Néanmoins, à partir de notre nouvelle méthodologie, les ICR restitués, associés à la théorie 

de Mie, permettent de simuler avec une erreur maximale de 4 % le spectre d’extinction 

expérimental. La mesure de ce dernier à haute résolution spectrale (1 cm-1 dans le domaine 

de l’infrarouge) permet d’observer les deux bandes d’absorption située à  environ 800 cm-1. 

Par conséquent, les mesures à haute résolution spectrale et sur des échantillons proches du 

prélèvement permettent de de valider notre méthodologie dans son ensemble. 
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5. Conclusion 

Le SiO2, sous forme cristalline et amorphe, est le composé majoritaire des aérosols 

désertiques et volcaniques, respectivement. C’est pourquoi l’ensemble de la méthodologie a 

été appliquée sur ces particules. 

Tout d’abord, afin de pouvoir valider la méthodologie dans son ensemble, celle-ci a été 

appliquée sur des particules calibrées de silice amorphe (� = 0,5 et 1 µm). Les ICR de ces 

particules mises en suspension ont ainsi été restitués. Ces ICR ont été employés, en 

combinant la théorie de Mie et une distribution en taille enregistrée en laboratoire, afin de 

simuler un spectre d’extinction (� = 2 µm). Ce dernier a été comparé avec le spectre 

d’extinction enregistré en laboratoire associé à la précédente distribution en taille. Cette 

comparaison a démontré que la méthodologie proposée, dans son ensemble, permet de 

restituer les constantes optiques du matériau et non du milieu. 

Par la suite, cette méthodologie a été appliquée sur des particules de quartz polydispersées. 

L’écart de 4 % et de 2 % dans les régions spectrales de l’infrarouge et l’UV-visible ainsi que 

l’absence de biais entre le spectre d’extinction simulé, à partir des constantes optiques 

restituées, et le spectre d’extinction enregistré en laboratoire permet de valider les 

différentes étapes de la méthodologie dans son ensemble. Ainsi, cette dernière peut être 

appliquée sur des échantillons issus de prélèvements in-situ. 

 

Ce travail a débuté sur des échantillons de cendres volcaniques fournis par Lieven 

Clarisse (Université Libre de Bruxelles). Leur distribution en taille et le spectre d’extinction 

associé ont été enregistrés dans les mêmes conditions et avec la même démarche 

expérimentale que les échantillons cités précédemment. La Figure 4.10 présente un exemple 

de spectre d’extinction et de distribution en taille enregistrés en laboratoire sur des cendres 

volcaniques provenant du volcan Cordon Caulle. 
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Figure 4.10 : Spectre d’extinction dans la région spectrale de l’infrarouge, distribution en taille et 

composition en oxyde déterminée par spectrométrie de RFX d’un échantillon de cendres volcaniques 

provenant du volcan Cordon Caulle. 

La Figure 4.10 représente le spectre d’extinction et la distribution en taille d’un échantillon 

de cendres volcaniques provenant du volcan Cordon Caulle. Le spectre d’extinction, lissé par 

la méthode de la transformée de Fourier rapide pour réduire le bruit, présente deux bandes 

principales d’absorption centrées vers 1062 et 791 cm-1. Ces deux bandes peuvent être 

attribuées aux modes de vibrations du SiO2 (Section 2.2). La bande comprise entre 1500 et 

1700 cm-1 résulte de la présence d’eau dans le spectre d’extinction. 

L’objectif de ce travail initié, et repris dans le travail de thèse d’Alexandre Deguine, est de 

faire le lien entre propriétés optiques et chimiques de ces cendres volcaniques. En effet, la 

composition chimique de ces différents échantillons est fonction de l’origine géographique 

de l’échantillon et permet notamment d’identifier le type de volcan émetteur des cendres 

volcaniques. Pour cela, la composition chimique de ces dernières a été déterminée (à l’Ecole 

Nationale Supérieure de Chimie de Lille par Mr Roussel et Mr Vandewalle) par spectrométrie 

de Fluorescence des Rayons X (FRX). La Figure 4.10 présente également la composition en 
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oxyde de l’échantillon provenant du volcan Cordon Caulle. Par exemple, la silice (SiO2) et 

l’alumine (Al2O3) sont les composés majoritaires constituants l’échantillon. 

Ainsi, pour chaque échantillon, le but est de déterminer l’ICR pour une composition 

chimique donnée. Par conséquent, les ICR ainsi déterminés viendront agrémenter les bases 

de données, peu renseignées actuellement pour les cendres volcaniques et pour lesquelles 

le lien avec la composition chimique n’est pas toujours réalisé. 
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Dans le but d’améliorer les connaissances de l’effet radiatif des aérosols, l’objectif 

principal est de diminuer les incertitudes sur les propriétés optiques des aérosols. Pour cela, 

il est primordial de disposer d’informations les plus rigoureuses possibles sur la composition 

chimique (Claquin et al. 1998 ; Mishchenko et al. 2004 ; Sokolik et al. 1998), la distribution 

en taille et la forme des particules (Claquin et al. 1998 ; Mishchenko et al. 2004 ; Sokolik et 

Toon 1999 ; Zhao et al. 2013), ainsi que d’une connaissance complète des propriétés 

d’absorption et de diffusion des particules sur un domaine spectral le plus large possible 

(Ball et al. 2015 ; Otto et al. 2009). C'est dans ce contexte que ce travail de thèse s'est inscrit. 

L'objectif de cette thèse a été de développer une méthodologie robuste et versatile 

dans le but de déterminer les indices complexes de réfraction de particules en suspension 

dont la composition chimique et la distribution en taille sont connues. 

Ce travail de thèse s’est articulé autour de deux parties principales que sont, tout 

d'abord, la mise en place et la caractérisation d’un montage expérimental permettant 

d’enregistrer simultanément la distribution en taille et le spectre d’extinction de particules 

en suspension et, ensuite, l’emploi d’une procédure numérique afin de restituer les indices 

complexes de réfraction des particules étudiées. 

Dans un premier temps, nous avons mis en place un dispositif expérimental. Son 

principe consiste à générer un aérosol dont la concentration en nombre de particules est 

constante dans le temps, puis à enregistrer simultanément sa distribution en taille et son 

spectre d’extinction avec une haute résolution spectrale. Ce spectre d'extinction est 

enregistré sur un domaine spectral très entendu (650 – 4000 cm-1 et 8900 – 50000 cm-1) et 

avec une résolution spectrale de 1 cm-1 dans le domaine spectral de l’infrarouge et de 1 nm 

dans celui de l’UV-visible. Les erreurs et incertitudes des différents instruments de mesure 

(APS ou SMPS) ont été caractérisées. Celles-ci représentent, 8 % pour la taille et 10 % pour la 

concentration en nombre de particules pour l’APS, et 4 % pour la taille et 5 % pour la 

concentration en nombre de particules pour le SMPS. Concernant les spectromètres, les 

incertitudes de mesures liées aux spectres d’extinction sont plus délicates à estimer car elles 

englobent d’une part le bruit des détecteurs, les fluctuations aléatoires des sources (UV-

visible notamment) ou des artéfacts dus à d’éventuels dépôts de poussières sur les éléments 

optiques. Pour réduire le bruit, les signaux ont été lissés. Quant aux artéfacts ou fluctuations 
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de la source, nous avons pris soin de ne traiter que les séries de mesure pour lesquelles 

l’extinction est proportionnelle à la concentration en particule, soit lorsque la loi de Beer-

Lambert était vérifiée. Ainsi, ceci a permis d’une part de quantifier les différentes erreurs et 

incertitudes associées à la mesure de manière rigoureuse et d’autre part, de valider les 

hypothèses nécessaires pour l’utilisation de la loi de Beer-Lambert (milieu dilué et 

approximation de simple diffusion). 

Cette étude de la performance du dispositif expérimental a montré que celui-ci 

permettait de répondre aux exigences de notre objectif, à savoir de disposer d’informations 

les plus rigoureuses possibles sur la distribution en taille et sur les propriétés d’absorption et 

de diffusion de particules en suspension sur un domaine spectral très entendu 

(650 – 4000 cm-1 et 8900 – 50000 cm-1) dont la composition chimique et la forme des 

particules sont connues. Néanmoins, il est indispensable de développer une procédure 

numérique pour restituer les indices complexes de réfraction à partir des données 

enregistrées en laboratoire. 

 

Dans un second temps, une nouvelle approche numérique a donc été développée 

afin de restituer les indices complexes de réfraction de particules en suspension à partir de 

spectre d’extinction et de distribution en taille. Cette méthode associe la théorie de Mie, la 

forme soustraite simple des relations de Kramers-Kronig et une méthode d’estimation 

optimale, dans un processus itératif. Cette méthode a l’avantage de ne nécessiter aucune 

connaissance a priori sur la composition chimique ou minéralogique de l’aérosol à étudier. 

Les distributions granulométriques et les spectres d’extinction enregistrés en laboratoire 

sont les données d’entrée de la procédure numérique permettant de restituer les constantes 

optiques κ et ". De plus, les différentes erreurs et incertitudes inhérentes aux instruments 

de mesure ayant été caractérisées, celles-ci pourront être prises en compte, comme 

contraintes, dans cette procédure. Les performances de l’algorithme ont également été 

quantifiées, en l’appliquant sur un spectre d’extinction calculé à partir d’indices complexes 

de réfraction de silice amorphe issus de la littérature. La comparaison entre les constantes 

optiques restituées par cette nouvelle approche et les constantes optiques issues de la 

littérature, qui ont permis de simuler le spectre d’extinction utilisé en donnée d’entrée, 
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montre que la procédure d’inversion permet de restituer des indices complexes de 

réfraction utilisant au mieux les mesures. 

Par conséquent, en couplant le dispositif expérimental et la procédure numérique, 

cette nouvelle approche permet de restituer les indices complexes de réfraction de 

particules en suspension sur un large domaine spectral et avec une haute résolution 

spectrale. 

Cette nouvelle approche a été appliquée afin de restituer les constantes optiques de 

particules en suspension de SiO2 sous forme amorphe (silice) et cristalline (quartz). Ces deux 

composés constituent la fraction majoritaire des aérosols volcaniques et désertiques. La 

méthodologie, dans son ensemble, a tout d’abord été validée sur des particules calibrées de 

silice amorphe. Les ICR, déterminés à partir des spectres d’extinction et des distributions en 

taille, ont été restitués à partir de particules de diamètre 0,5 et 1 µm. Afin de valider la 

méthodologie complète, un spectre d’extinction a été simulé à partir des ICR restitués et 

d’une distribution en taille centrée à 2 µm. Ce spectre reproduit parfaitement, avec une 

erreur maximale de 7 %, le spectre d’extinction mesuré qui correspond à la distribution en 

taille précédente. Cette comparaison a démontré que la méthodologie proposée permet de 

restituer les constantes optiques du matériau. Elle a ensuite été appliquée pour des 

particules de quartz polydispersées. Les ICR restitués pour cet échantillon sont une première 

étape à l’application du processus global sur des échantillons issus de prélèvements in-situ. 

 

Dispositif expérimental : limites et évolutions 

La principale limite du dispositif expérimental a été le manque de sensibilité du 

spectromètre UV-visible ainsi que la dérive de l’intensité de la source UV-visible. En effet, 

ceci a rendu difficile l'exploitation des spectres d’extinction dans cette région spectrale. Par 

exemple, dans la portion de spectre comprise entre 11500 et 20000 cm-1, l’intensité de bruit 

du détecteur �.3i- peut représenter 15 à 20 % du signal reçu par le détecteur sans aérosol 

�&. Une mesure plus régulière de l’intensité émise par la source sera désormais possible lors 

de la mesure des spectres d’extinction (thèse Alexandre Deguine). 
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Par ailleurs, l'ensemble du domaine spectral n'est pas couvert par les spectromètres, 

principalement dans la région se situant entre 3500 et 9000 cm-1. Afin de pouvoir enregistrer 

un spectre d’extinction continu, il serait judicieux de pouvoir combler ce vide. Cela éviterait, 

notamment, d’une part, d’extrapoler le spectre entre les deux domaines spectraux couvert 

par les deux spectromètres et donc d'induire de potentielles erreurs ; d’autre part, de ne pas 

pouvoir estimer la valeur de " au point d’ancrage où la sensibilité sur ce paramètre est 

maximale. En effet, la distribution en taille influe sur la position spectrale de la première 

oscillation dans la région spectrale du proche infrarouge. 

Le dispositif expérimental que nous avons mis en place a été initialement conçu pour 

des particules solides  (composés des poussières désertiques : quartz, calcite…). Néanmoins, 

afin de générer des aérosols sous forme liquide ou en solution, le système de génération de 

l’aérosol du dispositif expérimental peut être modifié en incluant un atomiseur. 

Dans notre étude, des particules calibrées ont été utilisées ce qui nous a permis 

d'utiliser l’APS et le SMPS de manière séparée. Néanmoins, pour des échantillons issus de 

prélèvements in-situ, il serait intéressant de coupler les deux granulomètres, notamment 

dans le cas où la distribution en taille est multimodale et couvre plusieurs ordres de 

grandeur de diamètre (Denjean et al. 2016). 

 

Procédure numérique : limite et évolution 

La procédure numérique, dans le processus itératif, utilise la théorie de Mie pour 

simuler les spectres d’extinction à partir des indices de réfraction restitués. Néanmoins, si ce 

régime de diffusion n’est pas justifié, il peut être remplacé par d’autres approches. Par 

exemple, l’approche T-Matrix (Mishchenko et al. 1996), lorsque les particules ont une forme 

d’ellipsoïdes aplaties ou allongées ; ou encore, les méthodes des éléments finis (Silvester et 

Ferrari 1996), lorsque les particules sont de formes complexes ou quelconques, peuvent être 

employées. Ainsi, bien que l’approche de la diffusion puisse être adaptée en fonction de la 

morphologie de la particule, cela n’influe en rien sur la philosophie de la méthodologie dans 

son ensemble. 
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Perspectives 

La principale perspective de l’usage de ces ICR restitués est de restituer des 

paramètres aérosols à partir des données issues de la télédétection. Afin de quantifier les 

concentrations, les distributions en taille ou encore la composition chimique des aérosols 

contenus dans une couche atmosphérique, les processus d’inversion des données de la 

télédétection nécessitent que les constantes optiques soient bien connues (Sokolik 2002 ; 

Thomas et Gautier 2009). Néanmoins, les ICR disponibles dans la littérature ne sont pas 

adaptés pour des matériaux sous forme d’aérosol. De plus, les constantes optiques ont été 

obtenues sur un domaine spectral s’étendant de l’UV à l’infrarouge thermique (0,3-15 µm).  

Ce qui permettrait d’après (Ball et al. 2015 ; Otto et al. 2009) d’exploiter pleinement les 

mesures issues de la télédétection. Ainsi, un premier travail serait d’intégrer ces ICR pour la 

télédétection. 

L’ensemble de la méthodologie que nous avons mis en place a été employé pour 

restituer les constantes optiques de particules en suspension de SiO2 sous forme amorphe et 

cristalline. Néanmoins, il peut être intéressant d'étendre cette exploitation à d'autres 

particules et minéraux tels que la Calcite, l'Hématite ou encore la Montmorillonite qui sont 

des éléments importants de la composition minéralogique des poussières désertiques et 

dont les données disponibles dans la littérature sont perfectibles. 

 Pendant ce travail de thèse, des collaborations ont vu le jour. 

Afin d’établir le lien entre propriétés optiques et chimiques des cendres volcaniques. Lieven 

Clarisse, du Laboratoire Chimie Quantique et Photophysique de l’Université Libre de 

Bruxelles, nous a fourni des échantillons de cendres volcaniques provenant du Chili et 

d’Islande. Les spectres d’extinction et de distribution en taille ont été enregistrés. De plus, la 

composition chimique en oxyde de ces échantillons a également été  déterminée. Ce travail, 

initié, sera poursuivi dans le cadre de la thèse d’Alexandre Deguine. 

La campagne SHADOW (Study of SaHAran Dust Over West Africa), initiée par le Labex CaPPA, 

a permis de collecter des échantillons en Afrique de l’Ouest, et plus particulièrement au 

Sénégal. Ces échantillons fournis par Aloys Bory du Laboratoire d’Océanographie et de 

Géosciences de l’Université de Lille seront remis en suspension et étudiés en laboratoire afin 
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de pouvoir, d'une part, restituer les indices complexes de réfraction et, d'autre part, faire le 

lien entre propriétés optiques et chimiques. 
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Annexes 

Annexe 1 : Formules chimiques des argiles et minéraux constituant les 

poussières désertiques 

 

Le Tableau A.1 présente les formules chimiques des argiles et minéraux constituant les 

poussières désertiques. 

Tableau A.1 : Formules chimiques des argiles et minéraux constituant les poussières désertiques (Usher et 

al. 2003). 
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Abstract

The knowledge of aerosol complex refractive indices on wide spectral range with

high spectral resolution is important for many research fields and applications.

Various combinations of experimental/theoretical/numerical approaches have

been employed to determine the optical indices of aerosol particles. However,

each approach has their own advantages and limitations that restrict its general-

ization. This article is a first part of a work aimed at proposing a new technique

for determining the optical constants of aerosols. Experimentally, the method

is based on recording transmittance spectra of an aerosol flow from thermal in-

frared to UV-visible combined with the size distribution measurements. Herein,

we present the theoretical and numerical bases of the algorithm developed to

retrieve the imaginary and real parts of refractive indices. This model which

offers the advantage to be suitable for any type of extinction measurements,

associates the Mie theory, the single subtractive KramersKronig relations, and

the optimal estimation method with an iterative process. In order to quantify

the capabilities of the algorithm to retrieve complex refractive indices, inverse

calculations are performed from simulated extinction spectra of Quartz particles

whose some optical properties are available in the literature. We have detailed
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each step of the procedure and performed some comparisons with the most cur-

rently employed methods. The impact of experimental accuracy and numerical

simulation are investigated in terms of errors, and uncertainties on the retrieved

real and imaginary parts of the complex optical index.

1. Introduction

The spectral complex refractive index of a medium m(ν) = n(ν) + iκ(ν),

where ν denotes spectral wavenumber, describes from a macroscopic perspective,

how light interacts with matter. It depends on pressure and temperature of the

medium. The real part, n, is positive (metamaterials, i.e artificial media with5

n < 0 are not considered herein) and related to wave phase velocity (vϕ = c/n),

c ≈ 3 × 108 m.s−1 being the speed of light in vacuum. The imaginary part, κ,

is positive (optically active medium are not considered herein) and accounts for

wave extinction, i.e. for both absorption and scattering out of the direction of

propagation.10

The accurate knowledge of m(ν) is very important for many technical devel-

opments such as optical components and research fields notably in relation to

remote sensing. Indeed, how the material reacts to radiation is specific to each

component. This reaction can be quantify by m(ν) which relies micro-physical

and optical properties of materials.15

Various techniques have been developed to determine n(ν) and κ(ν) for solid

or liquid materials [1]. In particular, for materials that can be shaped into crystal

or glass, some ones are based on refraction measurements, like the Abbe’s and

Pulfrich’s refractometers, or the minimum deviation angle of a prism [2]. They

are particularly accurate for bulk transparent media, i.e. if κ� n, and so many20

often used for UV-visible spectral range. No negligible κ values can be obtained

from light transmission (T ) measurements. The simplest way is to consider a

homogeneous thin film (thickness L) of the investigated material. Then, the

imaginary part can be estimated as κ = −c/(2ωL) lnT , and the real part is

deduced from the Kramers-Kronig relation. These measurements can also be25
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completed by light reflection measurements to derive n and κ from Fresnel’s laws

[3, 4]. However, it is practically difficult to obtain a macroscopic homogeneous

slab which, furthermore, must be optically plane for all wavelengths. Moreover,

some works such as [5] have shown that these measurements are not suitable

for the study of wave propagation in scattering media of dispersed constituents30

(e.g. cloud, aerosol, or fog).

Another way is to consider a dispersion of the material, in solvent (colloidal

suspension) using light refraction [6] or Becke line method [7]. These methods

prevent from (or reduce) solute sedimentation and coalescence by favouring re-

pulsive interactions between solute particles. Nevertheless, it must be assumed35

that the solvent-solute interactions do not modify significantly the optical prop-

erties of the solute material investigated; moreover these methods use laser

sources (like CRDS technique [8]) therefore provide access only to a few wave-

lengths. Thus, the most common way to determine the particle refractive indices

on wide spectral range consists in dispersing the aerosols inside a transparent40

(or of optical properties known) matrix, e.g. potassium bromide (KBr), which is

then pressed to form a homogeneous pellet. The reflectance and/or transmission

spectrum of the pellet is then measured. Many authors have proceeded like this

for various materials [9, 10]. Nonetheless, as previous method it is necessary to

assume that the optical index measured is actually that of the material of the45

small inclusions. This is not obvious since this technique requires to manipulate

and to press the particle sample. These operations may modify the chemical

bound properties of the investigated material, for instance lengths, energies,

angles or torsions, and so may impact the electromagnetic response of the ma-

terial, i.e. its complex optical index, thus reducing the representativeness of the50

analysed samples. In particular, the aerosol size distribution, as well as the mor-

phology of the particles, may be affected by the pellet production. Moreover,

the dispersion of a very small quantity of aerosol in the matrix involves a strong

decrease of the scattering signal, which becomes almost negligible. As a con-

sequence, mainly the absorption component of the extinction is measured with55

the pellet technique, with a strong underestimation of the scattering fraction.
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Despite these limitations, which it is not perfectly suited to investigate

aerosols, the pellet spectroscopy technique is the source of a large majority of the

optical properties data available in the literature [11, 12, 13, 14, 15]. Moreover,

it is important to note that these data cover narrow spectral ranges with poor60

spectral resolution, which is a problem, particularly in the infrared, where the

presence of vibrational bands involves high frequency spectral variations of the

refractive indices. In order to be closer to real conditions, an efficient experimen-

tal method consists to record extinction spectra of aerosol particles dispersed

in gas flow. The advantages of this method is the weak influence of the carrier65

gas on the dispersed material, the possibility to obtain spectra on wide spectral

range and relatively high spectral resolution while modifying/controlling impor-

tant experimental parameters, which have significant impact on the refractive

index values, such as temperature, pressure, and humidity. However, the optical

properties retrieved by this method are particularly sparse [16, 17, 18, 19, 20, 21]70

because it is notoriously known that their determination from extinction spectra

of aerosol particles is significantly more difficult. Indeed, these measurements

have the disadvantage that the traditional inversion methods used to retrieve

both the real and imaginary parts of the spectral complex refractive index in

this case do not ensure the uniqueness of the solution and lead to questionable75

results [22, 23, 24].

In this study, we present a new approach to retrieve aerosol complex refrac-

tive indices from high spectral resolution extinction measurements. The latter

combines the Kramers-Kronig relation, the Mie theory and the optimal estima-

tion method, and offers the advantage to be useable for any type of extinction80

measurements. The structure of the paper is as follows: theoretical bases on

light-matter interaction and Kramers-Kronig relations are summarized in sec-

tion 2. The numerical procedure and the retrieval algorithm are described in

section 3. Section 4 is dedicated to the performance characterization of the al-

gorithm to retrieve complex refractive indices from simulated extinction spectra85

in terms of error and uncertainties. Finally, Section 5 summarizes our results

and presents perspectives for future applications especially in the framework of
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atmospheric aerosols measured by remote-sensing techniques.

2. Theoretical bases

For a monochromatic wave (angular frequency ω) propagating along x−direction90

through a medium of index m, wave function can be written:

Ψ(x, t) ∝ exp[−i(ωt−mk0x)] with k0 =
ω

c
= 2πν (1)

the angular wavenumber in vacuum. The symbol ∝ means ”proportional to”.

Expliciting m gives:

Ψ(x, t) ∝ exp
(
−κω

c
x
)

exp[−i(ωt− nk0x)] (2)

so wave amplitude is decreasing during propagation. It follows that wave energy

is also exponentially-decreasing according to exp[−2κ(ω/c)x]. This is another95

formulation of Beer-Lambert’s law. The latter can be rewritten under the single

scattering criterion:

E(ν) = − ln
I(ν)

I0(ν)
=

∫ rmax

rmin

lN(r)σext(r, ν) (3)

where E(ν) is the measured extinction spectrum, l is the optical path length

(cm), N(r) is the number concentration of particles with radius r (part.cm−3),

and σext is the extinction cross-section (cm2) which is the sum of the absorption100

σabs and scattering σsca cross-section.

Nevertheless, in case of aerosol particles, the formulation of absorption and

scattering are dependent of the size parameter: α = 2πr/λ, where r is the radius

of the particle and λ the wavelength of the incident radiation, both expressed in

µm. In particular, the size parameter enables us to define scattering regimes:105

• For α� 1, light propagation can be described by geometric optics, on the

basis of the Snell Descartes relations;

• For α ≈ 1, we need to solve the Maxwell equations, considering the bound-

ary conditions corresponding to the shape of the particles. An exact so-

lution for spheres is the Mie theory which applies to some aerosols and110
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water droplets in clouds. The scattered power is inversely proportional to

the wavelength, and thus pertains preferentially to higher wavelengths;

• For α� 1, scattering is under the Rayleigh approximation. In the visible

and infrared, molecules and fine particles are involved. In this case, the

scattered power is proportional to λ−4, and is therefore greater at shorter115

wavelengths.

For each regime, absorption and scattering efficiencies depend on both n and

κ values. In consequence to reproduce the spectral extinction of particles it is

necessary to perfectly know the spectral distribution of both real and imaginary

parts of their refractive index. The latter are linked through the Kramers-Kronig120

(KK) relations:

n(ν)− n(∞) =
2

π
P

∫ ∞
0

ν′ κ(ν′)

ν′
2 − ν2

dν′ and κ(ν) = −2ω

π
P

∫ ∞
0

n(ν′)− 1

ν′
2 − ν2

dν′

(4)

where n(∞) corresponds to the real value at infinite wavenumber and P denotes

the Cauchy’s value of the integral. Excellent demonstrations and comments of

KK relations can be found in many classical textbooks of Electromagnetism

(e.g. [25, 26]). Although KK formulae apply rigorously for an infinite spectral125

range, they are commonly used in spectroscopy when optical extinction data

are available over a wide range of wavelengths. Some techniques have been

developed, (e.g. [27, 28]), to this purpose in order to minimize errors due to

the inherent finiteness of the measured spectra. One of them is the Singly

Subtractive Kramers-Kronig (SSKK). It consists in using an anchor point νa130

for which the optical index n(νa) is known, and writing the corresponding KK

equation for n(νa)− 1. Subtraction with Eq. 4 leads to:

n(ν)− n(νa) =
2(ν2 − ν2a)

π
P

∫ ∞
0

ν′ κ(ν′)

(ν′
2 − ν2)(ν′

2 − νa2)
dν′ (5)

Details can be found in [29] and references therein where some others KK-based

methodologies providing a way to derive n from κ are thoroughly described.

This method is mainly used to determine n(ν) in the infrared spectral range135

by fixing n(νa) to a value coming from literature (e.g. the sodium-D line
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16965 cm−1) that is usually tabulated for most materials at 293 K. Neverthe-

less, this approach is suitable only when the anchor point value of the studied

material is perfectly known, which is rarely the case. In the next section, we

present in detail a procedure using Rayleigh and Mie theories and SSKK relation140

for determining the complex refractive indices of any unknown type of aerosol

particle from infrared and UV-Visible extinction spectra, and size distribution

measurements.

3. Numerical procedure

The light-matter interaction can be tackled according two ways. For wave-145

length larger than the average distance d between each particle, the medium

can be substituted by an effective medium of complex permittivity given by

Maxwell-Garnett approximation [30]. For wavelengths comparable or shorter

than d, each scattering process has to be considered individually. Herein, we

consider that the medium is a suspension of diluted small spherical particles150

randomly dispersed in air, so coherence (or interference) effects do not occur,

and dilution is enough to consider that each scattering processes is independent.

The total cross section σext of the medium is then the sum of the individual

cross sections σext,i of each particle. However, there is no straightforward way

to have analytical expression of these cross sections and we are therefore limited155

to numerical approaches.

3.1. Inversion process and forward model

An inversion method aims at minimizing the difference between an obser-

vation and the result of a model which simulates that observation. In order to

present the method and characterize it rigorously in terms of error and uncer-160

tainty, we performed retrievals from simulated extinction spectra. In the specific

case of retrieving complex refractive indices, the role of the observation written

as a vector y, will be taken by the extinction spectrum (M values of ν) corre-

sponding to the interaction between the radiation and the medium air-particles.
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These were obtained from Mie calculation corresponding to Quartz spherical165

particles whose refractive indices are from [31]. The Mie scattering calculation

using both n and κ at each frequency from 550 to 50000 cm−1 was carried out

for log-normal particle size distribution:

PLN =
1√

2π r lnσg
exp

[
−1

2

(
ln (r/rg)

lnσg

)2
]

(6)

where r is the particle radius, rg is the geometric mean (or median) radius and σg

is the geometric mean standard deviation. In the following, all the calculations170

including size distributions are performed with a σg value of 2.

The figure 1 shows extinction spectra corresponding to an identical particle

concentration of 9000 part.cm−3 for distribution centred around rg = 0.5, 1, and

2µm respectively. This Figure also shows the variation of the spectral extinction

with the size distribution. Hereafter, all the extinction spectra are calculated175

with a spectral resolution of 1 cm−1 (i.e M = 49451).

The state vector, written as x, is a vector with N = 2M elements that

represents the set of κ(ν) and n(ν) parameters that we wish to determine.

The direct model F (x) represents the best formalism in physics which links

the measurement vector y and the state vector x. Here, it is naturally the180

Mie theory. It is important to note that the hypothesis of the Mie theory is

rigorous only in the case of spherical particles, but it is also valid on average

for a collection of scatterers which exhibit low dissymmetry and/or are oriented

randomly [32]. Moreover, the whole procedure described below is still valid for

complex or random shapes. Indeed, in this case, it would be sufficient to replace185

the scattering calculator by another one such as T-matrix theory [33], when the

particles are ellipsoidal (i.e. they are flattened or elongated), or other theories

[34, 35, 36].

Finally, this formalism involves the use of nb parameters b of the model,

which are not perfectly known and which we do not want to (or we are unable190

to) retrieve. Such is this case, with particle size distribution which can be

determined simultaneously using an Aerosol Particle Sizer instrument for the

coarse mode or a Scanning Mobility Particle Sizer for the fine mode [37]. Thus,
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Figure 1: Extinction spectra of Quartz particles (550−50000 cm−1) corresponding to identical

κ(ν) and n(ν) values [31]. The solid, dash and dot lines are obtained by Mie theory using

log-normal size distribution centred on rg = 0.5, 1, and 2µm respectively (σg = 2).

we have:

y = F (x, b) + ε (7)

where ε corresponds to the noise vector or the measuring error vector of M195

elements which is related to the signal to noise ratio of the measurements.

The inverse model I describes how the inverted parameter x̂ (n̂(ν) and κ̂(ν)

values) are retrieved from the extinction measurements y:

x̂ = I(y) = I[F (x, b) + ε] (8)

The method used to obtain the best estimation of the parameter x̂ is determined

on the basis of the dependency of x on the direct model F . In all cases, the aim200

will be to minimize a mathematical function called a ”cost function”, which is

representative of the deviation between the measurement vector y and its value

as simulated by the model, F (x) = ŷ. Such as:

J(x̂) =

N∑
j=1

M∑
i=1

[yi − F (xj , b)]
2 (9)
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J(x̂) can be considered to be a measurement of the distance between the M

experimental data and the model which reproduces those data.205

Moreover, if we have an estimation of the noise affecting the measurements

yi, then we can weight the contribution of the measurement to χ2. This is a

statistical test which enables us to quantitatively verify the match between the

experimental values and those produced by the model. Thus, the smaller the

degree of uncertainty in a measurement, the more heavily it will be weighted:210

χ2 =

N∑
j=1

M∑
i=1

S−1ε [yi − F (xj , b)]
2 (10)

where S−1ε is the inverse of the variance of noise afflicting the measurements,

such that: Sε = E[(y−y)(y−y)T ]. This term is commonly known as the weight

of the measurement, and the values of the sought parameters xj are then those

which minimize the function χ2.

Since in this work the vector y considered as observation and the vector215

F (x, b) are obtained from an identical model (i.e Mie code), this procedure would

be meaningless if the direct model F shows linear dependence on x (all of the

observations y can be used to obtain a single, exact solution for x). Nevertheless,

the optical index retrieval from extinction spectra is a typical example of a

problem which is mathematically ill-conditioned, meaning that it contains more220

unknowns than available equations (at each wavenumber, one extinction value

correspond to two variables: n and κ, which leads to the existence of a multitude

of viable solution.

3.2. Iterative scheme

Most inversion methods use an iterative procedure in which the parameters225

n and κ are varied until the deviations between the calculated spectrum pre-

dicted by the optical model and the observed extinction spectrum are minimized

[38]. Briefly the method consists to initiate the inversion procedure with an es-

timate of the frequency dependence of κ by exploiting the relationship between

the imaginary component and the absorption coefficient for a ”nonscattering”230

aerosol extinction spectrum. Since σabs � σsca for such spectra, it is assumed
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that κ is directly related to E(ν) via Eq. 3 and Rayleigh theory. Then, κ is

numerically adjusted at each frequency, followed by the recalculation of n(ν) via

the SSKK relationship, until the best possible agreement between the computed

Ecalc and an observed Eobs aerosol extinction spectrum is achieved. The ad-235

justment of κ by iteration may be written: κ(ν)i+1 = κ(ν)i+∆κ. Several forms

of ∆κ have been proposed assuming a linear proportionality between ∆κ(ν)

and ∆E(ν) = Eobs − Ecalc. Nevertheless, while the fits generally showed good

agreement at the end of the iterative process, some spectral mismatches occur

due to this assumption. We tested this approach in trying to retrieve n(ν) and240

κ(ν) in the infrared spectral range (550− 2000 cm−1) for a simulated extinction

spectrum (cf. Figure 2) with rg = 0.5µm, assuming n(νa) perfectly known.

After about 5 iterations with ∆κ(ν) ∝ ∆E(ν), there is no more improvement

of the χ2, and Figure 2 shows the simulated (in grey line) and the calculated

spectrum (in black dots) from the retrieved refractive indices at the end of the245

process. We can see that for the bending vibration band ν2 = 800 cm−1 the

agreement is satisfactory, but the differences observed for the strong stretching

vibration band ν1 = 1110 cm−1 are very large. This confirms the fact that when

the particles size is one order of magnitude smaller than the wavelength (here

rg = 0.5µm, and λ = 12.5µm), the Rayleigh scattering assumption is valid, but250

when the wavelength decreases (λ < 10µm), the Mie scattering becomes pre-

ponderant and invalidates the linear proportionality hypothesis between ∆κ(ν)

and ∆E(ν).

This discrepancy can also be explain by the Jacobian matrix of the weighting

functions, the rows of which are the partial derivatives of the measurement with255

respect to the retrieved variables: K(m × n) = ∂yi/∂xj , which represents the

sensitivity of the measurement yi to the parameters xj .

Indeed, Figure 3 shows that the studied extinction spectrum is particularly

sensitive to n in the UV-visible spectral range (10000 − 50000 cm−1), but the

sensitivity is shared between n and κ in the thermal infrared (550−2000 cm−1).260

This means that even if we assume that we know perfectly n(νa), we cannot

consider that the extinction in the infrared is only related to the variability of
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Figure 2: Extinction spectra of Quartz particles (550 − 2000 cm−1). The grey line is for

simulated spectrum obtained from Mie theory [31], refractive indices and log-normal size

distribution with rg = 0.5µm and σg = 2. The black dots are the calculated spectrum

corresponding to the refractive indices retrieved from Rayleigh theory and iterative process

assuming a linear proportionality between ∆κ(ν) and ∆E(ν) = Eobs − Ecalc.

κ. Thus, the commonly used iteration procedure is valid only for small particles

at low wavenumbers, i.e. when the scattering efficiency is negligible. This can

be the case in thin-film technique, but not for aerosol particles dispersed in air265

flux.

3.3. Optimal estimation method

As discussed in Subsection 3.2, the crucial point for an iterative process is to

properly define ∆κ, which in this case cannot be associated directly to ∆E. For

this purpose, we use the Optimal Estimation Method (OEM), which is currently270

employed to treat problems with multiple solutions. Here, the main advantage

of this method is that allows using an iterative scheme that take into account the

sensitivity of the extinction spectrum to the sought parameters (n(ν) and κ(ν))

without requiring assumptions on the relationship between ∆κ and ∆E. The
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Figure 3: Spectral distributions of the κ and n Jacobians (black dots and grey line respec-

tively). The UV-visible spectral range is mainly sensitive to n while the IR is sensitive to

both κ and n. One can notice that the inflection points in the extinction spectrum (see Fig.

2) correspond to zero values in the Jacobians.

goal of the OEM is to obtain a meaningful solution by regularizing the retrieval275

with a priori information about the variables. This information is composed

of a priori vector xa formed by n(ν) and κ(ν) values, and a priori variance-

covariance matrix Sa [39]. In this case, the goal of the inversion is to find the

real and imaginary parts of the refractive index x̂, which are the approximation

of the true state vector x, which best agrees with both the measurement and280

the a priori information. The solution x̂ is found by iterating [39]:

x̂i+1 = xa + (KT
i S
−1
ε Ki + S−1a )−1KT

i S
−1
ε [y − F(x̂i + Ki(x̂i − xa))] (11)

and the total error covariance is given by:

Ŝi+1 = (KT
i+1S

−1
ε Ki+1 + S−1a )−1 (12)

with KT the transpose of the Jacobian matrix, Sε is the measured signal error

variance-covariance matrix and is chosen to be diagonal, Sε = σ2
ε I, where σε is
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a constraint representing the measurement noise. The retrieved state vector is285

obtained after convergence, when the absolute difference between every element

of F modelled at two successive iteration steps, F(x̂i+1)− F(x̂i), is less than a

fraction (typically 10%) of σε.

The characterization of the retrieved quantities in terms of error sources is

essential to estimate the quality of the results. A major advantage of the OEM290

is to provide an efficient way for characterizing the retrieved state vector, which

is given by [39]

x̂ = xa + A(x− xa) + G(ε+ Kb(b− b̂)) (13)

where b̂ is the approximate of the model parameters b, corresponding to the size

distribution and whose the Jacobian Kb = ∂F/∂b characterizes the sensitivity

of the forward model F to the model parameters. G is the gain matrix whose295

rows are the derivatives of the retrieved state with respect to the measurements

and it is defined by:

G =
∂x̂

∂y
(14)

A, the averaging kernel matrix, gives a measure of the sensitivity of the retrieved

state to the true state. It is defined by:

A =
∂x̂

∂x
= GK (15)

The global error can be inferred from equation 13 by considering the difference300

between the retrieved and the true state:

x̂− x = (A− I)(x− xa) + Gε+ GKb(b− b̂) (16)

In this equation 16, the first term (A− I)(x−xa) is the smoothing error, which

accounts for the sensitivity of the measurements to the retrieved parameters

(n(ν) and κ(ν)); the second term, Gε is the measurement error, associated to

the spectral noise; and the third one, GKb(b−b̂) is the model parameters error,305

which represents the imperfect knowledge of the size distribution parameters
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(concentration, rg and σg). Their covariance matrices are respectively given by:

Ssmoothing = (A−I)Sa(A−I)T Smeas. = GSεG
T Smod.param. = GKbSb(GKb)

T

(17)

with Sb representing uncertainty on the forward model parameters. The lat-

ter includes the impact of the non-perfect sphericity of the particles, as well as

the uncertainty on the aerosol concentration and size distribution. Here, the310

possibility of multiple scattering is not considered. The total error variance-

covariance matrix can then be regarded as the sum of these individual contri-

butions:

Stotal = Ssmoothing + Smeas. + Smod.param. (18)

This OEM method is the core of the inversion procedure, which is summarized

in the flow chart of the Figure 4, and of which every step is detailed below.315

Figure 4: Flow chart of the algorithm implemented for the refractive indices retrieval from

infrared and UV-visible extinction spectra and size distribution measurements.
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3.4. First guess

As seen on the Figure 4, to initiate the OEM inversion scheme, it is nec-

essary to determine the measurement noise variance-covariance matrix Sε, the

uncertainty on the aerosols concentration and size distribution Sb, the a priori

knowledge of n(ν) and κ(ν) values xa, and their a priori variance-covariance320

matrix Sa. The latter two are detailed in the following sections. Here, we used

simulated extinction spectra; therefore there is no requirement to consider an

instrumental noise. Nevertheless, as the aim of this study is to quantify the

capabilities of the inversion procedure to treat experimental measurements, we

place under realistic conditions by estimating a signal to noise ratio of 100 and325

50 in the infrared and UV-visible spectral ranges respectively. Moreover, based

on the APS efficiency [40], we assume an uncertainty for the measurement of

the particles concentration of 10%. It is more difficult to estimate the size dis-

tribution uncertainty due to its strong correlation with the spectral variation of

extinction. The latter is therefore not considered in this study.330

3.4.1. Determination of n(νa)

As wide as it is, the spectral range covered by the measurements does not

allow the application of equation 4 rigorously. Indeed, if one considers only the

spectral range covered by the experiment, the truncation of this integral lead

to errors in n at both ends of the frequency range. A commonly used method

is to separate the integral of equation 4 into four pieces as follow:

n(ν) = n(νa) +
2(ν2 − ν2a)

π
P

∫ νl

0

ν′ κ(ν′)

(ν′
2 − ν2)(ν′2 − ν2a)

dν′

+
2(ν2 − ν2a)

π
P

∫ νh

νl

ν′ κ(ν′)

(ν′
2 − ν2)(ν′2 − ν2a)

dν′

+
2(ν2 − ν2a)

π
P

∫ ∞
νh

ν′ κ(ν′)

(ν′
2 − ν2)(ν′2 − ν2a)

dν′ (19)

where νl and νh indicate the low and high wavenumber limits of the experimen-

tal frequency range, respectively.
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To minimize the deviation of n at the spectral limits, the κ values are usu-335

ally extended on both parts of the low and high frequency cut-offs. One such

extension technique involves making an assumption about the behaviour of κ

beyond the spectral limits of the measurement [41, 42]. This reduce the errors

in the determination of n at the frequencies cut-offs, but care must be taken in

how they are applied because the magnitude of the optical constants may be340

significantly affected by the extension method [43]. According to the dispersion

theory we used the following relations:

κ(ν) = Clν (0 < ν < νl) κ(ν) =
Ch

ν3
(νh < ν <∞) (20)

where Cl = κ(νl)/νl, and Ch = κ(νh)ν3h.

The impact of the extension method is even more pronounced when using the

SSKK relation where the νa value is chosen outside the spectral range covered345

experimentally (νa > νh). Because in this case, even though n(νa) is known,

if the κ behavior is misestimated, all the retrieved n(ν) and κ(ν) values will be

incorrect. Thus, unlike many previous works, we consider that it is essential to

use a n(νa) value with a νa value between ]νl, νh[. This can easily be estimated

in the UV-visible domain, where the extinction spectrum is largely dominated350

by the real part of the refractive index (no vibration mode). Figure 5 shows

three extinction spectra of Quartz calculated from Mie theory with identical

size distributions (rg = 0.5µm, σg = 2) and κ values, but with a slightly

different value of n(νa)(±0.1) at νa = 16000 cm−1, wherein the measurement

sensitivity to n is maximal (see Figure 3). We see, in agreement with the spectral355

distribution of the Jacobians (Figure 3), that the infrared part of the extinction

spectrum is significantly altered, but especially that the effect is substantial

in the UV-visible region, with in particular a change in the spectral position

and the maximum amplitude of the oscillation. The spectral position of the

maximum of extinction in the UV-visible for a fixed size distribution depends360

directly on the value of n(ν), so we exploit this relationship to estimate the

value of n(νa). Moreover, once n(νa) is obtained it should be noted that it is

possible to adjust a possible error in the particle concentration measurement
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thanks to the amplitude of this oscillation. Another advantage is to minimize

the impact of the spectral distribution extrapolation of κ outside the spectral365

range covered by the measurement on the retrieved refractive indices.

Figure 5: Extinction spectra of Quartz particles (550 − 50000 cm−1). The black line is for

simulated spectrum obtained from Mie theory [31], refractive indices and log-normal size

distribution with rg = 0.5µm and σg = 2. The dash and dots lines correspond to similar

simulations, but for n(ν) = n(νa) + 0.1 and −0.1 respectively.

3.4.2. Estimation of κ(ν)

To initiate the inversion scheme, we need to estimate accurately the spectral

dependence of κ. A current method consists to assume that the extinction

follows the Rayleigh scattering theory. Moreover, if we consider that each light-370

matter interaction is individual and independent from each other, then for the

particle dispersion, κ represents the extinction of the dispersed homogeneous

medium which can be written as:

E = 6πνfvL Im

(
m2(ν)− 1

m2(ν) + 2

)
(21)

where fv = (π/6)
∑
i CiD

3
i is the aerosol volumic fraction, with Ci the concen-

tration ( part.cm−3) of the aerosols of diameter Di (cm); L is the optical path375
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length (cm), and m2(ν) = ε(ν) = εr(ν) + iεi(ν) is the dielectric permittivity

of the material. As suggested in some references [44, 45], we used the concept

of a formal refractive index in order to model the behaviour of a particle-laden

medium by an equivalent homogeneous one containing scatterers (e.g. thin

film). We introduce the function:380

A(ν) = Ar(ν) + iAi(ν) =
ε(ν)− 1

ε(ν) + 2
(22)

where Ai(ν) = E/(6πνfvL), and since A(ν) is an analytic function, it can be

rewritten as a KK-like relationship:

Ar(ν) ≈ Ar(νa) +
2(ν2 − ν2a)

π
P

∫ νh

νl

ν′Ai(ν′)

(ν′
2 − ν2)(ν′2 − ν2a)

dν′ (23)

with Ar(νa) = 1− 3/(2 + n(νa)2).

The dielectric function can be written such as:

ε(ν) =
1 + 2A(ν)

1−A(ν)
(24)

of which the real and imaginary part are given by:385

εr(ν) =
3(1−Ar(ν))

(1−Ar(ν))2 +Ai(ν)2
− 2 εi(ν) =

3Ai(ν)

(1−Ar(ν))2 +Ai(ν)2
(25)

Since εr(ν) = n(ν)2 − κ(ν)2 and εi(ν) = 2n(ν)κ(ν), one has:

n(ν) =

[
(εr(ν)2 + εi(ν)2)1/2 + εr(ν)

2

]1/2
κ(ν) =

[
(εr(ν)2 + εi(ν)2)1/2 − εr(ν)

2

]1/2
(26)

We tested this approach in retrieving n and κ in the same conditions that used to

obtain Figure 1. Here, Ai(ν) is numerically adjusted at each frequency, such as:

Ai(ν)i+1 = Ai(ν)i + ∆E/(6πνfvL), followed by the recalculation of Ar(ν) via

the equation 23, until the best possible agreement between the computed Ecalc390

and a simulated Esim aerosol extinction spectrum was achieved. Then, n(ν) and

κ(ν) are obtained from equation 26. The Figure 6 shows the simulated (in grey

line) and the calculated spectrum (in black dots) from the retrieved refractive

indices at the end of the process. It can be seen in comparison of results shown

on Figure 2 that the agreement is clearly better in particular for the strong395
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vibration band ν1 around 1110 cm−1. At this stage, we can consider that the

estimate of n(ν) and κ(ν) that allows reproducing an extinction spectrum is

close enough to the expected one to satisfy the criteria of uniqueness of the

solution and these are then used as input data (xa) to the OEM described above.

Finally, the variance-covariance matrix Sa which represents the variability of400

xa is estimated from the residual at the end of the iterative process, such as:

σa(κ) = 2. ∆E/(6πνfvL) and

σa(n) =
2

π
P

∫ νh

νl

ν′Ai(ν′)

ν′
2 − ν2

dν′ (27)

Figure 6: Extinction spectra of Quartz particles (550 − 2000 cm−1). The black line is for

simulated spectrum obtained from Mie theory [31], refractive indices and log-normal size

distribution with rg = 0.5µm and σg = 2. The black dots are the calculated spectrum

corresponding to the refractive indices retrieved from dielectric function. This result can be

compared with Fig. 2.

4. Results and discussion

In order to test our algorithm and quantify its own impact on the errors and

uncertainties associated to the retrieved refractive indices, we used simulated405
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spectrum. This corresponds to an extinction spectrum obtained by a Mie code

using refractive indices [31] of spherical Quartz aerosols for a log-normal size

distribution centred around rg = 0.25µm. This spectrum covers the spectral

range 550 − 50000 cm−1 at a spectral resolution of 1 cm−1. The weak parti-

cles concentration (9000 part.cm−3) and the principle itself of measurement by410

the spectrometers (collimated optical beam [37]) justify the single scattering

approximation. Each step of the retrieval scheme is such as described in the

previous section. Typically, the iterations are stopped when there is no more

χ2 improvement, which in this example corresponds to 〈∆E(ν)〉 < 0.01. The

Figure 7 shows the simulated extinction spectrum (in grey line) that we want to415

reproduce, the calculated spectrum (in black dots) from the retrieved n(ν) and

κ(ν) refractive indices, and the difference ∆E(ν) (in black line). On this Figure

7, ∆E(ν) is very small, of the order of the numerical noise between 1500 and

50000 cm−1. Only the thermal infrared region of the spectrum (550−1500 cm−1)

exhibit a significant difference, especially at the extinction maxima of the two420

vibrational bands centred at 820 − 1100 cm−1. This is explained by the inflec-

tion points (see Figure 3) where the n(ν) and κ(ν) jacobians are close to zero.

These results show that the extinction spectrum is perfectly reproduced, how-

ever, this doesn’t represent a proof that the retrieved indices are correct, i.e.

that they satisfy the unicity of the solution criterion. For this, it is necessary425

to compare the retrieved refractive indices with those of the literature used for

the simulation.

Figure 8 shows the comparison between a priori and retrieved imaginary

(Figure 8A) and real (Figure 8B) parts of the Quartz refractive indices. On these

figures, errors and uncertainties associated to the retrieved refractive indices are430

also presented (Fig. 8C and 8D). Here, the errors correspond to the discrepancies

between their a priori and retrieved values, and the uncertainties are determined

by the equation 18. One sees that in the UV-visible region, the errors are

negligible for n as well as κ, and uncertainties which are, in this spectral range,

dominated by the measurement noise, are less than 1%. These very good results435

are explained by the specificity of our approach, which unlike other methods,
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Figure 7: Extinction spectra of Quartz particles (550 − 50000 cm−1). The black line is for

simulated spectrum obtained from Mie theory [31], refractive indices and log-normal size

distribution with rg = 0.25µm and σg = 2. The black dots are the calculated spectrum Ecalc

corresponding to the refractive indices retrieved from the algorithm shown schematically in

Figure 4. The black line is the residual, i.e. the difference Esim − Ecalc.

apply the iterative process on κ(ν) but also on n(ν) parameters. In the infrared

spectral range (550 − 1600 cm−1) where are located the vibrational bands, the

errors are larger, but they don’t exhibit biases. Moreover, they are maximal

at the inflection points of the jacobians and remain less than 2%. One can440

also note that the uncertainties and errors are of the same order of magnitude.

This implies that the inversion process allows retrieving the complex refractive

indices that are most representative of the measurements.

5. Summary and conclusion

A new approach has been presented to retrieve the complex refractive indices445

of aerosol particles from measured extinction spectra. The method associates

Mie theory, the single subtractive Kramers Kronig relation, and the optimal

estimation method in an iterative process. This model has the advantage of
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Figure 8: A and B) A priori and retrieved κ(ν) and n(ν) values respectively. C and D) Errors

and uncertainties associated to the retrieved κ(ν) and n(ν) values respectively.

not requiring a priori knowledge of the chemical and mineralogical composition

of particles and therefore avoids making an assumption on the real part of the450

refractive index value chosen as an anchor point in a spectral range not cover by

the measurement, which may lead to a significant error on the entire spectrum,

as we have shown. We compared this approach with other iterative methods

employed to determine the complex refractive indices from simulated spectra

of a dilute medium composed of Quartz particles following a log-normal size455

distribution and demonstrated that it allows to best satisfy the uniqueness of

solution criteria and to fully exploit the measurement sensitivity. We considered

the different error sources (experimental, model and numerical) on the inver-

sion. Finally, we have quantified the capabilities of the algorithm by applying

it to simulated measurements and comparing the retrieved real and imaginary460

parts of the refractive indices to the values used for simulation and coming from

literature [31]. The results exhibit no significant error and less than 1% uncer-

tainty in the UV-visible spectral range. In the infrared region, the total error
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reaches 2% around the vibrational bands. However, they show no bias and the

uncertainties are of the same order of magnitude as errors. The method detailed465

here performs an optimal use of the extinction measurements. This technique

coupled with experimental device, which is detailed in the second part of this

article, allows retrieving accurate complex refractive indices on wide spectral

range and high spectral resolution of any type of aerosol particles (calibrated

particles of pure materials, aerosols produced chemically in a laboratory or in-470

situ sampling of atmospheric aerosols). These characteristics make this method

particularly suitable for the studies of aerosol optical properties, and more gen-

erally, it answers to the need expressed by others (e.g. [7]), which suggest that

only known refractive indices over a wide spectral range (0.35 − 15µm) would

correctly exploit the remote sensing measurements to retrieve aerosol parame-475

ters such as: the particle concentration, the size distribution, the aerosol optical

depth, or the height and thickness of an aerosol plume.
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Abstract

This article is the Part II of a work aimed at proposing a new method for

determining the optical constants of aerosols. The Part I detailed the theoretical

and numerical basis of an algorithm devoted to retrieve the imaginary and

the real part of complex refractive indices from extinction spectra of aerosols.

This algorithm associates the Mie theory, the single subtractive Kramers-Kronig

relation, and an optimal estimation method in an iterative process. This Part

II presents the experimental set-up developed to record simultaneously high

spectral resolution extinction spectra and size distributions of airborne silica

particles. Extinction spectra are measured with a high spectral resolution on

a broad spectral range, including both infrared (650 − 2, 500 cm−1) and UV-

visible (9, 000 − 32, 500 cm−1) spectral regions. Experimental data were used

to retrieve the complex refractive indices of aerosol particles. By associating

the numerical procedure presented in the first paper and this experimental set-

up, complex refractive indices of silica spherical aerosol particles have been

determined under controlled experimental conditions. Additional comparison

between experimental and simulated extinction spectra from retrieved complex

refractive indices shows that this new methodology provides optical properties

∗Corresponding author
Email address: denis.petitprez@univ-lille1.fr (D. Petitprez)

Preprint submitted to Elsevier January 19, 2017



representative of the material.

Keywords: Complex refractive indices; amorphous silica; optical constants;

Kramers-Kronig relations; Mie theory; optimal estimation method; remote

sensing

1. Introduction

Due to their ability to absorb and scatter solar and terrestrial radiations,

aerosols play an important role in the Earth’s radiative balance [1]. Depending

on their size, shape and mineralogical composition, aerosols contribute to a

positive or negative radiative forcing [2] and, more generally, have direct and5

indirect effects on the climate [3], which still remain quantitatively misestimated

[4].

Estimating and modeling the effect of aerosols on atmospheric processes

requires accurate information about physico-chemical composition [5, 6, 7], size

and shape distributions of the particles [5, 7, 8, 9], and a complete understanding10

of aerosol absorption and scattering properties on a broad spectral range.

While still challenging, remote sensing techniques are powerful tools to mea-

sure atmospheric aerosols on a broad spectral range. In particular, satellite

instruments are powerful tools to probe continuously the atmosphere from local

to global scale [10, 11, 12, 13]. The single channel and viewing angle radio-15

metric observations such as from the Advanced Very High Resolution Radiome-

ter (AVHRR) [11, 14] provide estimated values of the Aerosol Optical Depth

(AOD). Multi-channel instruments such as MODIS [15] or OMI [16] provide

AOD, Angström exponent, and single scattering albedo (SSA) using a priori in-

formation from other aerosol parameters such as size distribution, or refractive20

indices. The aerosol information is significantly larger for instruments that per-

form measurements at multiple viewing angles, such as MISR [17] and AATSR

[18], or multi-wavelength polarized radiances such as GOME-II, or PARASOL.

Indeed, since the light polarization is very sensitive to the aerosol microphysics

[19], many authors [20, 21] have shown that these measurements give access25
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to the aerosol loading of fine and coarse modes, the effective radius of at least

one mode, and the mean height of the aerosol layer. The high spectral resolu-

tion infrared (IR) sounders have the advantage, of being highly sensitive to the

aerosol type. Recently, many works have been achieved from IR spectrometers

such as AIRS, IASI or TANSO-FTS [22, 23, 24, 25, 26, 27, 28, 29, 30, 31]. The30

aerosol characteristics obtained from latest high spectral resolution observations

on wide spectral ranges appear to be very promising to complement the aerosol

parameters retrieved from previous observations, mainly recorded on narrow

spectral ranges.

Nevertheless, extrapolations of aerosol parameter retrieved from one spec-35

tral region to another one may lead to questionable results. This is due to the

fact that the majority of aerosol inversion processes from remote sensing infor-

mation assume that the complex refractive indices of the airborne particles are

well known [32, 33]. To compare the aerosol information retrieved from various

instruments covering different spectral ranges [34, 35], it is essential to have40

accurate optical properties [22, 33] on a broad spectral range. For instance, es-

timation of the uncertainties in retrieved parameters from IR measurements in

the case of uncertainties due to volcanic ash particle type and particle size dis-

tribution have been estimated [36]. Uncertainties in the effective radius and the

mass loading estimations can reach respectively, 20% for the refractive indices45

and 50% for the size distribution.

Indeed, accurate knowledge of complex refractive indices is a weak point for

aerosol property retrievals (as AOD, SSA, or Angström coefficient) from remote

sensing observations [33, 37, 38]. Common complex refractive indices used are

available in open databases such as HITRAN (HIgh-resolution TRANsmission50

molecular absorption database) [39], GEISA (Gestion et Etude des Informa-

tions Spectroscopiques Atmosphriques) [40], ARIA (Aerosol Refractive Index

Archive) [41], HJPDOC [42], OPAC (Optical Properties of Aerosols and Clouds)

[43] and GADS (Global Aerosol Data Set) [44]. Moreover, it is important to note

that these data cover narrow spectral ranges with poor spectral resolution (at55

best 4 cm−1), which is a problem, particularly in the IR spectral region, where
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the presence of vibrational bands involves high frequency spectral variations of

the indices.

As discussed in the companion paper (hereafter Paper I) [45], it is important

that the retrieved optical constants from laboratory measurements correspond60

to particles in suspension. However, only a few sets of experimental studies have

been performed with suspension of aerosol particles in an atmospheric chamber

[46, 47, 48].

For instance, using AIDA facilities [47], the UV-visible extinction spectra

for suspension of airborne Saharan dust samples have been recorded while IR65

extinction were obtained by using the pellet technique in order to link optical

properties and mineralogy of the samples. In 2007, some experiments were per-

formed in a stainless steel chamber for several key components of mineral dust

in the IR and the UV-visible spectral regions [48]. The experimental extinc-

tion spectra were compared to simulated spectra calculated using Mie theory70

and published optical constants. Some discrepancies were observed between

simulated and experimental extinction spectra mostly in the IR resonance ab-

sorption region (resonance peaks shifted by more than 40 cm−1). A reason for

such disagreement may be due to the fact that complex refractive indices from

the literature used are not suitable for aerosol particles. As an example, for a75

kaolinite sample, authors had calculated new optical constants to obtain good

agreement between experimental and simulated extinction spectra. Similar ex-

periments were performed later where only IR spectra were recorded with the

size distribution of the particles. Here also comparisons between experimen-

tal and simulated extinction spectra were achieved using the Mie theory and80

the Rayleigh model. The latter gives better results for peak position and band

shape of the IR characteristic features.

Another difficulty arises when retrieving the real and imaginary parts of the

complex refractive index from an experimental measurement (extinction spectra

for example). In that case, the real and imaginary parts are linked by the85

Kramers-Kronig relations [49]. The mathematical expression of these equations

shows that the experimental spectra should be recorded in the broadest possible
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spectral range. The later point is not always checked for some studies where data

from other published work or data obtained from the IR spectral region only are

used for the inversion process [50, 51]. In this work, a complete methodology90

has been proposed for measuring optical properties of airborne particles in order

to overcome the limitations mentioned above.

In this paper, we describe how this methodology has been applied for pure

and calibrated silica (amorphous SiO2) spherical particles. Silica exists in crys-

talline and noncrystalline form, the latter being also referred to as amorphous95

silica [52]. Silica has specific features in the IR spectral region (8 − 12µm) [6]

which are the result of lattice vibrations [53]. For methodology validation, cal-

ibrated silica spherical particles are available from commercial sources. Optical

properties of silica have often been studied throughout the literature [53] and

have mainly been derived from experiments using pellets [50, 53], and references100

therein. Lastly, silica is the main component of mineral dust and volcanic ash

[54].

In this study, IR and UV-visible extinction spectra and size distributions

have been recorded simultaneously for a suspension of calibrated silica spherical

particles in order to retrieve complex refractive index. The structure of the paper105

is as follows: the experimental set-up and experimental protocol are described

in section 2. Section 3 presents an application of the complete methodology to

amorphous silica spherical particles. Extinction spectra recorded in the IR and

the UV-visible spectral regions are exposed for particles with diameter of 0.5 and

1.0µm. A unique set of the complex refractive index for silica is retrieved in this110

whole spectral range (650 − 32, 500 cm−1). Lastly, using the derived complex

refractive index and the Mie theory, the extinction spectra are calculated and

are compared to the experimental one for each size distribution. Finally, section

4 summarizes our results and presents perspectives for future applications.
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2. Experimental Methods115

The experimental set-up is divided in 3 blocks (Figure 1) detailed hereafter:

aerosol generation, spectrometers and size distribution. All the experiments

are carried out at room temperature (T ≈ 293 K) and at atmospheric pressure

(p ≈ 1, 013 hPa).

Figure 1: Experimental set-up composed by an aerosol generation system, a FTIR spectrome-

ter, an UV-visible spectrometer and, depending on the particle size, either a Scanning Mobility

Particle Sizer or an Aerodynamic Particle Sizer spectrometer.

2.1. Aerosol source and generation120

Calibrated silica (amorphous silicon dioxide) spherical particles (0.5, 1.0 and

2.0µm diameter, purity 99.9%, density ρ = 1, 800 kg.m−3) have been purchased

as a powder from Fiber Optic Center. These values come from manufacturers

and are considered herein as ’true’ values (i.e. without any errors). The sample

is held in an oven at 383 K for several hours prior to the experiment to remove125

residual water.

Particles are aerosolized within a glass container. A continuous agitation of

the powder (around 5 g) is maintained using a magnetic stirrer. A total flow of

pure nitrogen gas (inert in the IR spectral region) (99.996% purity) of 5 L.min−1,

monitored by a mass flow controller, is used to carry aerosol through the whole130

experimental set-up. A buffer volume is placed at the exit of the glass container

in order to reach a homogeneous well-mixed aerosol flow and to make sure that

no overpressure arises in the set-up. In order to minimise particle losses, the

length of the tubing is as short as possible.
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The particle filter (TSI HEPA capsule filter) way is opened, while the valve135

A (see Figure 1) is closed, for spectrometer background reference measurements.

2.2. Extinction spectra measurements

A UV-Visible-NIR (UV-visible) spectrometer (MAYA 2000 PRO, Ocean Op-

tics), equipped with a 2068x70-pixel CCD (Charge-Coupled Device) device, is

used to measure the extinction in the spectral range from 300 nm to 1µm (ap-140

proximately from 9000 to 32, 500 cm−1). The beam, from Halogen and Deu-

terium sources, is directed through quartz windows to a 1 m single-pass cell

using optical fibers with matched collimated lenses. The UV-visible spectrom-

eter is enclosed in a black box in order to remove parasite visible background

light from the laboratory. A Fourier Transform InfraRed (FTIR) spectrometer145

(Antaris IGS Analyser, Thermo Scientific), equipped with a DTGS (Deuterated

TriGlycine Sulfate) detector, is used to measure the IR extinction spectra in the

spectral region from 650 to 2, 500 cm−1. The IR beam, from a Globar source, is

directed through ZnSe (Zinc Selenide) windows in a 10 m multi-pass cell.

2.3. Size distribution and mass concentration measurements150

Aerosol size distributions between 15 nm and 670 nm are recorded by a Scan-

ning Mobility Particle Sizer (TSI SMPS 3936L75) spectrometer. This SMPS is

composed of a Differential Mobility Analyser (TSI DMA 3080) and a Conden-

sation Particle Counter (TSI CPC 3775). The SMPS measures an electrical

mobility diameter, Dm, defined as the diameter of a sphere with the same mi-155

gration velocity in a constant electric field as the particle of interest [55]. For

spherical particles, Dm equals Dp, the geometric diameter.

Calibration of the SMPS has been checked using monodispersed PSL (Poly-

Styrene Latex) particles of 200, 500 and 600 nm. The deviation in terms of

sizing is less than 5% for each size.160

Aerosol size distributions are also recorded by an Aerodynamic Particle Sizer

(TSI APS 3321) spectrometer, measuring the aerodynamic diameter of the par-

ticles. The aerodynamic diameter, Da, is defined as the diameter of a unit
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density sphere that has the same settling velocity as the particle under consid-

eration. This diameter depends on particle density. In order to derive geometric165

diameter Dp the following equation is used for spherical particle [55]:

Dp = Da

(
ρ0
ρ

)1/2

(1)

where ρ0 is the standard density (1, 000 kg.m−3) and ρ is the particle density. In

this experiment, for silica spherical particles (ρ = 1, 800 kg.m−3), the APS mea-

surements can record a size distribution from Dp = 0.4µm to 15µm. According

to [56], aerosol physical properties such as density and shape factor may induce170

correction for the measured size distribution [56]. However, in this study, the

value of ρ given by the manufacturer has been used without any uncertainties.

As the sample is composed of spherical particles, the shape factor is χ = 1

leading to the Eq. 1.

In order to estimate the accuracy of the mass concentration and the size175

measured by the APS, calibrated silica spherical particles (Dp = 1.0µm and

2.0µm) have been aerosolized using the experimental set-up shown in Figure

1. The mean particle diameter has been determined by fitting the size dis-

tribution with a lognormal distribution and has been compared to geometric

diameter given from the manufacturer data. The deviation is less than 8%180

for the two sizes. Furthermore, particles sphericity was confirmed by optical

microscopic imaging as well as particles sizes. Measured diameters are in the

same scale as the diameters measured by the APS. For mass accuracy estima-

tion, the aerosol flow has been divided into two parts: one where particles have

been sampled on filters and a second one for size distribution measurements185

by the APS. The total mass of particles deposited on the filter is measured by

weighting and is compared with that given by the APS. The deviation in terms

of weighting is less than 19%. However, particle mass concentration is deter-

mined from the counting number displayed by the instruments. Thus, errors in

particle count and in particle size determinations impact the calculated mass190

concentration. The latter has been calculated by the APS software from the

particle number concentration recorded by the APS assuming spherical parti-
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cles (ρ = 1, 800 kg.m−3). This deviation is taken into account as experimental

uncertainties in the numerical process. However, as presented in Paper I, it is

possible to adjust a possible error in the particle concentration measurement195

thanks to the amplitude of oscillation in the UV-visible spectral region.

Accuracy of the mass concentration and the size measured by the SMPS and

the APS are summarized in Table 1 and are used as experimental uncertainty

of the size distribution used for the retrieving process of the complex refractive

indices (see Paper I).200

Instruments Size accuracy Mass concentration accuracy

SMPS 5% 10% (CPC counting efficiency)

APS 8% 19%

Table 1: APS and SMPS mass concentration and size accuracy estimations. Sizes have been

compared to particle diameters supplied by the manufacturer. APS mass concentration has

been compared to particle filter weighting.

Size distributions and number concentrations have been compared upstream

and downstream of the spectrometers, showing no change in the size distribu-

tions and negligible particle losses.

2.4. Experimental protocol

After introducing the silica sample into the container, the whole experimen-205

tal set-up is purged by flowing nitrogen gas for one hour in order to evacuate

possible residual water. Then, a background reference spectrum (without par-

ticles) is taken with both FTIR and UV-visible spectrometers. The magnetic

stirrer is afterward activated in order to generate the aerosol. Extinction spec-

tra are measured simultaneously in both the IR and UV-visible spectral regions.210

Both spectrometers are set to collect data over the same 180 s time period. This

respectively corresponds to an average of 180 scans at 1 cm−1 spectral resolution

for the FTIR spectrometer and an average of 1, 800 scans at 1 nm spectral reso-

lution for the UV-visible spectrometer. Such acquisition parameters allow us to

measure experimental extinction spectra with a good signal-to-noise ratio. The215
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latter has been estimated to be 100 and 50, for FTIR and UV-visible spectrom-

eters, respectively. Size distributions are measured simultaneously by either

the SMPS or the APS spectrometer, depending on the particle size. It is set

to collect data over the same 180-s-time-period. Real time measurements have

been achieved to ensure a constant concentration during a 180-s-time-period-220

acquisition. The fluctuation of particle number concentration for this time scale

is less than 7%.

3. Results

3.1. Extinction spectra and size distributions

The experimental extinction spectra of 0.5µm and 1.0µm silica spherical225

particles measured over the IR (650 − 2, 400 cm−1) and UV-visible (9, 000 −

32, 500 cm−1) spectral regions are shown in Figure 2. The experimental extinc-

tion spectra are denoised based on a Fast Fourier Transform method. Since

the spectral resolution of the UV-visible spectrometer is 1 nm, (so varying from

8 cm−1 at 9, 000 cm−1 to 106 cm−1 at 32, 500 cm−1), experimental extinction230

spectra are linearly interpolated in the UV-visible region to obtain constant

spectral resolution of 1 cm−1, as in the IR region. This interpolation ensures a

uniform wavenumber step in order to compute the Kramers-Kronig integral. To

account for the differences in optical path length between the FTIR multi-pass

cell (10 m) and UV-visible the single-pass cell (1 m), extinction spectra recorded235

by the UV-visible spectrometer is multiplied by 10.

The left-hand panels of Figure 2 show intense absorption bands at about

1, 100 cm−1 which are assigned to a Si-O asymmetrical stretching vibration

modes [53]. The weak bands around 800 cm−1 and 950 cm−1 are assigned re-

spectively to the Si-O symmetrical stretching [53] and Si-OH vibration mode240

[57]. In this spectral region, where the absorption process is dominant, size

distributions affect the experimental extinction spectra. Figure 2a shows that

the main absorption band has a maximum at 1, 118 cm−1. Whereas a spectral
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Figure 2: Experimental extinction spectra of (a) 0.5µm and (b) 1.0µm silica spherical particles

measured from 650 to 32, 500 cm−1. The left-hand panel of each figure shows the extinction

in the IR spectral region where resonance absorptions occur. The inset in each figure shows

the particle number ( dN/d logDp) size distribution recorded by the SMPS in (a) and by the

APS in (b).

redshift of 2 cm−1 and a modification in the shape of the shoulder peak within

the main absorption band are observed for bigger particles (Figure 2b).245

The right-hand panels of Figure 2 show extinction spectra in the UV-visible

spectral region. The curves show oscillations, which are expected from Mie

calculations since constructive and destructive interferences of diffracted and

transmitted waves occur. In this spectral region, where the scattering process

is dominant, size distributions affect the experimental extinction spectra. For250

smaller particles, a spectral blueshift with decreasing amplitude of the oscillation

is observed.

The inset in Figure 2a shows the particle number ( dN/d logDp) size dis-

tribution recorded by the SMPS. The particle number concentration is about

12, 500 part.cm−3. The size distribution is characterized by a unique mode cen-255

tred at 500 nm. The inset in Figure 2b shows the particle number size dis-

tribution recorded by the APS. The particle number concentration is about
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10, 000 part.cm−3. The size distribution is characterized by a unique mode cen-

tred at about 1µm. The influence of particle number concentration has been also

investigated in this study. The latter enables to check assumptions suggested260

in Paper I, i.e. the consideration of a dilute medium within the spectrometers

cells, so the Beer-Lambert’s law may be used. For this purpose, integrated area

under the main absorption band (1, 300 − 850 cm−1) is measured as a function

of the particle mass concentration (mg.m−3) and is shown in Figure 3. The

variation of the particle number concentration has been monitored by changing265

positions of the valves A and B, presented on the Figure 1. This investigation

has been realized with the 1.0µm silica particles.

Figure 3: Integrated area under the main absorption band (1, 300 − 850 cm−1) as a function

of the particle mass concentration (mg.m−3). A linear fit, with associated parameters (i.e.

R−squared statistical measure), is also presented.

Figure 3 shows a proportional relationship between integrated area under the

main absorption band and the particle mass concentration. This proportional

relationship (R2 = 0.99) validates the consideration of a dilute medium within270

the spectrometer cells and thus the single scattering approximation. Figure 3
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also shows the reproducibility of the experimental set-up on the range of the

mass concentration considered.

3.2. Retrieved complex refractive index of amorphous silica

The real (n) and imaginary (κ) parts of complex refractive index are deter-275

mined from an algorithm described previously in detail [45]. The latter uses

extinction spectra and particle size distribution measurements (presented in

Figure 2), associating the Mie theory, the Single Subtractive KramersKronig

(SSKK) relations, and the Optimal Estimation Method (OEM) in an iterative

process. Each step of the procedure is summarized hereafter. The initial guess280

for the imaginary component, κ, is obtained from the Rayleigh theory over the

whole spectral range.

The SSKK integration is then performed to calculate the real component,

n. The SSKK requires an anchor point, na(νa), which is the real component of

the refractive index at a frequency chosen in the UV-visible spectral region of285

the spectrum, where the sensitivity of the measurement is maximum for n and

minimum for κ. The initial guess of na(νa) is varied to minimize the difference

between the UV-visible experimental spectrum and a calculated one using the

Mie theory and the experimental size distribution (see Figure 2).

In addition to na(νa) and κa(νa) estimations, the OEM also requires the290

determination of the measurement noise variance-covariance matrix Sε, the un-

certainty on the aerosol concentration and size distribution Sb, and the a priori

variance-covariance matrix Sa of na(ν) and κa(ν). Sε is estimated from the

signal to noise ratio of the spectra (see 2.4) and Sb is evaluated from the APS

and SMPS efficiencies (see Table 1). Finally, Sa is estimated from the difference295

between the experimental spectrum and the calculated one using the na(ν) and

κa(ν) estimations.

The real n(ν) and imaginary κ(ν) parts of complex refractive index of silica

obtained at the end of the process from 650 to 32, 500 cm−1 spectral range are

presented in Figure 4. Details of this procedure have been described in detail in300

Paper I. However, here, in order to take advantage of the OEM, extinction spec-
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tra relative to the two size distributions have been simultaneously adjusted, as

suggested in [58]. This process allows us to better constrain the inversion process

and to take advantage of the spectrum sensitivity associated to the difference in

size distributions. The real and imaginary parts, with associated uncertainties,305

of complex refractive index of silica are available in the supplemental material.

Figure 4: Real part and imaginary parts, and uncertainties, of the complex refractive index

of amorphous silica retrieved from 650 − 32, 500 cm−1.

Simulated extinction spectra calculated from retrieved optical constants pre-

sented in Figure 5 and the iterative method developed in Paper I give an excel-

lent fit to the data in terms of band shapes and peak positions. Furthermore,

residual line curve, corresponding to the difference between the measured and310

simulated extinction spectra, indicates a slight difference (2% and 1%, in the IR

and the UV-visible spectral regions, respectively) between these two spectra.

3.3. Validation of the methodology

Optical properties are dependent of the chemical composition and the shape

of the aerosol, and thus of the sample fabrication process. However, to ensure315
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Figure 5: Comparison of measured (solid grey line) and simulated extinction (dash line) spec-

tra for (a) 0.5µm and (b) 1.0µm silica spherical particles over 650 to 32, 500 cm−1. The solid

black line corresponds to the difference between the measured and the simulated extinction

spectra.

that the complex refractive indices are those of the material and not of the

medium, an additional experimental work has been realized.

Calibrated silica spherical particles of 2.0µm diameter have been aerosolized

using the experimental set-up shown in Figure 1. Experimental extinction spec-

trum has been recorded using the experimental protocol detailed in section 2.4.320

Figure 6a shows the comparison between the experimental extinction spec-

trum and the simulated extinction spectrum calculated using complex refractive

indices previously retrieved (Figure 4). Comparison has been done on the whole

spectral range. An expanded view in the IR spectral region has been selected,

in the spectral region where the sensitivity to k and n are the most impor-325

tant. This simulated extinction spectrum has been calculated by a Mie code

using retrieved optical constants of silica spherical particles for a log-normal

size distribution centered at about 2.0µm. This extinction spectrum covers the

spectral region 650 − 2, 500 cm−1 at a spectral resolution of 1 cm−1.

Simulated extinction spectrum from retrieved optical constants presented in330
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Figure 6: Comparison of measured (solid grey line) and simulated extinction (dash black

line), using complex refractive indices (a) presented in Figure 5 and (b) from [50], for 2.0µm

diameter silica spherical particles in the IR spectral region. The dot grey line corresponds to

the difference between the measured and the simulated extinction spectra.

Figure 6a gives an excellent fit to the data in terms of band shapes and peak

positions. Firstly, the shape is perfectly reproduced. Residual line curve, corre-

sponding to the difference between the experimental and simulated extinction

spectra, indicates a slight difference between them. A maximum difference of

about 7% is observed at the maximum amplitude of the main vibrational band.335

The spectral positions of these differences are related to the inflection points

of the k and n Jacobians, detailed in Paper I. At these positions, errors are

maximal. Furthermore, a spectral shift, less than the experimental spectral

resolution, is observed between the experimental extinction spectrum and the

simulated one using refractive index presented in Figure 4.340

Nevertheless, the general agreement between our measured and simulated

values for extinction of silica spherical particles suggests that this new method-

ology for retrieving complex refractive indices of an aerosol best exploits the

experimental measurements.
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Figure 6b shows the comparison between the experimental extinction spec-345

trum and the simulated one calculated using complex refractive indices from

Steyer et al. [50]. Contrary to Figure 6a, important discrepancies in terms of

band shape and peak positions are observed. A spectral shift of about 15 cm−1

is observed between experimental and simulated extinction spectra using com-

plex refractive indices [50]. Furthermore, residual line curve indicates a large350

difference over the whole spectral range, with a maximum of 35% around the

maximum amplitude of the main vibrational band (ν = 1, 133 cm−1). The abil-

ity to correctly simulate an experimental extinction spectrum from a specific

size distribution suggests that the retrieved complex refractive indices are those

of the material for suspended particles.355

4. Summary and conclusion

An experimental set-up has been developed to record simultaneously high

spectral resolution extinction spectra on a broad spectral range and size distribu-

tions. This experimental set-up produces a constant homogeneous well-mixed

aerosol flow by a mechanical way. Detailed accuracy quantification has been360

performed for aerosol particle sizers (APS and SMPS instruments). This allows

us to link high spectral resolution extinction spectra with accurate number and

mass concentrations, and size distribution of the particles. Extinction spec-

tra for 0.5µm and 1.0µm silica spherical particles have been experimentally

measured across the spectral range covering the IR (650 − 2, 500 cm−1) and365

UV-visible (9, 000 − 32, 500 cm−1) spectral regions. Size distribution effect has

been observed both in the IR and in the UV-visible spectral regions. This ef-

fect highlights the necessity to record simultaneously extinction spectra and size

distributions. Retrieved complex refractive indices have been calculated using

a new numerical procedure presented in Paper I [45]. This numerical procedure370

associated the Mie theory, the single subtractive Kramers-Kronig relation, and

an optimal estimation method in an iterative process. From these new optical

constants, a simulated extinction spectrum has been compared with an exper-
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imental one. The general agreement between them shows that our approach

is suitable to reproduce experimental extinction spectrum and to retrieve the375

complex refractive indices of the material for particles in suspension. The study

of the generalization of our approach to real (non-spherical) aerosols (produced

in laboratory or in situ sampling) is currently in progress. Lastly, the deter-

mination of complex refractive indices, with a high spectral resolution and on

a broad spectral range, on aerosols with various chemical compositions may380

provide a link between aerosol optical and chemical properties. These optical

constants may improve optical aerosol databases, particularly used in remote

sensing data analysis.

Acknowledgments

The CaPPA project (Chemical and Physical Properties of the Atmosphere) is385

funded by the French National Research Agency (ANR) through the PIA (Pro-

gramme d’Investissement d’Avenir) under contract ”ANR-11-LABX-0005-01”

and by the Regional Council ”Nord Pas de Calais Picardie” and the ”European

Funds for Regional Economic Development” (FEDER). P. Hubert would like to

gratefully thank the Nord-Pas de Calais Regional Council for his PhD grant.390
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F. Parol, J. Pelon, Remote sensing of volcanic ash plumes from thermal

infrared: a case study analysis from SEVIRI, MODIS and IASI instru-

ments, Atmospheric Measurement Techniques 7 (2014) 359–371. doi:

10.5194/amt-7-359-2014.

[37] Y. Balkanski, M. Schulz, T. Claquin, S. Guibert, Reevaluation of Mineral525

aerosol radiative forcings suggests a better agreement with satellite and

AERONET data, Atmos. Chem. Phys. 7 (2007) 81–95. doi:10.5194/

acp-7-81-2007.

[38] O. Dubovik, A. Sinyuk, T. Lapyonok, B. Holben, M. Mishchenko, P. Yang,
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Résumé 

En raison de leur capacité à absorber et diffuser la lumière, les aérosols jouent un 

rôle essentiel dans le bilan radiatif de la Terre. Cependant, la grande variabilité spatiale et 

temporelle de leur concentration et propriété physico-chimique rend délicate la 

quantification précise de leur impact sur le climat. Les mesures par télédétection sont des 

outils efficaces d’observation et d’analyse des aérosols de l’échelle locale à globale. 

Néanmoins, pour exploiter pleinement les capacités de ce type d’instruments, il est 

indispensable de mieux connaître les propriétés optiques des aérosols qui dépendent de 

leurs propriétés minéralogiques ou chimiques. Ces deux propriétés sont liées par l’Indice 

Complexe de Réfraction (ICR), qui représente une des principales sources d’incertitudes de 

l’étude des aérosols par télédétection. 

L’objectif de ce travail est donc de proposer et d’exploiter une méthode originale 

visant à mieux déterminer les ICR de particules. Pour cela, une nouvelle approche robuste et 

versatile a été développée et mise en œuvre. Ainsi, afin de déterminer précisément les 

capacités de cette dernière, la validation de chacune des étapes du processus d’obtention 

des ICR a été réalisée. L’approche complète a ensuite été appliquée pour des particules en 

suspension de SiO2 amorphe et cristalline, qui constituent notamment, la fraction 

majoritaire des aérosols volcaniques et désertiques. 

Enfin, les premiers résultats obtenus pour des aérosols prélevés lors de campagnes 

de mesures sont également présentés. Ceux-ci mettent en évidence le potentiel de 

l’approche proposée pour la détermination d’ICR, en vue d’améliorer l’exploitation de la 

mesure des aérosols par télédétection. 
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Abstract 

Due to their ability to absorb and scatter radiations, aerosols play an important role 

in the Earth’s radiative budget. However, quantitative estimations of their effects on climate 

are quite uncertain due to their large spatial and temporal variability in terms of 

concentration and physical properties. Measurements from remote sensing instruments are 

efficient tools to observe and investigate aerosol distributions from regional to global scales. 

Nevertheless, to fully exploit instrument capabilities, precise optical properties – dependent 

on chemical or mineralogical properties – are needed. These properties are linked by the 

Complex Refractive Index (CRI), which represents one of the main sources of uncertainty for 

studying aerosols from remote sensing instruments. 

The objective of this study is to propose and exploit a new methodology, aiming to 

determine precise CRI of particles. For this purpose, a new robust and versatile approach has 

been developed and implemented. Moreover, to determine capabilities of this approach, 

validation of each step in the procedure for CRI determination has been realized. The 

complete approach has been also applied for suspended particles of amorphous and 

crystalline SiO2, which are the major fraction of volcanic and mineral dust aerosols. 

Lastly, first results from collected samples from measurement campaigns are also 

presented. These results highlight the potential of the proposed approach to determine CRI, 

in order to improve the aerosol measurement exploitations by remote sensing instruments. 
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