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RÉSUMÉ

Les aérosols ont des effets importants tant sur le climat local que mondial, ainsi que sur les nuages 
et les précipitations. Nous présentons ici des résultats originaux de la campagne de terrain AErosol 
RadiatiOn and CLOud in Southern Africa (AEROCLO-sA) menée en Namibie en août et septembre 
2017.  Cette  région  montre  une  forte  réponse  au  changement  climatique  et  est  associée  à 
d'importantes incertitudes dans les modèles climatiques. De grandes quantités d'aérosols issues de la 
combustion de biomasse émis par les feux de végétation en Afrique centrale sont transportées loin 
au-dessus  des  déserts  namibiens  et  sont  également  détectées  au-dessus  des  nuages  de  type 
stratocumulus  couvrant  l'océan  Atlantique  Sud  le  long  de  la  côte  namibienne.  Les  aérosols 
absorbants,  au-dessus  des  nuages,  sont  associés  à  un  important  forçage  radiatif  direct  positif  
(réchauffement) qui est encore sous-estimé dans les modèles climatiques (De Graaf et al., 2021). 
L'absorption de l'énergie solaire par les aérosols au-dessus des nuages peut également provoquer un 
réchauffement à l'endroit où se trouve la couche d'aérosols. Ce réchauffement pourrait altérer les 
propriétés thermodynamiques de l'atmosphère, ce qui aurait un impact sur le développement vertical 
des nuages de bas niveau, influençant la hauteur du sommet nuageux et sa luminosité. Cet effet  
semi-direct  des  aérosols  a  été  observé  précédemment  au  large  des  côtes  de  l'Angola  et  de  la 
Namibie (Wilcox, 2012 ; Deaconu et al., 2019).

La campagne de terrain aérienne consistait en dix vols effectués avec l'avion français F-20 Falcon 
dans cette région d'intérêt. Plusieurs instruments ont été utilisés : le polarimètre OSIRIS, prototype 
du prochain instrument spatial 3MI de l'ESA (Chauvigné et al., 2021), le lidar LNG, un photomètre 
aéroporté appelé PLASMA, ainsi que des fluxmètres et des radiosondages utilisés pour mesurer les 
quantités  thermodynamiques,  complétés  par  des  mesures  in  situ  de la  distribution de taille  des 
particules d'aérosol.

Afin  de  quantifier  l'impact  radiatif  des  aérosols  sur  le  bilan  radiatif  régional  namibien,  nous 
utilisons une approche originale qui combine les données du polarimètre et du lidar pour déduire le 
taux de chauffage des aérosols. Cette approche est évaluée lors de transports massifs de particules 
de combustion de biomasse. Pour calculer ce paramètre, nous utilisons un code de transfert radiatif 
et  des  paramètres  météorologiques  supplémentaires  fournis  par  les  radiosondages.  Nous 
présenterons les résultats obtenus pour plusieurs vols effectués durant la campagne, où la charge en 
aérosols était très importante. Des aérosols issus de la combustion de biomasse ont été transportés le 
long de la côte namibienne, et les panaches d'aérosols ont été typiquement observée au-dessus des 
stratocumulus.  Nous présenterons des profils  verticaux des taux de chauffage calculés dans les 
parties solaire et thermique du spectre avec cette technique. Nos résultats indiquent des valeurs de  
taux de chauffage particulièrement élevées estimées au-dessus des nuages en raison des aérosols, de 
l'ordre de 8 K par jour dans les cas extrêmes, ce qui est susceptible de perturber la dynamique des 
couches sous-nuage. L’impact radiatif de la vapeur d’eau présent dans ces panaches est également 
abordé.

Afin de valider et quantifier cette nouvelle méthodologie, nous avons utilisé les mesures de flux 
acquises lors de descentes en boucle effectuées pendant des parties dédiées des vols, ce qui fournit  
des mesures uniques de la distribution des flux (ascendants et descendants) et des taux de chauffage 
en fonction de l'altitude.

Enfin,  nous  discuterons  de  la  possibilité  d'appliquer  cette  méthode  aux  observations  spatiales 
passives  et  actives  disponibles  afin  de  fournir  les  premières  estimations  de  profils  de  taux  de 
chauffage au-dessus des nuages à l'échelle globale.
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ABSTRACT

Aerosols exert substantial influence on both local and global climates, as well as on cloud and 
precipitation patterns. Presented herein are original findings from the Aerosol Radiation and Clouds 
in  Southern  Africa  (AEROCLO-sA)  field  campaign  conducted  in  Namibia  during  August  and 
September 2017. This region demonstrates a robust response to climate change and is associated 
with significant uncertainties in climate models. Substantial quantities of aerosols resulting from 
biomass burning, emitted by vegetation fires in Central Africa, are transported extensively over 
Namibian deserts and are also detected above stratocumulus clouds covering the South Atlantic 
Ocean along the Namibian coast.  Absorbing aerosols  above clouds are linked to a  pronounced 
positive direct radiative forcing (warming), a phenomenon still underestimated in climate models 
(De Graaf  et  al.,  2021).  The absorption of  solar  energy by aerosols  above clouds  may induce 
warming  within  the  aerosol  layer.  This  warming  has  the  potential  to  alter  the  thermodynamic 
properties  of  the  atmosphere,  impacting  the  vertical  development  of  low-level  clouds  and 
influencing cloud top height and brightness. This aerosol semi-direct effect has been previously 
observed  off  the  coasts  of  Angola  and  Namibia  (Wilcox,  2012;  Deaconu  et  al.,  2019).

The airborne field campaign involved ten flights conducted with the French F-20 Falcon aircraft in 
the  designated  region  of  interest.  Several  instruments  were  employed,  including  the  OSIRIS 
polarimeter, a prototype of the upcoming European Space Agency's 3MI spaceborne instrument 
(Chauvigné et  al.,  2021),  the  LNG lidar,  an  airborne photometer  named PLASMA, as  well  as  
fluxmeters  and radiosondes  used  for  measuring  thermodynamic  quantities.  Additionally,  in  situ 
measurements  of  aerosol  particle  size  distribution  complemented  the  instrumentation  suite.

In order to quantify the aerosol's radiative impact on the Namibian regional radiative budget, we 
employ an innovative approach that combines data from the polarimeter and lidar to derive aerosol 
heating  rates.  This  methodology  is  assessed  during  substantial  transports  of  biomass  burning 
particles.  To  calculate  this  parameter,  we  utilize  a  radiative  transfer  code  and  additional 
meteorological  parameters  provided  by  radiosondes.  We  will  present  the  results  obtained  for 
multiple flights conducted during the campaign, where the aerosol load was notably high. Biomass 
burning aerosols were transported along the Namibian coast, and aerosol plumes were typically 
observed above stratocumulus clouds. We will present vertical profiles of heating rates computed in 
the solar and thermal parts of the spectrum using this technique. Our findings indicate particularly  
high heating rate values estimated above clouds due to aerosols, reaching up to 8 K per day in  
extreme cases, which has the potential to disrupt the dynamics of the sub-cloud layers. The radiative 
impact of water vapor present in these plumes is also addressed.

To validate and quantify this novel methodology, we used flux measurements acquired during loop 
descents  performed  during  dedicated  segments  of  the  flights.  This  approach  provides  unique 
measurements of the flux distribution (upwelling and downwelling) and heating rates as function of 
altitude.

Finally,  we will  discuss  the feasibility  of  applying this  method to available  passive and active 
spaceborne observations to  provide initial  estimates  of  heating rate  profiles  above clouds on a  
global scale.
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INTRODUCTION GÉNÉRALE

L'étude  approfondie  du  réchauffement  de  notre  planète  et  de  son  atmosphère  revêt  une 
importance capitale à notre époque, où les changements climatiques suscitent une préoccupation 
croissante à l'échelle mondiale. Les altérations climatiques ont des répercussions profondes sur les 
écosystèmes,  les  ressources  naturelles  et  la  vie  humaine,  nécessitant  une  compréhension 
approfondie  des  mécanismes en jeu.  Depuis  l’ère  préindustrielle,  la  température  du globe s’est 
élevée de 1,1 degrés. Il est désormais établi avec un degré de certitude élevé que ce réchauffement 
est lié aux émissions de gaz à effet de serre associées aux activités anthropiques.  Les derniers 
résultats du GIEC (Groupe d'experts Intergouvernemental sur l'Évolution du Climat) indiquent que 
le  réchauffement  de  la  planète  atteindra  1,5°  dès  2030  et  cela  quels  que  soient  les  scénarios 
d’émission envisagés (IPCC, 2022).

Cette  thèse  se  positionne  au  cœur  des  préoccupations  contemporaines  en  matière  de 
changements climatiques en examinant plus particulièrement les impacts radiatifs liés aux panaches 
de fumée générés par les feux de végétation. En lien avec le réchauffement actuel, l’occurrence et  
l’intensité des feux de végétation naturelles ont tous deux augmenté. C’est notamment le cas en  
France et dans le sud de l’Europe de façon générale, où l’allongement de périodes de sécheresse et 
les épisodes de vague de chaleur ont contribué à augmenter de façon significative l’intensité et la  
taille des incendies. D’après les modèles de prévision, cette tendance va se confirmer et s’amplifier  
pour  le  sud  l’Europe  (Turco  et  al.,  2018).  L'année  2019  a  été  marquée  par  une  activité 
exceptionnellement élevée à l'échelle  mondiale avec notamment des feux de brousse géants  en 
Australie et des feux dans les forêts boréales au Canada. Cette tendance est globale et à cela il faut  
ajouter les feux de végétation d’origine anthropique qui se produisent par exemple en Amazonie ou 
en Afrique centrale qui sont liés à des pratiques agricoles et ou à la déforestation. 

Ces feux de biomasse ont des conséquences graves sur les écosystèmes et la santé humaine. 
Les fumées associées aux feux de végétation impactent la qualité de l'air, entraînant des problèmes 
respiratoires sérieux et des décès prématurés à l'échelle mondiale (Naeher et al., 2007 ; Dennekamp 
et al.,  2015 ; Reid et al.,  2016 ; Knorr et al.,  2017 ; Apte et al.,  2018). Ces feux de biomasse 
constituent  aussi  une  source  majeure  d'émissions  de  gaz  et  de  particules  dans  l'atmosphère 
(Andreae,  1991  ;  Andreae  et  Merlet,  2001). Ils  contribuent  significativement  aux  émissions 
mondiales de carbone organique primaire et de carbone suie (BC) dans l’atmosphère (Bond et al., 
2013), ainsi qu'aux émissions de gaz à effet de serre comme le CO2, le CH4 et le  N2O et aux 
émissions de nombreux autres gaz comme le CO et des gaz organiques non méthaniques (Ciais et 
al., 2014 ; Tian et al., 2016 ; Quéré et al., 2018).

Ces  incendies  ne  se  limitent  pas  à  des  conséquences  immédiates  sur  l'environnement,  et 
engendrent également des répercussions sur le climat au niveau régional et au niveau global via 
l’émission de ces gaz et de ces particules appelées aérosols. 
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Les aérosols  sont  des particules en suspension dans l'atmosphère qui  résultent  de diverses 
sources  et  processus.  Ces  particules  peuvent  être  générées  par  des  processus  naturels  tels  que 
l’érosion éolienne des surfaces arides, produisant des soulèvements de poussières minérales dans 
l’atmosphère.  La  distribution  en  taille  pour  ces  aérosols  est  généralement  caractérisée  par  la 
présence de particules de l’ordre du micron. Les aérosols issus de feux de biomasse contiennent 
essentiellement du carbone suie, un composé qui absorbe fortement le rayonnement sur une gamme 
spectrale  large,  ainsi  que  du  carbone  organique,  pouvant  être  composé  de  carbone  brun,  une 
substance qui rend le carbone organique absorbant au rayonnement en particulier dans l’ultraviolet  
(Siméon et al., 2021). Ces particules entrent majoritairement dans une gamme de taille de l’ordre du  
dixième  du  micron.  Les  propriétés  des  aérosols  de  feux  de  biomasse,  en  particulier  leur 
composition,  dépendent  de  nombreux  paramètres  comme  du  type  de  végétation  brûlée,  des 
conditions  météorologiques  à  la  surface  et  dans  l’atmosphère  (Reid  et  al.,  2005),  du  type  de 
combustion (plus  ou moins  complète).  Après  émission,  ces  particules  vont  subir  des  processus 
physico-chimiques variés qui vont également encore modifier leurs propriétés de forme, de taille et 
de composition. Citons également d’autres types d’aérosols comme les embruns marins, générés par 
l’action du vent sur la surface de l’océan et d’aérosols qui résultent de la conversion de gaz en  
particules,  dit  secondaires,  comme  les  aérosols  de  pollution  riches  en  sulfate  et  résultant  des 
émissions de SO2 industrielles.

Les aérosols de façon générale, et les aérosols de feux de biomasse plus particulièrement, ont 
un impact important sur le climat. En raison de leurs propriétés de diffusion et d’absorption, ces 
particules interagissent avec les rayonnements solaires et telluriques, et ont un impact direct sur le  
bilan radiatif de la Terre. En fonction de leurs propriétés et de leur distribution spatiale, comme au-
dessus des nuages ou d’une surface sombre), ils peuvent contribuer à réchauffer ou à refroidir la 
planète par une modification direct de son bilan radiatif  (Solomon et al., 2007 ; Trenberth et al., 
2009).

Ces  particules  peuvent  également  avoir  des  impacts  indirects  et  semi-directs  sur  le  bilan 
radiatif  terrestre,  en  modifiant  notamment  les  propriétés  des  nuages  et  les  paramètres  
thermodynamiques  de  l’atmosphère.  En  fonction  de  leurs  propriétés  (taille,  composition),  les 
aérosols peuvent jouer le rôle de noyaux de condensation et participent à la formation des gouttes 
nuageuses et influencent ainsi sur les propriétés des nuages d’eau liquide. Les aérosols peuvent 
également  contribuer  à  la  formation  des  nuages  de  glace  en  fonction  de  leur  position  dans 
l’atmosphère et de leurs caractéristiques. Dans le cas de nuages d’eau liquide, l’augmentation de la 
concentration en aérosols provoque l’accroissement du nombre de noyaux de condensation. Cet 
effet  s’accompagne  de  la  réduction  de  la  taille  des  gouttelettes  d’eau,  ce  qui  entraîne  une  
augmentation de  l’albédo des  nuages.  En modifiant  les  propriétés  des  nuages,  les  aérosols  ont  
également un effet sur les précipitations, cet effet connu sous le nom de second effet indirect. Dans 
le  cas  d’aérosols  absorbant,  nous  pouvons  observer  un  réchauffement  au  niveau  de  la  couche 
d’atmosphère où sont localisés les aérosols. Ce réchauffement peut entraîner une modification de 
profils de température et d’humidité de l’atmosphère, ce qui peut ensuite influencer le processus de 
formation des nuages. En fonction de la position des aérosols absorbant par rapport au nuage, du 
type de nuage et de la zone considérée, cet effet, dit semi-direct peut avoir un effet de renforcement, 
de dissipation ou de stabilisation de la couche nuageuse (Koch et Del Genio, 2010). 

Les  nuages  réfléchissent  une  partie  importante  du  rayonnement  solaire  vers  l'espace.  Ils 
modifient également la distribution du rayonnement thermique et impactent donc fortement le bilan 
radiatif global de la Terre. Comprendre les interactions complexes entre les aérosols, les nuages, la  
vapeur d’eau et le rayonnement solaire, bien que liées à de nombreuses incertitudes, demeure un 
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enjeu scientifique majeur. Le dernier rapport du GIEC (ICPC, 2022) présente le bilan des différents 
forçages radiatifs moyens globaux du système climatique et leurs incertitudes, estimés à l’aide de 
modèles. 

Le forçage  radiatif,  exprimé  en  W.m-2,  permet  d’évaluer  toute  modification  de  l’énergie 
rayonnante  nette  propre  au système climatique.  Le  forçage radiatif  est  calculé  pour  un facteur 
perturbant donné et par rapport à un état de référence. Pour l’IPCC, les valeurs prennent comme 
référence le début de l’ère industrielle, en 1750, lorsque l’influence de l’homme sur la composition 
de l’atmosphère était limitée.

Le forçage effectif des aérosols calculé entre 1750 et 2019 est estimé à -1.1 W.m -2 dans la gamme 
d’incertitudes : -1.7, -0.4 W.m-2 (IPCC, 2022). 

Pour  le  calcul  du  forçage  radiatif,  toutes  les  propriétés  de  l’atmosphère  et  de  la  surface  sont  
identiques entre le système de référence et celui prenant en compte l’agent perturbateur. Le terme 
« effectifs » signifie que le calcul prend aussi en compte les ajustements de l’atmosphère et de la  
surface  entre  les  deux  systèmes.  Le  forçage  radiatif  effectif  est  un  meilleur  indicateur  des 
éventuelles réponses en température de l’atmosphère.

Le forçage effectif total anthropique (prenant en compte l’ensemble des activités et des émissions 
liées aux activités humaines et leurs effets : gaz, aérosols …) sur la même période est estimé à 2.72 
W.m-2 (1.96, 3.48 W.m-2) L’effet des aérosols contribue donc à un refroidissement et les incertitudes 
associées  à  cet  effet  sont  importantes.  Celles-ci  sont  particulièrement  importantes  pour  les 
interactions  aérosols-nuages  (Bellouin  et  al.  2020).  Une  meilleure  compréhension  de  ces 
interactions est essentielle pour prédire avec précision les évolutions climatiques futures.

Comme  évoqué  précédemment,  les  nombreux  processus  impliqués  dans  la  formation  et 
l’évolution des particules de biomasse limitent actuellement notre connaissance de leurs propriétés 
microphysique et optiques et par suite notre capacité à quantifier leurs effets sur le climat. Les 
propriétés  des  aérosols  de  feux  de  biomasse  sont  encore  mal  représentées  dans  les  modèles 
climatiques, aussi en grande partie par un manque de connaissances sur leur distribution spatio-
temporelle  et  la  représentation  des  sources  et  de  processus  qui  permettent  de  modéliser  leur 
injection dans l’atmosphère et leur cycle de vie. Il est essentiel de mieux comprendre les propriétés 
de ces particules pour améliorer les projections climatiques futures  (Marle et al., 2017 ; Andreae, 
2019 ; Pan et al., 2019 ; Penner, 2019). Ces particules diffusent le rayonnement et elles sont aussi 
particulièrement  absorbantes.  Pris  individuellement,  le  forçage  de  ces  particules  est  positif  et 
contribue au réchauffement global. De par leurs propriétés d’absorption, ces aérosols impactent les 
processus  nuageux  via  des  effets  semi-direct.  Par  exemple,  lorsque  des  aérosols  de  feux  de 
biomasse sont transportés au-dessus des nuages bas comme les stratocumulus, le réchauffement 
occasionné par la couche d’aérosol impacte la dynamique du nuage bas. Différentes études ont 
montré que dans ce cas la couche d’aérosol contribue en perturbant différents processus à stabiliser 
la  couche  nuageuse,  limitant  sa  convection  et  préservant  son  humidité  (Wilcox  et  al.,  2010, 
Deaconu et al., 2019). L’altitude atteinte par le sommet des nuages serait plus basse et le contenu en 
eau liquide plus important, conduisant à un nuage plus brillant. De par leur propriété de taille et leur 
composition,  ces  particules  peuvent  condenser  et  former  des  gouttelettes  nuageuses.  Enfin,  au-
dessus des scènes brillantes (nuage,  neige) le  forçage direct  de ces particules est  généralement 
positif et contribue au réchauffement. Les effets de ces particules sur le climat et les nuages sont 
donc multiples et difficiles à estimer à l’heure actuelle. 
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Depuis les années 2000, des activités de recherche internationales ont été entreprises dans le  
cadre du projet AeroCom (AEROsol model interCOMparison). Ce projet consiste à comparer les 
modèles numériques de projections climatiques utilisés par le GIEC avec les observations acquises 
depuis la surface et depuis l’espace (Huneeus et al., 2011 ; Myhre et al., 2013a ; Bian et al., 2017). 
Ces  exercices  visent  à  comprendre  les  divergences  observées  entre  les  résultats  des  différents 
modèles numériques en particulier sur les propriétés des aérosols et de leurs effets.  L'objectif de ce 
projet  est  de réduire de manière significative les  incertitudes concernant  les  effets  radiatifs  des 
aérosols.

                          

Figure 1. : Sites des campagnes aéroportées internationales réalisées dans l’Atlantique Sud-Est. Les 
lettre  « A » correspondent  à  des  sites  du réseau de photomètre  AERONET. Les profils  colorés 
correspondent à des profils d’extinctions des aérosols restitués à partir des données du lidar spatial 
CALIOP (Source : projet NASA/ORACLES)

La  région  de  l’Atlantique  Sud-Est  est  l’une  des  régions  du  monde  associée  à  de  fortes 
disparités de réponses dans les modèles du climat. Cette région a été identifiée comme une zone 
d’étude privilégiée pour comprendre les effets des aérosols sur le climat et les nuages. 

Cette région de l’Atlantique est caractérisée par la présence d’un banc de stratocumulus marins 
quasi permanent localisé dans la couche limite marine et qui s’étend le long des côtes africaines de 
la Namibie jusqu’à l’Angola et le Gabon et qui couvre une bonne partie de l’océan dans cette partie 
de l’Atlantique.

Durant la saison des feux (juin-octobre), des incendies se produisant essentiellement sur une zone 
centrée sur l’Afrique centrale (Gabon, Congo, Angola …) genèrent de gigantesques panaches de 
fumée qui sont transportés ensuite au-dessus de l’Atlantique et qui survolent les stratocumulus. Ces 
incendies sont liés à des pratiques agricoles telles que la culture sur brûlis et se produisent chaque  
année façon récurrente. 

L'importance de cette zone de l'Atlantique Sud-Est réside dans son statut de laboratoire naturel 
privilégié pour étudier les interactions complexes entre les aérosols et les nuages (Keil et Haywood, 
2003 ; Stier et al., 2013 ; Peers et al., 2016 ; Zuidema et al., 2016a ; Zuidema et al., 2016b). En 
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particulier, les concentrations élevées en aérosols de feux de biomasse et leur transport dans ou au-
dessus de zones nuageuses rend cette région unique pour l’étude des effets des aérosols de feux sur  
le climat et les nuages. 

Dans ce contexte, plusieurs campagnes internationales ont été réalisées dans l’Atlantique sud-
est, incluant le projet ORACLES (ObseRvations of Clouds above Aerosols and their intEractionS) 
de la NASA, le projet CLARIFY (Cloud-Aerosol-Radiation Interactions and Forcing : Year 2016), 
piloté par le METOFFICE et plusieurs universités anglaises et le projet "AErosols, RadiatiOn and 
CLOuds in Southern Africa" (AEROCLO-sA), incluant différents laboratoires français et instituts 
européens.  En  2017,  les  trois  projets  ont  été  réalisés  simultanément.  Les  projets  ORACLES, 
CLARIFY et AEROCLO-sA étaient alors respectivement basés sur l’île de Säo Tomé (située dans le 
golfe de Guinée au large du Gabon), l’île de l’Ascension dans l’Atlantique (située à 2 000 km des 
côtes Africaines)  et  en Namibie (c.f.  Figure 1). Ces campagnes avaient  toutes pour objectif  de 
comprendre  les  effets  radiatifs  des  aérosols  et  leurs  effets  sur  les  nuages  et  le  climat  dans  
l’Atlantique  sud-est.  Elles  ont  impliqué  des  moyens  d’observations  aéroportée  et  de  sites  de 
mesures basés au sol.

Cette thèse s’inscrit dans le cadre du projet AEROCLO-sA mené en Namibie (Formenti et al., 
2019). 

La  campagne  AEROCLO-sA  a  permis  de  collecter,  entre  autres,  des  données  aéroportées 
essentielles pour améliorer notre compréhension des propriétés microphysiques et radiatives des 
aérosols de feux de biomasse et des nuages dans cette région en septembre 2017. D’autres objectifs 
portaient également sur l’étude des poussières minérales et des processus d’émission et de transport 
de ces particules depuis leurs zones sources désertiques. Une station de mesures basés sur la côte 
namibienne a également permis de décrire de façon détaillée les propriétés des aérosols marins et 
des gaz présents dans la couche limite marine qui influence la formation des nuages. Des objectifs 
techniques étaient également recherchés dans ce projet. L’instrument polarimètre OSIRIS et le lidar 
LNG étaient abord de l’avion de recherche FALCON-20 pendant AEROCLO-SA. OSIRIS est le 
prototype du futur instrument spatial 3MI prévu par l’agence spatiale européenne pour être lancé en  
2025 et qui a vocation à mesurer les propriétés des aérosols (et des nuages) depuis l’espace. L’un 
des objectifs techniques du projet consistait à évaluer de nouvelles de restitution des propriétés des 
aérosols  avec  les  mesures  acquises  par  l’instrument  OSIRIS,  applicables  à  terme  à  la  version 
spatiale de cet instrument.

L’observation spatiale des aérosols par télédétection a permis une amélioration significative de 
nos connaissances sur les propriétés des aérosols. Les méthodes de télédétection spatiale permettent 
une observation globale et journalière des aérosols et constituent donc un outil privilégié pour leur 
surveillance. La télédétection dite « passive » consiste à mesurer à distance les caractéristiques du 
rayonnement solaire diffusé et éventuellement réfléchi, ou du rayonnement infrarouge émis par la 
surface et l’atmosphère terrestres. Elle se distingue de la télédétection « active » qui repose sur la 
mesure d’un rayonnement issu d’une source artificielle, par exemple un laser, comme dans le cas 
des instruments de type lidar. Les capteurs passifs en orbite peuvent être associés à des instruments 
actifs placés sur d’autres plateformes comme dans le cas de la constellation de satellites A-Train 
(Tanré et al. 2011). Les capteurs de l’A-Train décrivent une orbite héliosynchrone et se succèdent à 
quelques minutes d’intervalle permettant d’obtenir des observations quasi-simultanées, autorisant 
des combinaisons de mesures. L’instrument POLDER du CNES sur la plateforme PARASOL a fait 
partie de l’A-train de 2005 à 2010. Cet instrument a permis d’acquérir 5 ans de données communes 
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avec les autres capteurs de l’A-Train et 8 années de données au total. Cet instrument fournit des  
mesures  spectrales,  directionnelles  et  polarisée  permettant  une  caractérisation  détaillée  des 
propriétés des aérosols. Parmi les autres instruments passifs utilisés pour l’étude des aérosols, citons 
l’instrument MODIS qui fournit des mesures spectrales. De nombreux capteurs ont été utilisés pour 
l’étude  des  aérosols  depuis  une  quarantaine  d’année.  De  façon  générale,  il  y  a  une  vingtaine 
d’années, les principaux paramètres des aérosols restitués depuis l’espace était l’épaisseur optique 
en  aérosols  (paramètre  indicatif  de  la  concentration  en  aérosols  intégrée  sur  la  colonne 
d’atmosphère) et un paramètre indicatif de la taille des particules. Dans les décennies suivantes, de 
nouvelles méthodes plus sophistiquées ont été développées pour l’analyse des données fournies par 
capteurs satellites comme POLDER. Citons l’algorithme GRASP (Dubovik et al., 2011) qui permet 
de  restituer  précisément  l’épaisseur  optique  en  aérosol  au-dessus  des  surfaces  terrestres  et 
également  un  modèle  détaillé  des  propriétés  de  ces  particules  (forme,  distribution  en  taille, 
absorption et composition chimique dans certaines variantes de l’algorithme). Ces paramètres des 
aérosols,  restitués  par  des  capteurs  passifs  sont  des  quantités  intégrées  sur  la  verticale  et  sont  
typiquement  obtenus  dans  des  conditions  d’atmosphère  claire  (sans  nuage).  Le  lidar  CALIOP, 
toujours opérationnel au sein de l’A-train permet de fournir de façon complémentaire la distribution 
verticale des aérosols dans l’atmosphère. Pour les aspects climatiques, l’observation spatiale est  
principalement utilisée pour valider les modèles et les contraindre. Ces données utilisées seules ou 
combinées avec des simulations ont principalement permis d’améliorer nos connaissances sur les 
estimations du forçage radiatif direct des aérosols au sommet de l’atmosphère (Forster 2007).

La  présente  thèse  porte  sur  la  quantification  de  l’impact  radiatif  des  aérosols  de  feux  de 
biomasse et vise à développer plus particulièrement une méthode permettant de quantifier les profils 
de taux d'échauffement (ou de refroidissement) atmosphérique attribuable à ces particules. Le taux 
d’échauffement est une grandeur radiative (en Kelvins par unité de temps) qui traduit la capacité de 
ces particules à réchauffer ou à refroidir la couche atmosphérique dans laquelle les aérosols se 
situent. Si les méthodes d’observations spatiales ont permis d’obtenir des estimations du forçage 
direct  des  aérosols  au  sommet  de  l’atmosphère,  ces  calculs  ne  donnent  pas  d’information  sur 
l’impact  radiatif  des  aérosols  dans  l’atmosphère  ou  en  surface.  Cette  grandeur  radiative  n’est  
actuellement pas fournie de façon globale et opérationnelle par les satellites. C’est toutefois cette  
quantité qui permet de mesurer la capacité des aérosols à modifier les profils thermodynamiques 
dans l’atmosphère qui et contrôle en grande partie les effets semi-direct des aérosols sur les nuages.  
C’est donc une quantité primordiale qui doit être correctement représentée dans les modèles du 
climat afin de simuler correctement les différents effets des aérosols sur les nuages. La principale 
difficulté pour estimer cette grandeur est que celle-ci dépend de nombreux paramètres. Au premier  
ordre, il est nécessaire de connaître la concentration en aérosol, sa distribution dans l’atmosphère, 
les propriétés d’absorption spectrale des aérosols (ou leur composition) et également la taille des 
particules. Dans une moindre mesure, les propriétés radiatives sous-jacentes à la couche d’aérosols 
doivent également être connues. Il est aussi nécessaire d’avoir des profils des principales grandeurs 
thermodynamiques (humidité, température).
Un  certain  nombre  d’études  ont  fourni  des  évaluations  des  taux  d’échauffement  verticaux  des 
aérosols, et dans la plupart des cas, ces études sont limitées à certains types d’aérosols ou à des 
zones  géographiques  particulières.  Elles  sont  souvent  associées  à  des  campagnes  de  mesures 
limitées  dans  le  temps  et  l’espace.  Des  estimations  des  taux  ont  été  réalisées  à  l’aide  de  la 
combinaison de mesures acquises depuis la  surface à partir  de mesures de lidar  et  de mesures  
photométriques.  Ce  type  d’approche  ne  peut  toutefois  pas  être  utilisé  dans  le  cas  d’aérosols 
transportés au-dessus des nuages et reste limité à certaines stations instrumentées. Des estimations 
globales ont pu être réalisées avec des modèles. L’absorption et la charge des aérosols dans les 
modèles AEROCOM sont généralement  très mal représentées pour les situations avec des aérosols  
transportés au-dessus des nuages (Peers et al., 2016).
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Les  mesures  aéroportées  sont  particulièrement  utiles  pour  accéder  à  cette  grandeur.  Les 
mesures aéroportées peuvent être effectuées à différents niveaux dans l’atmosphère ce qui permet 
d’obtenir des profils des propriétés de l’atmosphère et des aérosols. Dans le cadre de la campagne 
ORACLES, les taux d’échauffement des aérosols au-dessus des nuages ont été calculés çà partir de 
mesures aéroportées (Cochrane et al., 2022). Dans cette étude, des mesures in situ ont été réalisées 
dans les panaches de fumée à différentes altitudes afin de de caractériser les propriétés d’extinction 
et  d’absorption  des  aérosol  précisément,  ainsi  que  les  profils  thermodynamiques.  Ces  données 
couplées avec un code de transfert  radiatif  ont permis le calcul des taux d’échauffement.  Cette  
approche est bien adaptée mais ne peut pas être appliquée à des mesures spatiales.

Les campagnes aéroportées permettent  également d’effectuer des mesures de flux radiatifs 
dans les panaches d’aérosols. Typiquement, les taux d’échauffement peuvent être calculés à partir 
du calcul de la divergence des flux mesurés. Cette approche basée uniquement sur des mesures de 
flux  a  été  utilisée  pour  caractériser  les  taux  d’échauffement  des  aérosols  observés  en  mer 
Méditerranée  (Mallet  et  al.,  2016).  Si  des  mesures  de  flux  effectuées  sur  un  avion permettent 
effectivement des calculs de taux d’échauffement, il existe très peu de références publiées sur ce 
sujet spécifique. L’utilisation de mesures de flux aéroportés pour le calcul des taux d’échauffement 
pose de difficultés non négligeables. En particulier, ces difficultés sont liées à la prise en compte de 
l’attitude de l’avion (tangage, roulis, cap) et de ces effets dans l’analyse des flux mesurés. A notre  
connaissance,  il  n’existe  pas  d’études  abordant  le  problème  de  la  comparaison  de  taux 
d’échauffement  calculés  avec  un  code  et  comparé  avec  des  taux  mesurés  directement  dans 
l’atmosphère à partir de mesures de flux. Notre étude va aborder cette question en détails dans une 
perspective de validation et de compréhension de la mesure. 

Dans  cette  thèse,  nous  allons  principalement  aborder  le  problème  du  calcul  des  taux 
d’échauffement des aérosols de feux de biomasse estimés au-dessus des nuages. La quantification 
des taux d’échauffement des aérosols au-dessus des nuages est primordiale pour aider à comprendre 
l’effet des aérosols sur la dynamique des nuages bas. Des études récentes, ont également souligné 
l’importance de la connaissance de taux d’échauffement pour correctement modéliser le transport et 
la dynamique des couches d’aérosols de feux de biomasse (Chaboureau et al.,  2022). L’objectif  
technique de cette thèse est de développer une méthode de calcul des taux d’échauffement à partir 
des données fournies par le lidar LNG et par le polarimètre OSIRIS qui était à abord de l’avion 
FALCON-20 lors de la campagne AEROCLO-sA. Cette synergie de mesures active et passive est 
applicable à des données spatiales (Deaconu et al., 2019). Le travail consistera à mettre au point la 
méthode et à l’aide de la base de données aéroportées acquises pendant la campagne pour pouvoir  
ensuite l’appliquer à terme à une analyse globale. Un objectif scientifique de la thèse est d’évaluer 
les taux d’échauffement des aérosols observés lors de la campagne AEROCLO-sA en Namibie. Le 
calcul des taux d’échauffement atmosphérique est également recherché. Plusieurs études ont montré 
l’importance de prendre en compte la présence de vapeur d’eau dans ces panaches de fumée pour 
réaliser  un  bilan  radiatif  complet.  Notre  objectif  sera  donc  aussi  de  développer  une  approche 
permettant d’estimer les taux d’échauffement des panaches de fumée (aérosols + vapeur d’eau) et 
d’étudier  la  distribution  de  la  vapeur  d’eau  au  sein  de  ces  panaches.  L’originalité  de  la  thèse  
consistera à exploiter les mesures acquises lors de descentes en boucle, et en particulier les mesures 
de flux, afin de valider les taux calculé set la méthodologie dans son ensemble. 
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Le chapitre suivant porte sur la définition des grandeurs physiques qui permettent de décrire le  
rayonnement et les processus qui l’affectent ainsi que les propriétés microphysiques des particules. 
Le chapitre 3 présente la campagne AEROCLO-sA et l’ensemble des instruments et outils utilisés 
dans ce travail pour mettre en place les différentes méthodologies de calculs et de validation de  
taux.   Le  chapitre  4  présente  l’exploitation  de  mesures  de  flux  pour  le  calcul  des  taux 
d’échauffement et la validation de la méthode à partir de mesures acquises dans les descentes en 
boucle. Le chapitre 5 présente les résultats de l’exploitation des données pour quantifier les taux 
d’échauffement observés au-dessus des nuages. La dernière partie résume les résultats obtenus et  
présentent les principales perspectives de cette étude.
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CHAPITRE I : 

PROPRIÉTÉS DES AÉROSOLS ET 
GRANDEURS RADIATIVES.

Ce chapitre décrit les propriétés physico-chimiques et optiques des aérosols, des nuages et liste 
les  principaux  paramètres  permettant  de  les  caractériser.  Il  introduit  les  principales  grandeurs 
radiatives et processus permettant de quantifier les impacts radiatifs de ces particules sur le climat et 
les nuages.

I.1 GÉNÉRALITÉS SUR LES AÉROSOLS

Les  aérosols  se  réfèrent  à  toutes  les  particules  solides  et  liquides  en  suspension  dans 
l'atmosphère,  ayant  des  diamètres  compris  entre  0,001  et  10  microns,  à  l’exclusion  des 
hydrométéores, c’est à dire les gouttelettes d’eau liquide et les cristaux de glace qui constituent les  
nuages  (Boucher,  2012).   Les  aérosols  sont  des  constituants  complexes  de  l’atmosphère  qui 
présentent des propriétés variées en termes de composition chimique, pouvant être homogène ou 
inhomogène au sein d’une particule, ainsi que des propriétés de taille et de forme différentes.

I.1.A Sources et processus de formation

Ces particules sont générées à partir de diverses sources et résultent de processus de formation 
mécaniques ou chimiques variés.  Elles peuvent être transportées sur de longues distances et  se 
retrouver à différentes altitudes.

La concentration des aérosols dans l’atmosphère varie fortement dans le temps et dans l’espace. Des 
événements extrême tels que les tempêtes de sable, les éruptions volcaniques et les feux de forêt  
peuvent injecter des millions de tonnes de particules dans l’atmosphère en peu de temps, modifiant 
ainsi brutalement leur concentration dans l’atmosphère et les propriétés de cette dernière. Selon 
leurs  sources  et  les  processus  atmosphériques  qui  les  affectent,  ces  particules  présentent  des 
propriétés différentes.

Les  aérosols  atmosphériques  proviennent  de  deux  sources  principales  :  naturelles  et 
anthropiques. À l'échelle mondiale, les aérosols naturels représentent environ 90 % de la masse 
totale des aérosols émis chaque année, tandis que les aérosols produits par les activités humaines 
constituent environ 10 % (Satheesh et Moorthy, 2005 ; Boucher, 2015).  Le Tableau 1.1 répertorie 
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les principales espèces d'aérosols naturels et anthropiques, primaires et secondaires, ainsi que les 
estimations de leurs émissions annuelles connues à ce jour.

Les  sources  naturelles  d'aérosols  comprennent  les  émissions  provenant  des  océans  (sels, 
embruns  marins,  sulfate  de  diméthyle),  des  sols  (poussières  désertiques  et  terrigènes),  de  la 
végétation  (pollens,  composés  organiques  volatils,  etc.)  et  des  volcans  (cendres  volcaniques, 
sulfates). Les aérosols dits anthropiques sont issus des émissions d'une grande variété d'activités 
humaines. Les sources sont largement dominées par les émissions provenant de la combustion de 
combustibles fossiles tels que le charbon et le pétrole, des biocarburants, ainsi que des incendies de 
végétation  causés  par  l'être  humain,  tels  que  les  fumées  de  feux  de  biomasse.  Les  activités 
industrielles, le transport, le chauffage domestique et même les activités culinaires sont également 
des sources majeures d'aérosols anthropiques.

Type d’aérosol Émissions annuelles
(Tg/an)

Aérosols primaires naturels

Sels marins 1000 – 6000

Poussières désertiques 1000 – 3000

Carbone suie (issu des feux de biomasse) 3 – 14 

Carbone organique (issu de la biomasse) 16 – 72

Aérosols secondaires naturels

Sulfate (issu des sulfure de diméthyle : DMS) 20 – 40

Sulfate (issu des volcans) 6 – 20

Aérosols primaires anthropiques

Poussière industrielles 40 – 130

Carbone suie (issu des combustibles fossiles) 6 – 10

Carbone organique (issu des combustible 
fossiles)

20 – 30

Aérosols secondaires anthropiques

Sulfate (issu du dioxyde de soufre : SO2) 70 – 90

Carbone organique (issu des composés 
organiques volatils : COV)

8 - 40

Tableau  1.1 :  Estimations  des  émissions  annuelles  actuelles  des  principaux  types  d’aérosols 
atmosphériques. Sources : Boucher, 2015.

Les aérosols primaires sont ceux qui sont émis directement sous forme solide au niveau de la  
surface  océanique  ou  terrestre.  Cela  inclut  les  aérosols  soulevés  par  l'érosion  éolienne  sur 
différentes surfaces, tels que les sels marins et les poussières désertiques, ainsi que les aérosols 
produits lors de combustions, comme le carbone suie et les aérosols organiques primaires (Bond et 
al.,  2013).  Les  aérosols  secondaires,  quant  à  eux,  sont  issus  de  processus  de  conversion  gaz-
particule.  Ce  sont  des  aérosols  inorganiques  secondaires  tels  que  les  sulfates,  les  nitrates  ou 
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l'ammonium, ainsi  que des aérosols  organiques secondaires.  Ils  se forment dans l'atmosphère à 
partir de composés initialement émis sous forme gazeuse, appelés précurseurs d'aérosols.

I.1.B Transport et dépôts des aérosols

Une fois injectés dans l’atmosphère, les aérosols sont transportés par les vents et vont subir un 
certain nombre de processus physico-chimique (coagulation, sédimentation, …). À la fin de leur 
cycle, ils sont soumis à des processus de dépôt et d’élimination, à la fois sec et humide.

Le dépôt sec dépend principalement de la taille des particules. En théorie, les particules les 
plus grosses sont plus impactées par la sédimentation gravitationnelle que les plus petites particules  
et elles sont une durée de vie normalement plus courte dans l’atmosphère. La morphologie des 
particules  exerce  une  influence  notable  sur  les  processus  de  sédimentation  en  modifiant  la 
flottabilité  des  aérosols.  Les  particules  de  plus  grande  taille  peuvent  être  soumises  à  des 
mouvements  de  ré-entraînement  en  fonction  des  vents,  prolongeant  ainsi  leur  durée  de  séjour 
atmosphérique.  La  dynamique  atmosphérique  assume  ainsi  une  fonction  importante  dans  la 
régulation du temps de résidence des aérosols dans l'atmosphère.

L’élimination des aérosols de l’atmosphère est principalement due au processus de captation 
des aérosols par les hydrométéores. Les gouttes de pluie capturent les particules aérosols localisés 
sous les nuages en suspension et les déposent à la surface, contribuant ainsi à leur élimination 
(lessivage sous les nuages). Les aérosols peuvent être transportés au sein des nuages et pénétrer les  
gouttelettes  d'eau  avant  la  précipitation,  généralement  par  des  mécanismes  de  diffusion  ou 
d'impaction. Alternativement, ils peuvent servir de noyaux de condensation, favorisant la formation 
de gouttelettes d'eau par lessivage au sein des nuages. L'efficacité de ces processus est étroitement  
liée à la proximité entre le nuage et les particules d'aérosol.

La répartition verticale  des  aérosols  exerce une influence significative sur  leur  persistance 
atmosphérique, car des altitudes plus élevées compromettent l'efficacité des mécanismes de dépôt. 
Par  ailleurs,  en  cas  d'atteinte  de  la  stratosphère,  la  durée  de  vie  des  aérosols  peut  être 
considérablement prolongée, s'étendant de plusieurs mois à plusieurs années en raison de la stabilité 
caractéristique de cette couche atmosphérique.

I.1.C Distribution en taille des aérosols

Les aérosols atmosphériques présentent une vaste gamme de tailles, variant de quelques 10 -3 

microns pour des particules constituées de quelques molécules à des aérosols de quelque dizaines de 
microns en termes de rayon. Voir la Figure I.1.

Pour les très petites particules, nous distinguons : le mode de nucléation (r < 0,01 µm) et le 
mode Aitken (0,01 µm < r < 0,05 µm), en fonction de la valeur de leur rayon. Les particules sont  
couramment appelées "ultrafines" et sont rencontrés lors de la formation d’aérosols secondaires. La 
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première étape  de formation est le processus de nucléation, qui correspond à la transformation 
d’une  phase  gazeuse  en  une  phase  condensée.  Ensuite,  les  particules  se  développent  jusqu'à 
atteindre la taille d'une particule appartenant au mode d'Aitken. Après un processus de coagulation 
avec d'autres particules, ces aérosols grossissent et vont atteindre une taille de quelques dixièmes de 
microns et contribuer au mode d'accumulation.

Les  particules  du  mode  de  nucléation  subissent  de  nombreux processus  (coagulation  ou 
impaction sur les surfaces, ...) et évoluent rapidement après leur émission. Le temps de vie  de ces 
particules est généralement très court, de l'ordre de quelques minutes à quelques heures. 

Bien que ces particules soient les plus nombreuses, ce sont les aérosols de taille comprise entre 0.05 
et  10  microns  qui  contribuent  essentiellement  à  la  masse  totale  des  particules.  Ces  dernières  
particules,  en  raison  de  leur  taille  (0.05-10  microns),  interagissent  efficacement  avec  les 
rayonnements solaires et telluriques. La distribution granulométrique de ces aérosols se présente de 
manière bimodale, avec deux modes principaux : le mode d'accumulation, également appelé mode « 
fin », regroupe des particules dont le rayon varie entre 0.05 et 0.60 µm, tandis que le mode grossier 
inclut des particules avec un rayon supérieur à 1 micron.

Les  aérosols  d'origine  naturelle  présentent  une  taille  supérieure  à  1  micron,  contribuant 
principalement au mode grossier, comprenant notamment les poussières minérales et les cendres 
volcaniques. Il est toutefois important de noter la présence possible de particules submicroniques 
(moins d'un micron) dans la  nature,  comme celles émises par  les  feux de forêt  dans les  forêts 
boréales.  Les  poussières  minérales  peuvent  également  transporter  des  aérosols  du  mode  fin, 
contribuant ainsi à une distribution granulométrique bimodale.

La plupart des particules d’origine humaine contribuent au mode fin et sont associées à des 
particules  submicroniques  à  l’exception  des  particules  de  poussière  générées  par  les  activités 
agricoles et industrielles.

Figure I.1 :  Distribution multimodale  de la  taille  des  particules  avec des  exemples  de type de 
particules  dans  chaque  mode.  Différent  processus  impactant  les  aérosols  sont  indiqué  sur  ce 
schéma.

La connaissance de la distribution en taille des particules est critique pour comprendre leurs 
interactions  avec  le  rayonnement.  Plusieurs  modèles  permettent  de  représenter  la  distribution 
granulométrique d'un groupe de particules,  citons la loi gamma ou la loi de Junge. La loi log-
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normale est couramment utilisée (Aitchison et Brown, 1957).  Elle peut s’exprimer en fonction du 
nombre d’aérosols (Hansen et Travis, 1974).

n(r )=dN
dr
= N

rσg√2π
exp[−(1

2
)(

ln (r )−ln(rg)
σg

)
2

] (eq. I.1)

Lorsque la distribution de taille des aérosols est multimodale, elle peut être représentée par une 
combinaison de plusieurs log-normales : 

n(r )=∑
i=1

k

( N
rσi√2 π

exp [
−ln2(r /rg , i)

2σ i
2 ])  (eq. I.2)

n(r) est la quantité de particules par unité de volume ( particules.μm-3 ).

r est le rayon de la particule ( μm ). Le rayon est compris entre r et r + dr.

N est la quantité totale de particules par unité de volume (particules.μm-3 ).

rg est le rayon géométrique moyen des particules ( μm ).

σg est l’écart-type géométrique de la distribution en taille des particules (sans unité)

L’indice i indique le numéro du mode.

Compte tenu du large domaine de valeur couvert par le rayon des aérosols, la distribution en  
taille est généralement donnée en échelle logarithmique. Dans ce cas, n(ln(r)) = r.n(r). Selon les 
applications, nous utiliserons également une distribution en surface  s[ln(r)] ou en volume v[ln(r)], 
définies par :

s [ ln (r )]= dS
dln(r )

=4π r2 n[ ln(r)]  et v [ ln (r )]= dV
dln (r )

=4
3
π r3n [ ln(r )] (eq. I.3)

Nous définissons le rayon effectif reff qui est le rayon moyen pondéré par la surface des particules :

re f f=
∫ r3   n (r )  d r

∫ r2   n (r )  d r
(eq. I.4)
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De même, nous définissons la largeur effective ou variance effective :

ve f f=
∫ (r−re f f )  r2   n (r )   d r

re f f
2 ∫r 2   n(r )   d r

(eq. I.5)

Des distributions en taille différentes, ayant des rayons effectifs et des variances effectives de 
même  valeur,  ont  des  propriétés  optiques  de  valeurs  similaires  (Hansen  et  Travis,  1974).  Ces 
grandeurs effectives sont utiles pour comparer l’impact de populations variées d’aérosols sur le 
rayonnement  atmosphérique,  qui  dépend au premier  ordre  de  la  taille  des  particules.  Le rayon 
effectif a l’avantage de pouvoir être défini pour toute particule, quelle que soit sa forme et d’être 
indépendant du choix de la définition de la distribution en taille (en nombre, en surface, …), voir la 
figure I.2. (Hansen, J.E., Travis, L.D. (1974).

Figure I.2 : Caractéristiques distinctes des modes de particules dans la distribution granulométrique 
des  aérosols.  De haut  en bas :  Distribution en nombre,  en surface et  en volume des particules 
atmosphériques selon leur diamètre. (Seinfeld et Pandis, 2012).
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I.1.D Composition chimique des aérosols

La composition chimique d’un aérosol décrit sa nature chimique et les différentes espèces qui 
le constituent. La composition chimique est un paramètre important qui contrôle l’hygroscopicité 
des particules ainsi que ses propriétés optiques et radiatives (Forster, 2007).

La  composition  des  aérosols  va  dépendre  des  sources  d’émission  et  des  transformations 
physico-chimiques que va subir la particule durant son cycle de vie. Nous distinguons typiquement 
les  aérosols  inorganiques  des  aérosols  organiques.  Les  aérosols  inorganiques  comprennent 
notamment les sels marins, composés de chlorure de sodium (NaCl) et les poussières minérales. Les 
poussières minérales contiennent principalement des oxydes de fer (exemple : hématite, Fe2O3) et 
des carbonates (exemple : carbonate de calcium, CaCO3). La composition de ces particules est liée à 
la composition minéralogique des sols. D’autres particules du mode grossier peuvent contenir du 
nitrate,  du  sodium  et  des  agents  biogéniques.  Les  aérosols  peuvent  contenir  des  particules 
biologiques telles que des pollens, des spores de champignons et des bactéries, qui ont des effets sur 
la santé humaine et l’environnement. 

Les particules fines ou ultrafines sont composées en plus grande d’ammonium, de sulfate, de 
nitrate et de matière organique  (Putaud et al. 2004A, Wall et al. 1988). Les aérosols organiques 
contiennent  un  grand  nombre  de  composés,  citons  les  composés  organiques  provenant  de  la 
combustion de la biomasse et ceux provenant de la combustion de combustibles fossile. Le carbone 
suie (BC) est un constituant qui entre dans la composition des aérosols produits par combustion 
dans certaines conditions. Le carbone suie est le composé prépondérant qui exerce une influence 
majeure sur l'absorption des aérosols émis lors des feux de biomasse et c’est celui qui joue un rôle  
déterminant dans la modulation du niveau d'absorption. Cette absorption, à son tour, exerce des 
répercussions significatives sur les spectres du rayonnement solaire et de l'infrarouge thermique. 
Certains composés d'aérosols organiques (OC), désignés sous le terme de "carbone brun" (BrOC) et 
émis lors de la combustion de biomasse, présentent également une capacité d'absorption notable 
dans le spectre ultraviolet-visible-proche-infrarouge, comme indiqué par Siméon et al. (2021). La 
proportion relative de chaque espèce au sein des aérosols générés par les feux de biomasse (BC, OC 
purement diffusant et BrOC) est conditionnée par divers paramètres, notamment le type et l'état de 
la végétation (forêt, savane, humidité, etc.), le mode de combustion (partielle ou complète), et les 
conditions en surface, parmi d'autres facteurs.

Sur le plan chimique,  les particules peuvent être catégorisées en aérosols hydrosolubles et 
insolubles. Les aérosols hydrosolubles manifestent généralement des propriétés hygroscopiques, ce 
qui signifie qu'ils ont la capacité d'absorber l'humidité atmosphérique et de croître en conséquence. 
L'hygroscopicité, qui caractérise cette capacité de croissance par absorption d'humidité, induit des 
modifications dans la composition chimique des particules, pouvant influencer leur taille et leur 
forme  et  conduire  à  une  croissance  hygroscopique.  Les  particules  hautement  solubles  sont 
principalement  constituées  d'ammonium,  de  composés  sulfatés  ou  de  chlorure  de  sulfate.  Ces 
particules sont reconnues comme des noyaux de condensation efficaces participant à la formation 
des gouttelettes de nuages.
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I.1.E État de mélange et forme des aérosols

L’état  de  mélange  fait  référence  à  la  distribution  des  espèces  chimiques  composant  une 
population de particules d’aérosols. Les poussières minérales peuvent parfois être recouvertes d’une 
pellicule aqueuse (de sulfate ou de nitrate par exemple) ou encore être associées en mélange interne 
avec des aérosols marins, après avoir été transportées (Derimian et al. 2017).  La présence d’un 
revêtement (« coating » en anglais) modifie les propriétés physico-chimiques de la particule initiale 
ce qui impacte les propriétés optiques de la particule (Unga et al. 2018). C’est notamment dans le 
cas d’une substance diffusante extérieure renforçant par effet de loupe le pouvoir absorbant du cœur 
de la particule,  un effet  particulièrement marqué pour les particules de carbone-suie (Liu et  al. 
2017 ; Zhang et al. 2018). 

Nous distinguons le mélange externe, dans lequel chaque particule de la population d’aérosols 
est  composée  d’une  seule  espèce  chimique.  Dans  un  mélange  interne,  chaque  particule  de  la 
population d’aérosol contient une certaine proportion d’espèces chimiques. Le ménage interne est 
dit homogène, lorsque ces espèces sont bien mélangées entre elles, et hétérogène, pour un mélange 
qui comprend par exemple l’inclusion d’une espèce insoluble ou la présence d’un revêtement.

La présence d’un revêtement peut également modifier les propriétés d’hygroscopicité et donc sa 
capacité  à  jouer  le  rôle  de  noyau  de  condensation.  Ainsi,  bien  que  la  plupart  des  poussières  
minérales, des cendres volcaniques et des particules de suie anthropiques soient classées comme 
insolubles,  des  études  basées  sur  des  prélèvements  et  des  analyses  réalisées  en  en  laboratoire, 
montrent que certaines de ces particules peuvent contribuer à former des noyaux de condensation. 
Cela s’explique par les différents processus que subissent les aérosols pendant leur cycle de vie et  
qui modifient leurs propriétés initiales, et notamment leur hygroscopicité (Sullivan et al. 2009, Tang 
et al. 2016).

Les  analyses  en  microscopie  électronique  à  balayage  (MEB) permettent  de  caractériser  la 
morphologie  des  aérosols  à  partir  de  prélèvement  réalisé  dans  l’atmosphère.  Ces  observations 
révèlent une grande variabilité pour l’état de mélange des aérosols  et aussi pour leurs formes. La 
forme des particules dépend des mécanismes de formation et des sources de ces particules. Les 
aérosols peuvent adopter des formes sphériques,  floconneuses,  filaires,  cubiques,  parmi d'autres 
configurations possibles. Voir la figure I.3.

La forme des aérosols, ainsi que leur état de mélange, modifient la façon avec laquelle ces 
particules vont diffuser le rayonnement solaire. Cela impacte également le calcul de leurs propriétés 
optiques.

La  théorie  de  Mie  est  usuellement  utilisée  afin  de  calculer  l’ensemble  des  propriétés 
d’absorption  et  de  diffusion  des  aérosols  en  faisant  l’hypothèse  de  particules  sphériques  et 
homogènes. Des théories alternatives permettent également des calculs pour des particules non-
sphériques de type « sphéroïde » (Mishchenko et al. 2014), souvent plus appropriées dans le cas des 
aérosols  minéraux  issus  de  l’érosion  éolienne  (Herman  et  al.  2005).  Le calcul  des  propriétés 
optiques est également possible pour des particules inhomogènes présentant un revêtement ou des 
inclusions (Schuster et al. 2009, 2016). Les propriétés des particules présentant des revêtements 
(« coating » en anglais) peuvent, par exemple, être calculés à partir de calculs de Mie, adaptés à des  
sphères concentriques.
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Figure  I.3 : Microphotographies  par  microscope  électronique  à  balayage  a)  d’une  particule 
provenant  d’émissions  d’industrie  de  l’acier,  b)  de  grains  de  pollens,  c)  de  particules  issues 
d’émissions d’une industrie pétrochimique, d) de cristaux de sels marins. (Umbria et al., 2004)

I.2 PROPRIÉTÉS OPTIQUE DES AÉROSOLS.

I.2.A Indice de réfraction

L’indice de réfraction est une propriété optique fondamentale des matériaux, y compris des 
aérosols atmosphériques. L’indice de réfraction se défini comme :

m=mr−ik (eq. I.6)

où m est l’indice de réfraction complexe de la particule. mr est la partie réelle et k est la partie 
imaginaire de l’indice de réfraction complexe de la particule.

La partie réelle de l’indice de réfraction est liée à la vitesse de propagation de la lumière dans 
le matériau donné alors que la partie imaginaire de l’indice de réfraction correspond à l’absorption 
des particules. Il est spectralement dépendant.

Pour les aérosols atmosphériques, la partie réelle  mr varie entre 1.34 et 1.60 pour la partie 
visible du spectre. Différentes valeurs peuvent observées en fonction de la composition chimique, 
comme dans  le  cas  de  particules  de  feux biomasse  peu hydratées  (m r >  1.60)  ou  dans  le  cas 
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d’aérosols fortement hydratés (aérosol marins,  mr < 1.37). Les aérosols de feux de biomasse sont 
typiquement associés aux valeurs de partie imaginaire k les plus fortes et peuvent varier entre 0.005 
et  0.06,  en fonction de leur  concentration en carbone suie.  Les poussières  minérales  absorbent 
essentiellement dans le bleu et l’ultraviolet (k de l’ordre de 0.005) sur le spectre solaire en raison de 
leur contenu en fer. L’indice de réfraction de poussières minérales présente également une forte  
variabilité spectrale dans l’infrarouge thermique, qui dépend de leur composition minéralogique. 

Pour la partie imaginaire de l’indice pour la suie, il est généralement observé un comportement 
faiblement dépendant de la longueur d’onde quel que soit le domaine spectral considéré. De façon 
générale, ce paramètre doit être restitué sur un spectre large ou à de nombreuses longueurs d’onde 
pour pouvoir estimer la composition des aérosols à partir de mesures de télédétection passive. 

I.2.B Propriétés de diffusion, d’absorption et d’extinction.

Au cours de leur traversés dans l’atmosphère, les rayonnements solaire et tellurique peuvent 
interagir  avec  les  aérosols  via  les  processus  de  diffusion  et  d’absorption.  Ces  deux  processus 
dépendent de la taille, de l’indice de réfraction et de la forme des aérosols. 

La diffusion est le phénomène par lequel le rayonnement est dévié de sa trajectoire initiale par 
les particules atmosphériques. Les aérosols comme les molécules sont des diffuseurs efficaces pour 
le  rayonnement solaire.  La diffusion peut  être  de deux types :  la  diffusion Rayleigh (Rayleigh, 
1871), qui se produit lorsque la taille des particules est beaucoup plus petite que la longueur d’onde 
de  la  lumière  incidente,  et  la  diffusion  Mie  (Mie,  1908),  qui  se  produit  lorsque  la  taille  des 
particules est comparable à la longueur d’onde du rayonnement. Sous l’action d’un rayonnement 
électromagnétique incident, les molécules se comportent comme des dipôles oscillants et réémettent 
à  leur  tour  un  rayonnement  de  même longueur  d’onde  que  le  rayonnement  incident  (diffusion 
élastique). L’intensité diffusée est inversement proportionnelle à la longueur d’onde à la puissance 
quatrième, et la diffusion de Rayleigh est plus efficace à des longueurs d’onde plus courtes.

Dans  le  cas  de  la  diffusion  par  des  aérosols,  il  faut  ajouter  au  processus  précédent  les 
phénomènes  de  la  diffraction,  de  la  réfraction  et  de  la  réflexion  du  rayonnement  incident  qui 
contribuent à redistribuer ce dernier dans l’espace de façon non isotrope.

L'absorption est un processus dans lequel les particules atmosphériques absorbent de l'énergie 
radiative et la convertissent en une autre forme d’énergie (thermique). Les gaz atmosphériques en 
fonction de leurs structures électroniques vont également absorber le rayonnement dans certaines 
parties du spectre électromagnétique sous forme de bandes d’absorption plus ou moins étroites. Le 
processus d’extinction est la combinaison des processus de diffusion et de l’absorption pour les gaz 
et les aérosols. 

L'extinction  affecte  la  quantité  totale  de  lumière  qui  atteint  un  point  spécifique  dans 
l'atmosphère ou à la surface terrestre. Les processus d'extinction, de diffusion et d'absorption sont 
essentiels pour comprendre les effets climatiques des aérosols et d'autres particules atmosphériques, 
ainsi que pour interpréter les observations astronomiques et atmosphériques.
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La  théorie  de  Mie  permet  la  résolution  des  équations  de  Maxwell  dans  le  cadre  de  son 
application à la diffusion par une particule supposée sphérique et homogène. La théorie de Mie 
permet de calculer la section efficace de diffusion et d'absorption (en m2) d'une particule sphérique 
en  fonction  de  sa  taille,  de  son indice  de  réfraction  et  de  la  longueur  d'onde  du rayonnement 
incident (Van de Hulst, 1957). Ces sections permettent de définir la surface effective de la particule 
qui interagit avec le rayonnement. 

La section efficace d’extinction d’une particule s’écrit :

Se x t=Sd i f f +Sa b s (eq. I.7)

avec Sdiff et Sabs, les sections efficaces respectivement de diffusion et d’absorption (m²)

Afin de définir et de calculer ce phénomène, on utilise les facteurs efficaces. Ces facteurs sont  
calculés grâce à la section géométrique de la particule (Sg : m²) et aux surfaces effectives de la 
particule  qui  interagit  avec  le  rayonnement,  pour  le  phénomène  spécifique  (diffusion :  Sdiff, 
absorption : Sabs, extinction : Sext).

Nous obtenons les facteurs efficaces suivants :

Qdiff=
Sdiff

Sg

QΑBS=
SΑBS

Sg

Qext=
Sext

Sg

(eq. I.8)

Nous pouvons donc écrire : Qext=QΑBS+Qdiff (eq. I.9)

Effectivement, lorsque les interactions entre les aérosols et le rayonnement sont intenses, cela 
se traduit par une plus forte atténuation de l'intensité du rayonnement. Cela est principalement dû à  
la concentration élevée des aérosols dans l'atmosphère et à leur capacité à absorber et diffuser le 
rayonnement.

Prenons  une  couche  atmosphérique,  d’épaisseur  dz,  perpendiculaire  à  la  direction  de 
propagation du rayonnement incident et composée de particules supposées sphériques. En traversant 
cette  couche,  le  rayonnement  d’intensité  I(λ)  en  watt  par  mètre  carré  (W.m-2),  nous  obtenons 
l’équation suivante :

dI (λ )=σ ext(λ) I (λ)dz (eq. I.10)

σext(λ)  est  le  coefficient  d’extinction  des  particules  (m-1).  Ce  coefficient  est  défini  pour  une 
population d’aérosols par :
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σ ext(λ)=∫
0

∞

π r2Qext (λ , r , m)n(r )dr (eq. I.11)

Où n(r) est la distribution en taille des particules de rayon r. Les coefficient d’absorption (σabsp) et de 
diffusion (σdiff) sont définis de la même manière, en introduisant respectivement les quantités Qabs et 
Qdiff dans l’équation ci-dessus à la place de Qext.

Afin d’obtenir le rayonnement dû à l’extinction lors de la propagation dans la couche d’étude, 
il faut intégrer l’expression en 1.10 entre les altitudes de la couche. Nous obtenons alors la loi de  
Beer-Lambert.

I λ(z 2)=I λ (z1)e−τλ   avec τλ=∫
z 1

z 2

σ ext , λ (z)dz (eq. I.12)

Où  τext,λ est  l’épaisseur optique de l’extinction entre z1 et  z2.  La quantité e−τλ est  le  terme de 
transmission de la couche.

I.2.C Épaisseur optique des aérosols (AOT) 

L'épaisseur  optique  des  aérosols,  également  appelée  profondeur  optique  des  aérosols  ou 
épaisseur  optique  atmosphérique  des  aérosols,  est  une  mesure  qui  quantifie  l'atténuation  de  la 
lumière solaire ou d'une autre source lumineuse due à la présence d'aérosols dans l'atmosphère sur 
une certaine distance. 

L'épaisseur  optique  des  aérosols  est  étroitement  liée  au  coefficient  d'extinction  et  aux 
propriétés optiques des aérosols. Elle dépend principalement du nombre de particules d'aérosols 
dans l'atmosphère, de leur taille, ainsi que de leur capacité à diffuser et absorber la lumière. Une 
épaisseur optique élevée indique une forte atténuation de la lumière, ce qui signifie que la présence 
d'aérosols a un effet important sur le transfert radiatif dans l'atmosphère.

La profondeur optique totale de l’aérosol pour la colonne atmosphérique peut être indiquée comme 
suit :

τe=∫
0

z

(∫
0

∞

π r 2Qext (λ , r ,m)n (r , z )dr)dz (eq. I.13)

où la distribution de la taille des particules n(r, z) peut dépendre de l’altitude. 

Nous obtenons les épaisseurs optiques de diffusion et d’absorption respectivement en remplaçant la 
quantité Qext par Qdiff et Qabs dans l’équation I.13

Les valeurs d'épaisseur optique des aérosols peuvent varier considérablement en fonction de la 
région géographique, de la saison et des activités humaines, telles que les émissions de particules 
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provenant  de  la  combustion  de  carburants  fossiles,  de  la  déforestation  ou  d'autres  activités 
industrielles.

I.2.D Albédo de diffusion simple 

L'albédo à diffusion simple, également appelé albédo de diffusion (SSA ou ω0 : aérosol Single 
Scattering Albédo) est la contribution fractionnelle de la diffusion à l'extinction totale. 

L’albédo de diffusion simple des aérosols (sans dimension), calculée sur la colonne d’atmosphère 
s’écrit :

ωλ=
τd i f f , λ

τ ext , λ

(eq. I.14)

Elle varie entre 0 pour des particules qui seraient totalement absorbantes à la longueur d’onde 
considérée  et  1  si  les  particules  n’absorbent  pas  du tout,  et  dépend également  de  la  taille  des 
aérosols, en particulier dans le cas des particules du mode fin. C’est un paramètre déterminant pour 
le calcul des taux d’échauffement atmosphériques des aérosols.

I.2.E Exposant Ångström 

L'exposant  Ångström,  également  connu  sous  le  nom  de  coefficient  d’ Ångström,  est  un 
paramètre utilisé pour caractériser la taille des particules d'aérosols présentes dans l'atmosphère. 

L’exposant   Ångström traduit  la  dépendance  spectrale  du  coefficient  d’extinction  des  aérosols. 
Mathématiquement, il est calculé pour deux longueurs d’onde et peut être exprimé par la formule :

τe ,λ1

τe ,λ2

=(
λ1

λ2
)
−α

 →  α=−
ln
(τe, λ1

)
(τe, λ1

)

ln(
λ1

λ2
)

 (eq. I.15)

avec λ1
 et λ2

 deux longueurs d’onde quelconques. Ce paramètre, variant typiquement entre environ 

0  et  2,  est  indicatif  de  la  taille  des  particules  puisque  celle-ci  a  un  impact  sur  les  variations 
spectrales des propriétés des aérosols. 

L'exposant Ångström est un indicateur de la taille des particules d'aérosols : plus sa valeur est  
élevée, plus les particules sont petites, et inversement.
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I.2.F Fonction de phase

Dans le cas du phénomène de diffusion, la distribution angulaire du rayonnement est quantifiée 
à l’aide de la fonction de phase de la particule. Celle-ci ne dépend que de l’angle de diffusion dans 
le cas de particules sphériques ou de particules orientées aléatoirement. Dans ce cas, la fonction de 
phase d’une particule p(Θ) est normalisée comme suit :

∫4 π
p (Θ )d Ω=4 π                                                 (eq. I.16)

Cette  grandeur  représente  la  probabilité  que  le  rayonnement  arrivant  sur  la  particule  soit 
diffusé dans un cône d’angle solide dΩ et selon un angle θ, défini entre les directions d’incidence et 
de  diffusion.  L’angle  est  appelé  angle  de  diffusion.  Le  rayonnement  diffusé  par  une  particule 
éclairée par un rayonnement non polarisé sera polarisé linéairement avec un taux de polarisation 
donné par : 

P (θ )= q(θ )
p (θ)

                                   (eq. I.17) 

Avec q(Θ) la fonction de phase polarisé (i.e. l’élément P12 de la matrice de phase).
La fonction de phase et la fonction de phase polarisée dépendent des différents paramètres des 
aérosols :  taille,  forme, indice de réfraction complexe et état  de mélange, ainsi que la longueur 
d'onde.

La  fonction  de  phase  est  d'une  grande  importance  pour  comprendre  l'interaction  entre  les 
aérosols et le rayonnement solaire principalement. En mesurant ou en modélisant la fonction de 
phase,  il  est  possible  d'obtenir  de  nombreuses  informations  sur  les  particules  présentes  dans 
l'atmosphère,  ainsi  que  sur  la  manière  dont  celles-ci  influencent  la  distribution  angulaire  du 
rayonnement dans l’atmosphère. 

I.2.G Coefficient de rétrodiffusion

Le coefficient de rétrodiffusion permet de caractériser la quantité de lumière rétrodiffusée dans 
la direction opposée à la direction d'incidence du rayonnement. 

Le coefficient de rétrodiffusion dépend des propriétés optiques des particules d'aérosols, telles 
que leur indice de réfraction, leur taille et leur forme. Il est également influencé par la longueur 
d'onde  de  la  lumière  incidente.  Les  aérosols  ayant  des  propriétés  optiques  différentes  peuvent 
présenter des coefficients de rétrodiffusion variés.
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Lorsque le rayonnement incident est rétro-diffusé, nous pouvons utiliser la fonction de phase à 180° 
pour définir le coefficient de rétrodiffusion (km -1 .sr -1 ) comme suit :

β=σdiff

P(180 ° )
4π

(eq. I.18)

Il  est  également dépendant de la longueur d'onde.  Ce paramètre est  surtout utilisé pour la 
télédétection active et notamment pour l’interprétation du signal mesuré par un lidar.

I.3 GRANDEURS RADIATIVES

Dans  cette  section,  nous  introduisons  les  notions  de  luminance,  de  flux  et  de  taux 
d’échauffement (ou de refroidissement) qui sont les grandeurs utiles permettant de pour caractériser 
les impacts radiatifs des aérosols. 

I.3.A Notions de luminance, de flux et d’albédo plan.

La luminance énergétique, est une mesure fondamentale en télédétection. C’est une quantité 
monochromatique qui  quantifie  la  puissance lumineuse émise ou diffusée dans un angle  solide 
élémentaire et par unité de surface apparente (c’est-à-dire par unité de surface perpendiculaire à la 
direction de propagation). 

La  luminance  joue  un  rôle  essentiel  dans  le  domaine  de  l'observation  de  la  Terre  à  partir  des 
méthodes  de  télédétection  passive.  En  mesurant  la  luminance  dans  différentes  directions  et  à 
différentes longueurs d'onde, on peut obtenir, après modélisation, des informations sur les propriétés 
des cibles observées et sur l’atmosphère. 

La quantité qui est typiquement mesurée par les radiomètres en télédétection passive est  luminance 
normalisée L (sans unité), est définie pour la longueur d’onde  comme : 

Lλ (θs , θv , φ s , φv )=
π     Lλ

*(θ s ,θv , φs , φv )
Es , λ

(eq.  I.19)

avec L
* la luminance énergétique (W.m-2.sr-1.μm-1), Es, le flux solaire incident mesuré au sommet 

de l’atmosphère, exprimée en W m-2 μm-1. Les angles  θs et  θv correspondent aux angles zénithaux 
solaire et de visée, et les angles φs et φv correspondent aux angles azimutaux solaire et de visée. Ces 
angles sont définis sur la Figure I.4.
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Figure I.4 : Géométrie de l’éclairage et de l’observation, θs et θv sont les angles solaire et zénithal 
de vue, φs et φv sont les angles d’azimut

Le flux radiatif F, appelé aussi éclairement, désigne une quantité d’énergie radiative reçue par 
unité de surface et de temps et s’exprime en W.m-2. Le flux net se calcule sur toutes les directions 
élémentaires en intégrant la luminance sur toutes les directions v :

Fnet (θS)=∫
4Π

L cosθv d2Ω (eq. I.20)

où :

F est le flux énergétique (W/m²)

L est la luminance énergétique spectralement intégrée (W/m²/sr).

θ est l'angle entre la direction du rayonnement et la normale à la surface.

d2 Ω représente l’angle solide élémentaire.

Le flux net peut être divisé en deux flux intégrés sur chaque hémisphère : le flux descendant 
F↓ et le flux montant F↑, définis comme :

Fnet=F↑−F↓ (eq. I.21)

Ces flux montants et descendants sont généralement mesurés sur une bande spectrale large 
comme c’est le cas avec les instruments utilisés dans cette thèse (pyrgéométres et pyranomètres).

L’albédo plan p désigne la capacité d’une surface (d’une cible ou d’un nuage) à réfléchir la lumière.  
Il varie entre 0 et 1 et s’écrit :

p(θs )=
F↑

F↓      (eq. I.22)  
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I.3.B Taux d’échauffement et de refroidissement

Le taux de chauffage s’obtient en réalisant un bilan énergétique pour une couche d’atmosphère 
afin de quantifier l’absorption de l'énergie radiative par l'atmosphère, la surface terrestre ou d'autres 
éléments du système climatique.

Considérons que les variations horizontales des propriétés du système Terre-atmosphère, ainsi 
que  du  champ de  rayonnement  qui  lui  est  associé,  sont  négligeables  en  comparaison  de  leurs 
variations verticales, nous nous plaçons dans l’hypothèse d’une situation d’une atmosphère plan-
parallèle (Figure I.5).  Le gain instantané d’énergie radiative G d’une couche mince d’épaisseur 
géométrique Δz à une certaine altitude z peut être calculé comme la somme algébrique des flux 
entrant et sortant respectivement par le sommet et par la base de couche.

Figure I.5 : Schéma de calcul des taux de chauffage dans l’atmosphère. p signifie pression, Es est 
l’irradiance solaire incidente.

Nous pouvons exprimer G(z) à partir des flux calculés sur chaque hémisphère ou à partir des flux 
nets comme :

G(z)=∑ Fentrant−∑ F sortant

G(z)=[F↑(z)+F↓(z+Δ z )]−[F↑(z+Δ z)+F↓(z )]

G(z)=−[Fnet(z+Δ z )−Fnet(z )]

G(z)=−
∂Fnet

∂ z
Δ z=h(z )Δ z (eq  I.23)

où h(z) est le taux radiatif de chauffage (ou de refroidissement) exprimé en W.m -2. Cette quantité est 
égale à la divergence du flux net pour une couche d’atmosphère donnée. Elle correspond à l’énergie 
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radiative piégée (ou perdue) par la couche. Si cette quantité est négative, la couche perd de l’énergie 
et se refroidit et inversement.

En thermodynamique, l’énergie gagnée ou perdue par la couche par unité de surface sous 
forme de processus radiatif peut s’écrire : 

d Q=m . C p . d T=G (z ) . d t=Δ z . S . G (z ) . d t (eq.I.24)

où cp est la chaleur spécifique de l’air (J.kg-1.K-1) et ρ est la masse volumique de l’air (kg.m-3), m et 
V  =  Δz.S,  sont  respectivement  la  masse  et  le  volume  de  la  couche  d’atmosphère,  T  est  la 
température (K) et t est le temps (s).

Nous  pouvons  déduire  la  formule  du  taux  d’échauffement  depuis  cette  formule :

∂T
∂ t

= 1
c pρ

h(z)=− 1
cpρ

dFnet (z)
dz

(eq.  I.25)

Le taux d’échauffement (ou de refroidissement) correspond au temps nécessaire pour que la 
température de la couche gagne (ou perdre) un degré. Cette quantité est usuellement exprimée en 
Kelvin par jour (K. jour-1)

De par leurs propriétés d’absorption et de diffusion du rayonnement, les aérosols (ainsi que les 
gaz et le nuages) modifient le champ de luminance atmosphérique, les flux et par suite les taux  
d’échauffement atmosphérique. 

Dans le cadre de notre étude, nous avons adapté la formule du taux de réchauffement pour 
tenir compte des paramètres spécifiques mesurés au cours de la campagne d'observation. Plutôt que 
d'utiliser la formule précédente, nous avons intégré dans cette formule les grandeurs et données 
spécifiques recueillies lors des vols (pressions, température et flux).

La loi des gaz parfait s’écrit de la façon suivante : PV=nRT (eq.  I.26)

avec  n= m
M

 =>  PV=mR
M

T (eq  I.27)

puis  ρ=m
V

  =>   P=ρ R
M

T (eq.  I.28) 

et Ra=
R

M a

=
8.314(J . K−1. mol−1)
28,96.10−3(kg .mol−1)

 =>  P=ρa RaT   avec Ra = 287,05 J.K-1.kg-1 (eq.  I.29)
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Nous obtenons :  dT
dt
=

Ra

c p

T
P

dFnet

dz
(eq.  I.30)

avec T en Kelvin, z en mètre et P en Pascal. Le taux d’échauffement est en Kelvin par seconde, pour 
l’obtenir en Kelvin par jour, il faut multiplier par 86400 s. La formule finale est :

dT
dt
=24680,74

T
P

dFnet

dz
(eq.  I.31)

Le taux d’échauffement propre aux aérosols ne se mesurer pas directement dans l’atmosphère.  
Il s’obtient nécessairement en calculant le taux d’échauffement avec et sans aérosol et en calculant  
la différence entre ces deux grandeurs. 

I.4 PROPRIÉTÉS DES NUAGES

Les nuages jouent un rôle complexe et crucial sur le climat terrestre et constitue une source 
d’incertitude dans le cadre du changement climatique. Leur capacité à éliminer les polluants de 
l'atmosphère ajoute une dimension importante à leur impact global sur l'environnement et la vie sur 
Terre.  Dans  ce  paragraphe,  nous  aborderons  les  propriétés  des  nuages  sous  leurs  aspects 
macroscopique et microscopique.

I.4.A Échelle macroscopique

Les  nuages  se  forment  lorsque  la  vapeur  d’eau  dans  l’air  se  condense  sur  des  particules 
minuscules  appelées  noyaux  de  condensation.  À  l'échelle  macroscopique,  les  nuages  sont  des 
structures  visibles  composées de gouttelettes  d'eau ou de cristaux de glace en suspension dans 
l'atmosphère. Ils jouent un rôle crucial dans le climat en réfléchissant une partie du rayonnement 
solaire incident vers l'espace, contribuant ainsi au refroidissement de la surface terrestre. 

Les nuages de bas niveau, tels que les stratus et les cumulus, sont particulièrement efficaces 
pour refléter le rayonnement solaire. Les nuages de haut niveau, comme les cirrus, ont un effet  
différent sur le rayonnement. Ils ont tendance à réduire le rayonnement thermique, piégeant ainsi la 
chaleur dans les couches inférieures de l'atmosphère. Cette propriété contribue au phénomène bien 
connu d'effet de serre, qui joue un rôle essentiel dans le maintien de la température de la planète à  
des niveaux propices à la vie.

La nomenclature des nuages repose sur trois terminologies principales, chacune correspondant 
à des caractéristiques spécifiques du nuage (Figure I.6) :

→ Stratus : Les nuages de type stratus ont un aspect stratiforme et se développent principalement 
horizontalement. Ils ont une apparence uniforme et peuvent couvrir de vastes zones du ciel. Les 
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nuages stratus sont généralement bas et peuvent être associés à une couverture nuageuse grise et  
uniforme. Ils sont souvent liés à des conditions météorologiques stables et peuvent être le signe 
d’un ciel couvert et de pluies faibles.

→  Cumulus  :  Les  nuages  de  type  cumulus  ont  une  structure  plus  convective  et  s'étendent  
verticalement. Ils ont une forme globale en monticule ou en amas avec des sommets bien définis. 
Les  nuages  cumulus  sont  généralement  associés  à  des  conditions  météorologiques  instables  et 
peuvent  se  former  lorsque  de  l'air  chaud et  humide  s'élève  rapidement  dans  l'atmosphère.  Ces 
nuages, dans leur premier stade d’évolution (cumulus de beau temps), sont souvent associés à des 
journées ensoleillées, et peuvent se développer  en système convectif pouvant donner des orages en 
fonction des conditions.

→  Cirrus  :  Les  nuages  de  type  cirrus  se  forment  à  très  haute  altitude  et  sont  constitués  
principalement de cristaux de glace. Ils ont un aspect fibreux et leur forme est souvent filamenteuse 
et étirée, en lien avec les vents présents en altitude. Les nuages cirrus se forment généralement dans 
la haute atmosphère, souvent bien au-dessus des autres types de nuages. Ils sont souvent associés à 
l'arrivée d'une perturbation atmosphérique.

Figure  I.6 :  La  nomenclature  des  nuages  :  stratus,  cumulus  et  cirrus.  Cette  classification  est 
largement  utilisée  en  météorologie  pour  identifier  et  décrire  les  différents  types  de  nuages 
observables dans le ciel (Source : Météo France).
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I.4.B Échelle microscopique 

La morphologie des particules nuageuse dépend de leur phase. Pour les nuages d’eau liquide, 
les particules sont sphériques et leur diamètre est de l’ordre de la dizaine de microns. Les propriétés  
optiques  (exemple :  fonction  de  phase)  peuvent  être  calculés  avec  la  théorie  de  Mie.  La 
microphysique de nuages de glace est beaucoup plus complexe. Il existe une grande diversité de 
formes de cristaux. Des modèles ont été développés pour simuler l’interaction entre les cristaux et le 
rayonnement (Labonnote et al., 2000, Béron et Labonnote, 2007).

La  distribution  granulométrique  des  particules  de  nuage  est  généralement  décrite  par  une 
distribution gamma, qui est définie à l'aide de trois paramètres, à savoir α, β et γ, ainsi que d'une 
constante C qui dépend du nombre total de particules.

n(r )=C rαexp(−β rα) (eq. I.32)

Ces paramètres et  constantes varient  en fonction du type de nuage étudié.  Elle  permet de 
caractériser la variabilité des tailles des gouttelettes d'eau ou des cristaux de glace qui composent le  
nuage, ce qui est essentiel pour comprendre ses propriétés physiques et ses effets sur le climat et les 
précipitations.

Dans  la  suite  de  cette  thèse,  on  utilisera  le  rayon  effectif  et  la  variance  effective  pour 
caractériser la taille des gouttes nuageuses. On utilise les mêmes équations que celles définies pour 
les aérosols (données plus haut dans ce chapitre) pour le calcul des grandeurs effectives.
L'épaisseur  optique du nuage est  définie  de façon similaire  à  celle  utilisée  pour  caractériser  la 
couche d'aérosols dans l'atmosphère. L'épaisseur optique du nuage varie généralement dans une 
plage allant d'environ 1 à 40, selon le type de nuage considéré. Cette valeur dépend de la densité des 
particules (gouttelettes d'eau ou cristaux de glace) présentes dans le nuage et de leur capacité à  
absorber et diffuser le rayonnement solaire. 

L'albédo du nuage est un rapport qui mesure la quantité de rayonnement solaire réfléchie dans 
l'espace par le nuage par rapport à la quantité de rayonnement solaire incidente sur le nuage (eq. 
I.22). L'albédo des nuages dépend au premier ordre de l'épaisseur optique du nuage et mais dépend 
également du rayon effectif des gouttes.
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I.5 LES INTERACTIONS DES AÉROSOLS AVEC LE RAYON-
NEMENT SOLAIRE ET LES NUAGES

De  par  leur  capacité  à  diffuser  et  absorber  le  rayonnement  solaire  incident,  les  aérosols 
influençant ainsi la quantité de lumière solaire atteignant la surface terrestre. Les aérosols peuvent 
également modifier les propriétés des nuages, influençant leur formation, leur durée de vie et les  
schémas de précipitations.

I.5.A Effet direct

Le forçage radiatif direct des aérosols permet de quantifier leur impact sur le bilan énergétique 
global du système surface-atmosphère (Ramaswamy et al. 1991 ; Boucher et Haywood 2001). Le 
forçage radiatif des aérosols, mesuré en watt par mètre carré (W.m-2), est défini comme la différence 
entre les flux radiatifs nets calculées en présence d’aérosols (Faer) et leur en leur absence (Fclean) :

Δ F=Faer−Fclean=(Faer
↑ −Fclean

↑ )−(Faer
↓ −Fclean

↓ ) (eq. I.33)

Au sommet de l’atmosphère, le flux descendant ne dépend pas de la charge d’aérosol. Par 
conséquent, au sommet de l’atmosphère, le flux net avec aérosols (F↓

aer ) et le flux net sans aérosols 
(F↓

clean )   sont  égaux.  Nous  pouvons  définir  le  forçage  radiatif  des  aérosols  au  sommet  de 
l’atmosphère comme la différence entre les flux montants avec les aérosols et sans aérosols : 

Δ F=Faer
↑ −Fclean

↑ (eq. I.34)

En diffusant une partie du rayonnement solaire dans l'espace, ces aérosols augmentent l'albédo 
de la planète, c'est-à-dire sa capacité à réfléchir la lumière du soleil. Cette réflexion accrue réduit la  
quantité  de rayonnement  solaire  atteignant  la  surface terrestre,  entraînant  ainsi  un effet  radiatif  
direct (DRE) des aérosols. Le DRE dépend à la fois des propriétés des aérosols eux-mêmes et des 
caractéristiques réfléchissantes de la surface sous-jacente (Lenoble et al., 1982; Peers et al., 2015). 
Par exemple, lorsque des aérosols absorbants, tels que ceux produits par la combustion de biomasse, 
se  trouvent  au-dessus  de  surfaces  brillantes  telles  que  la  neige  ou  la  glace,  ils  provoquent  un 
assombrissement de la scène, induisant ainsi un DRE positif, c'est-à-dire un effet de réchauffement.  
En outre, si ces aérosols absorbants se situent au-dessus des nuages, le DRE aérosol peut être positif  
ou  négatif,  en  fonction  de  l'albédo  des  nuages  et  du  type  d'aérosol  (par  exemple,  aérosols  de 
combustion de biomasse ou poussière) ainsi que de leur capacité d'absorption (Keil et Haywood, 
2003;  Peers  et  al.,  2015).  Pour  estimer  précisément  le  DRE,  il  est  essentiel  de  disposer  d'une 
connaissance approfondie des propriétés de la couche d'aérosol et des caractéristiques radiatives de 
la surface ou de la cible sous-jacente. 
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Le forçage direct des aérosols est estimé à la fois sur le spectre solaire et  sur  l’infrarouge 
thermique et il est donc nécessaire de connaître aussi les profils thermodynamiques pour réaliser ces 
estimations. En modifiant les propriétés de réflexion des nuages ou en modifiant l’état et le cycle de 
vie des nuages, les aérosols impactent également le bilan radiatif de la planète. 

I.5.B Effet semi-direct

En absorbant la lumière solaire, les aérosols réchauffent la couche atmosphérique où ils se 
trouvent, ce qui peut entraîner des changements dans les profils de température et d'humidité.  En 
1997,  Hansen  et  al.  ont  introduit  le  terme  "effet  semi-direct"  pour  décrire  l'évaporation  des 
gouttelettes de nuages causée par les aérosols absorbants à proximité des nuages, connu sous le nom 
d'effet d’évaporation des nuages".

Ces effets dits « semi-direct » vont varier en fonction du type du nuage (exemple : cumulus ou 
stratocumulus), de la position relative de la couche d’aérosol par rapport à la couche nuageuse et de  
la  zone  de  considérée  (surface  terrestre  ou  océanique,  zone  de  subsidence  …).   Ces  effets 
apparaissent  uniquement  pour  les  aérosols  absorbants  qui  comprennent  les  particules  qui 
contiennent des concentrations significatives en carbone suie et en carbone brun et également les 
poussières minérales et volcaniques qui absorbent les rayonnements solaire et thermique. La figure 
suivante inspirée de Koch et Del Genio, (2010) résume les principaux effets observés sur les nuages 
en fonction de la position de l’aérosol et du type de nuage. Voir la Figure I.7.

I.5.B.a Absorption des aérosols l’intérieur du nuage :

En général, l’échauffement dans le nuage favorise la diminution de l’humidité relative et du 
contenu en eau liquide réduisant ainsi le couvert nuageux dans le cas de cumulus (Ackerman et al., 
2000) et de stratocumulus (Hill and Dobbie, 2008).

I.5.B.b Absorption des aérosols en dessous du nuage :

Les études tendent  à  montrer  qu’un échauffement  sous le  nuage renforce les  mouvements 
convectifs  et  la  condensation  d’eau  favorisant  ainsi  le  développement  de  nuages  de  type 
cumuliforme Feingold et al. (2005) (cumulus au-dessus des terres et pyrocumulus) et stratiforme 
Johnson et al. (2004) (stratocumulus marin).

I.5.B.c Absorption des aérosols au-dessus du nuage :

Dans le cas de stratocumulus, l’échauffement au-dessus du nuage tend à augmenter le gradient 
de température au-dessus de l’inversion et à stabiliser la couche limite. Cette stabilisation se traduit 
par une diminution du flux d’entraînement d’air sec se produisant au sommet du nuage ayant pour  
effet de maintenir l’humidité de la couche nuageuse et d’augmenter son contenu en eau liquide 
favorisant dés lors le maintien et/ou le développement du couvert nuageux (Wilcox, 2010, Johnson 
et  al.,  2004; Brioude et  al.,  2009).  Dans le cas de cumulus,  une dernière étude suggère que la 
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présence  d’aérosols  absorbants  au-dessus  du  nuage  inhiberait  la  formation  nuageuse  lorsque 
l’épaisseur du nuage est  faible et,  à  l’inverse,  renforcerait  la  convection lorsque l’épaisseur du 
cumulus est importante (Koren et al., 2008).

Figure I.7 : Effet semi-direct en fonction du type de nuage (cumulus ou stratocumulus) et de sa 
position par rapport à la couche d’aérosols (AA : Absorption du rayonnement solaire par la couche 
d’aérosols). Le jaune indique un forçage positif (diminution de la couche nuageuse), le vert indique 
un forçage radiatif négatif (renfort de la couche nuageuse).

I.5.C Effet indirect

Les aérosols ont un impact indirect sur le bilan radiatif de la Terre en jouant le rôle de noyaux 
de condensation et des noyaux de glace (CCN et IN). Pour les nuages d’eau liquide, lorsque le  
nombre d'aérosols augmente, ils peuvent former des noyaux de condensation efficaces, le nombre 
de noyaux de condensation va augmenter, conduisant à la formation d’un plus grand nombre de 
gouttelettes  plus  petites  (en  supposant  que  la  quantité  d’eau  disponible  reste  constante).  Ces 
gouttelettes de nuages plus petites ont la capacité de réfléchir davantage de rayonnement visible 
vers l'espace, ce qui entraîne un refroidissement de la Terre. Ce phénomène est connu sous le nom 
de  premier  effet  indirect,  ou  effet  d'albédo des  nuages,  également  appelé  effet  de  Twomey en 
référence au chercheur qui l'a proposé (Twomey, 1974).

Outre  l'effet  d'albédo des nuages,  la  réduction de la  taille  des  gouttelettes  de nuages peut 
également avoir d'autres conséquences sur le climat. Par exemple, des gouttelettes de nuages plus 
petites pourraient inhiber les précipitations, car elles ont plus de difficulté à fusionner et former des 
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gouttes de pluie plus grandes. Cela pourrait entraîner une prolongation de la durée de vie des nuages 
et potentiellement affecter les schémas de précipitations dans certaines régions. Ce processus est 
connu sous le nom de second effet indirect, ou effet de prolongation de la vie des nuages, proposé 
par le chercheur Albrecht en 1989.

En résumé, les effets radiatifs des aérosols sur le climat sont désormais regroupés en deux 
grandes catégories distinctes (Figure I.8) : 

-  les interactions aérosol-rayonnement,  qui englobent les effets directs par lesquels les aérosols 
modifient  le  bilan radiatif  du système Terre-atmosphère en interagissant  avec les  rayonnements 
solaire et tellurique. L’IPCC définit un forçage effectif pour l’interaction aérosol-rayonnement qui 
prend aussi en compte les modifications des profils thermodynamiques dues à l’échauffement des 
aérosols absorbants présents dans l’atmosphère (effets de type « semi-direct »). Ces effets peuvent 
être vu comme un réajustement du système climatique à l’effet direct (Boucher et al., 2013).

- les interactions aérosol-nuage, le forçage effectif associé à ces interactions inclue les deux effets 
indirects  et  certains  ajustements.  Les  effets  indirects  se  manifestent  par  la  modification  des 
propriétés des nuages, tels que leur durée de vie et leur réflectivité, en raison de l'influence des  
aérosols  sur  la  microphysique  des  nuages  et  leur  capacité  à  agir  comme  des  noyaux  de 
condensation.

Figure I.8 : Représentation des Interactions aérosol-rayonnement-nuage. (Source : Boucher et al, 
2013)
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CHAPITRE II : 

MÉTHODOLOGIE BASÉE SUR DES 
OUTILS D’OBSERVATION 
AÉROPORTÉE ET DE MODÉLISATION 
DE TRANSFERT RADIATIF

Ce chapitre  décrit la méthodologie  développée dans cette thèse. La méthodologie  permet le 
calcul des taux d'échauffement (ou refroidissement) atmosphériques, ainsi que la stratégie mise en 
place  pour  la  validation.  Nos  présentons  notamment  le  code  de  transfert  radiatif  permettant  la 
modélisation des taux atmosphériques induits par les aérosols et les nuages et les gaz. 

Nous  présentons  ensuite la  campagne  de  mesure  AEROCLO-sA  en  décrivant  les  données 
collectées et les conditions atmosphériques rencontrées. Nous décrirons notamment les instruments 
de mesure utilisés pendant cette campagne et permettant d’accéder aux paramètres atmosphériques 
nécessaires  aux  calculs  des  taux  d’échauffement  et  des  flux.  Lorsque  cela  est  nécessaire,  les  
incertitudes associées aux mesures ainsi que les méthodes développées pour leur analyse seront 
également décrites.

Enfin nous aborderons une étude de sensibilité  permettant d’évaluer l’impact des différents 
paramètres optiques et physique utilisés sur le calcul des flux et les taux. Celle-ci permettra de 
justifier les choix méthodologiques réalisés dans cette thèse. 

Différentes améliorations apportées  aux codes de transfert  radiatif  de référence,  permettant 
notamment une amélioration de la simulation des flux, sont également décrites. 

II.1 CAMPAGNES DE MESURE

La campagne de mesure AEROCLO-sA (AErosol, RadiatiOn et CLOuds en Afrique australe) a 
constitué une initiative visant à mieux comprendre les interactions complexes entre les aérosols, le 
rayonnement et les nuages dans la région de l'Afrique australe. 

La campagne AEROCLO-sA avait des objectifs technologiques portant sur la validation de 
nouvelles méthodologies de restitution des propriétés des aérosols, dans le cadre notamment de la 
préparation de la futur mission spatiale 3MI.
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Pour mener à bien cette étude, deux éléments essentiels ont été déployés : l'avion SAFIRE 
Falcon 20 et la station mobile au sol PEGASUS (Portable Gas and Aerosol Sampling Units), affiliée 
au Laboratoire Interuniversitaire des Systèmes Atmosphériques (LISA).

Lors de la campagne, l’avion de SAFIRE, le Falcon 20 a été équipé de plusieurs instruments, 
notamment,  l’instrument  OSIRIS,  le  photomètre  aéroporté  PLASMA, ainsi  que les  radiomètres 
MICROPOL-UV et MINIMIR du laboratoire LOA. De plus, le F-20 était doté du lidar LNG du 
laboratoire LATMOS, de fluxmètres mesurant les flux montant et descendant (dans le visible et 
l’infrarouge thermique), un radiomètre infrarouge nommé CLIMAT ainsi que des instruments de 
mesures in situ pour la distribution en taille des aérosols. Des dropsondes ont été larguées depuis 
l’avion pour les mesures de température, pression et d’humidité.

Figure II.1 : (a) Carte des plans de vols réalisés pendant la campagne AEROCLO-sA en Namibie 
entre le 5 et le 12 septembre 2017. (b) même figure et avec les portions de vol correspondant aux 
mesures  utilisées  dans  cette  thèse  (c)  représentation  de  la  situation  météorologique  pour  le  8 
septembre 2017 et le 5 septembre 2017 à 12:00 UTC. Lignes de géopotentiel (contours) et vents 
(flèches)  à  700 hPa donné par  du modèle  de réanalyse CAMS. L’épaisseur  optique en aérosol  
(AOT) donnée par CAMS est reporté à 550 nm (échelle de couleur). Les flèches rouges indiquent  
les vents associés aux éléments de grille du modèle associée à des valeurs d’AOTs significatives.  
Les figures (c) et (d) sont issues de Chauvigné et al., (2021).

La campagne aéroportée a permis d'effectuer dix vols au départ de l'aéroport de Walvis Bay en 
Namibie entre le 5 et le 12 septembre. La station de mesure PAGASUS était installée à Henties Bay, 
une ville côtière se situant à une centaine de kilomètre au nord de Walvis Bay. 
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Les  mesures  effectuées  à  la  station  PEGASUS ont  offert  une  caractérisation  détaillée  des 
propriétés  des  aérosols,  des  gaz  et  des  hydrométéores,  tels  que  le  brouillard  et  les  nuages 
stratiformes, observés au niveau de la surface. En raison de sa localisation stratégique, les données 
collectées  par  la  station  (mesures  in  situ,  prélèvements  et  analyses  effectuées)  ont  permis  une 
caractérisation approfondie  des  gaz et  des  aérosols  présents  dans la  couche limite  marine.  Ces 
mesures ont également révélé la présence occasionnelle de poussières minérales et de particules 
issues de la  combustion,  bien que cela se soit  produit  en dehors de la  période couverte par la 
campagne aéroportée.

Cette région océanique est associée à des courants océaniques riches en particules et en gaz. 
Les  conditions  météorologiques  rencontrées  ont  favorisé  la  formation d’émissions  primaires  de 
particules  (particules  de  sels  de  mer)  et  également  la  formation  de  particules  secondaires 
(conversion gaz-particules). Ces mesures permettront de mieux comprendre le rôle de ces particules 
en tant que noyaux de condensation et leur influence sur la formation des stratocumulus marins. 

Les mesures aéroportées ont principalement permis d’observer les propriétés des panaches de 
feux de biomasse typiquement observées en altitude. Des poussières désertiques ont également été 
observées au-dessus de zones sources désertiques comme l'Etosha Pan (lac salé asséché dans la 
partie centre nord de la Namibie). 

Ces vols  ont  permis  d’acquérir  30 heures  de mesures  exploitables.  Les Figure II.1  a  et  b 
montrent des vols de la campagne. Les vols ont été principalement effectués le long de la côte 
namibienne et au-dessus des déserts namibiens. Les cercles représentent les descentes en boucles 
réalisées lors  de certains vols.  Ces descentes permettent  d’obtenir  des profils  des propriétés de 
l’atmosphère sur une zone géographique resserrée. Le rayon de ces boucles est de l’ordre de la 
dizaine de kilomètres. Elles ont été effectuées entre 1 et 8 km en altitude et durent en moyenne entre 
20 et 30 minutes.

Les Figures II.1.c et II.1.d montrent la situation météorologique régionale et le transport des 
aérosols de feux de biomasse durant la campagne (Chauvigné et al.,  2021).  Sur ces figures, les 
lignes de géo-potentiel et les vents ont été représentés. Ces informations sont données à 700 hPa (en 
moyenne environ égale à 3 km d’altitude). Ces données permettent d’apprécier le transport des 
aérosols de feux de biomasse, typiquement transportés entre 1 et 6 km. Les épaisseurs optiques en 
aérosol sont également reportées. L’ensemble de ces données proviennent du modèle de ré-analyse 
CAMS. La situation la plus représentative de la campagne est celle représentée sur la Figure II.1.c 
pour le 8 septembre. Les masse d’air provenant d’Afrique Tropical et des zones sources des feux 
(Congo, Angola, Gabon …) sont transportées vers l’Océan Atlantique, jusqu’à l’île de l’Ascension, 
et celles-ci sont ensuite déviées vers le sud-est, et donc vers les côtes namibiennes, à cause de la  
présence de l’anticyclone situé sur l’Afrique du Sud. Ces conditions sont celles rencontrées durant 
l’ensemble  de  la  campagne  sauf  pour  le  5  septembre  (Figure  II.1.d) ;  l’anticyclone  était  alors 
positionné plus à l’est, entre les côtes de l’Afrique du sud et Madagascar, ce qui a conduit à un  
transport plus important des aérosols de feux de biomasse au-dessus du continent (i.e. transport au-
dessus de terres depuis les zones source).  Des émissions de poussières minérales ont été observées 
pour cette journée (Formenti et al., 2019). 

Ces  conditions  météorologiques  favorables  pour  le  transport  des  particules  de  brûlis  en 
Namibie ont permis leur observation répétée le long de la côte namibienne, au-dessus des nuages, et 
au-dessus  des  déserts  à  l’aide  de  l’avion.  L'impact  des  aérosols  de  feux  de  biomasse  sur  le 
rayonnement  réfléchi  par  les  nuages  stratiformes  a été  clairement  observé  sur  les  mesures  de 
luminances spectrales totale et polarisée d’OSIRIS (Chauvigné et al., 2021), et sur les mesures de 
flux réalisées depuis l’avion ; constituant les données de base de notre étude. Les portions de vol 
utilisées  dans  cette  thèse  ont  été  réalisées  essentiellement  au-dessus  de  l’océan  en  condition 
nuageuse. Certaines portions de vol utilisées ont également été réalisées au-dessus de l'océan et au-
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dessus des terres en ciel clair (sans nuage). Les séquences de vol utilisées sont représentées sur la  
Figure II.1.b

Date du vol Profils
Caractéristiques du vol Propriétés atmosphériques

HEURE SCÈNE COT ABS AOT MODE

5/09 9h31-9h54 NUAGEUSE 3-11 0,018 0,4 0,1-0,12

6/09 8h44-8h48 OCÉAN/CIEL 1,5-3 0,026 0,57 0,10

7/09 9h32-10h36 NUAGEUSE 8-18 0,035 0,18-0,3 0,12

7/09 BOUCLE 10h36-10h57 NUAGEUSE 9-23 0,024 0,22 0,12

8/09 7h45-8h13 NUAGEUSE 5-25 0,027 0,4-0,5 0,1-0,12

8/09 BOUCLE 8h13-8h33 NUAGEUSE 7-16 0,0225 0,45 0,12

9/09 7h57-9h15 NUAGEUSE 4-10 0,030 0,25-0,35 0,12

12/09 7h23-8h24 NUAGEUSE 2-20 0,028 0,11-0,2 0,1-0,12

12/09 BOUCLE 8h24-8h42 NUAGEUSE 7-16 0,024 0,22 0,12

12/09 BOUCLE 12h55-13h19 TERRE 0 0,16-0,18 0,08

Tableau II.1 : Tableau récapitulatif des différentes caractéristiques des portions de vol étudiées. Les 
propriétés optiques des aérosols et des nuages sont celles restituées en par l’instrument OSIRIS 
(Chauvigné et al. 2021). Ce sont des valeurs moyennes ou des valeurs minimales ou maximales 
observées.  BOUCLE : une descente en boucle.  COT : Épaisseur optique des nuages à 550 nm. 
ABS : Niveau d’absorption des aérosols (partie imaginaire de l’indice de réfraction complexe des 
aérosols, supposé spectralement neutre). AOT : Épaisseur optique des aérosols. MODE : Taille des 
particules d’aérosols (μm) ; la distribution en taille est modélisée par une fonction log normale, 
« MODE » correspond au rayon granulométrique pour une distribution en taille exprimé en nombre.

Le Tableau II.1 donnent les différentes caractéristiques concernant les portions de vol utilisées 
dans  notre  étude.  Les  principaux  paramètres  moyens  des  aérosols  et  des  nuages  restitués  par 
OSIRIS (pour les scènes aérosols au-dessus de nuages et au-dessus de l’océan en ciel-clair) y sont  
représentés.  L'altitude,  l'heure,  la  présence  d’une  boucle,  les  conditions  de  nébulosité  y  sont 
reportées. Les propriétés de taille et d’absorption varient peu pour les aérosols durant la campagne 
aéroportée  (absorption  ≈ 0,025  ±  0,005  et  rayon  granulométrique  de  l’ordre  de  0,10  ±  0,02 
microns). Les restitutions indiquent des aérosols du mode, particulièrement absorbants ce qui est 
typique des aérosols de feux de biomasse.

L'épaisseur optique en aérosols montre une variabilité significative, avec les événements les 
plus  chargés  en  aérosols  se  produisant  principalement  au  cours  de  la  première  phase  de  la 
campagne. Les vols effectués les 5, 6 et 8 septembre présentent des valeurs d'épaisseur optique 
atmosphérique (AOT) à 865 nm particulièrement remarquables. La valeur maximale est enregistrée 
le 6 septembre, avec des épaisseurs optiques atteignant environ 0.55 à 865 nm (équivalant à des 
épaisseurs optiques d'environ 2.5 à 440 nm).

Des  efforts  de  modélisation  ont  été  entrepris  au  cours  de  la  campagne  AERO-HDF, 
comprenant des prévisions des événements de poussières et de feux de biomasse. Ces prévisions ont 
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été élaborées à partir des sorties du modèle Meso-NH, générées pendant la campagne dans la région  
d'étude avec une résolution de 5 km. Ces simulations, réalisées par le laboratoire LAERO, ont joué 
un rôle crucial en orientant la planification de certains vols et ont également servi de base à diverses 
études. Une analyse récente, fondée sur ces simulations, a particulièrement souligné l'importance 
des  taux  d'échauffement  atmosphériques  des  aérosols  pour  modéliser  de  manière  précise  la 
dynamique  et  le  transport  des  panaches  de  fumée  observés  (Chaboureau  et  al.,  2022).

II.2 OBSERVATION PASSIVE : Le Polarimètre OSIRIS

Dans  le  but  de  documenter  les  propriétés  des  aérosols  et  des  nuages  sur  le  long-terme, 
l’Agence  Spatiale  Européenne  (ESA)  et  l’Organisation  Européenne  pour  l’Exploitation  des 
Satellites  Météorologiques  (EUMETSAT)  ont  développé  un  nouveau  radiomètre  imageur,  3MI 
(Multi-viewing, Multi-channel, and Multi-polarisation Imager) dont le lancement est prévu pour fin 
2025 à bord du satellite METOP-SG. Un prototype aéroporté de l’instrument 3MI a été développé 
au laboratoire LOA, appelé OSIRIS (Observing System Including PolaRization in the Solar Infrared 
Spectrum) dans le but de préparer la future mission spatiale 3MI.
Dans cette section, nous présentons l'instrument aéroporté OSIRIS et les algorithmes de restitution 
des propriétés des aérosols associés. 

II.2.A Description de l’instrument OSIRIS

L’instrument  OSIRIS est  un polarimètre  imageur  aéroporté.  Cela  signifie  qu’il  fournit  des 
images des scènes survolées et permet de caractériser les propriétés « spectrales, directionnelles et 
polarisées » du rayonnement solaire réfléchi par la Terre et son atmosphère. C’est un instrument qui 
entre dans la catégorie des instruments de télédétection « passifs ». Cet instrument, à l’instar du 
futur instrument 3MI de l’ESA, reprend les principales caractéristiques de l’instrument POLDER 
avec toutefois des canaux spectraux (ou « longueurs d’ondes ») supplémentaires en particulier dans 
le moyen infrarouge. OSIRIS est composé de deux capteurs (visible et infrarouge courtes longueurs 
d'onde)  coordonnés :  deux  optiques  télécentriques  à  large  champ,  de  deux  roues,  qui  portent 
respectivement les filtres (pour la sélection des longueurs d’ondes) et les analyseurs (pour la mesure 
de la polarisation), et deux détecteurs à deux dimensions.  Les gammes spectrales couvertes sont 
pour les  longueurs d'onde visibles et  proches infrarouges de 440 à 940 nm) et  l'autre pour les 
longueurs d'onde moyennes infrarouges, de 940 à 2200 nm. Un schéma de l’instrument est reporté 
sur la Figure II.2. 

Le champ de vue de l’instrument est de 114° pour le capteur visible et proche infrarouge, 
communément désigné sous le nom de VIS-NIR (Visible-Near Infrared), et de 105° pour le capteur 
moyen infrarouge, appelé SWIR (Shortwave Infrared). Lors du déplacement de l’avion, un même 
pixel va être observé sous différents angles et sur différentes images acquises successivement.
Un algorithme de traitement est utilisé pour recréer l’information directionnelle pour la luminance 
associée à une cible donnée à partir de la combinaison de plusieurs images d’OSIRIS.
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Figure  II.2 :  a. :  Plan  de  la  mécanique  de  l’instrument  OSIRIS  (Auriol  et  al.,  2008).  b. : 
L’instrument OSIRIS au laboratoire. c. : exemple d’image acquises par OSIRIS lors de vols réalisés 
lors  de la  campagne AEROCLO-sA en Namibie  (Sept.  2017).  Le fond de carte  est  une image 
satellite de la NASA (source :  J.M Nicolas,  LOA). L’instrument a permis d’obtenir  des images 
(taille : 20 km sur 20 km) des déserts namibiens et des nuages observés à une résolution spatiale 
fine (20 mètres). Source : LOA.

Le choix des canaux est centré sur de fenêtres atmosphériques où le rayonnement solaire subit  
peu d'absorption par les molécules de gaz présentes dans l'atmosphère. La Figure II.3 illustre les 
différents canaux d'OSIRIS ainsi que la transmittance du rayonnement solaire descendant.
Dans le visible et le proche infrarouge, nous nous sommes particulièrement intéressés aux canaux à 
490, 670 et 865 nm. De même, pour le moyen infrarouge, les canaux à 1600 et 2200 nm ont été  
utilisées dans notre étude pour la caractérisation ds propriétés radiatives des surfaces. 

Devant chaque capteur, il y a une roue composée de différents filtres. Il y a quatre filtres, par 
longueur d’onde : Le filtre dit « full » qui mesure la luminance totale et 3 filtres polariseurs (P1, P2,  
P3) décalées angulairement les uns par rapport aux autres de 60° (avec une incertitude de 0.2°) qui 
permettent, en les combinant à l’aide d’un modèle radiométrique simple, d’avoir la luminance totale 
et polarisée normalisées ainsi que l’angle de polarisation (Figure II.3). (Waquet, 2005). 

La diffusion par les molécules et les particules atmosphériques et le phénomène de réflexion 
du  rayonnement  sur  les  surfaces  polarisent  linéairement  le  rayonnement.  L’intensité  du 
rayonnement  mesurée  par  un  capteur  (luminance  totale)  est  la  somme  des  luminances  non 
polarisées et polarisées (L=Lnon_pol+Lpol). Les paramètres de Stokes Q et  U permettent de définir la 
quantité de lumière polarisée linéairement et la direction du champ électrique de l’onde polarisée.

Nous définissons la luminance polarisée normalisée, utilisée dans de nombreuses applications 
en télédétection comme suit :

Lp ,λ=
±π√Qλ

2+U λ
2

Es , λ
(eq. II.1)
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La luminance polarisé est signée positivement ou négativement lorsque le champ électrique est 
respectivement perpendiculaire ou parallèle au plan de diffusion (Herman et al., 2005).

De nouveaux traitements sont disponibles depuis peu et permettent notamment de déterminer 
les paramètres de Stokes à l’aide d’un modèle radiométrique complet (Fougnie et al., 2007). Ce type 
de modèle permet de prendre en compte plus précisément les effets de polarisation induits par 
l’instrument et permet de fournir des fichiers de données OSIRIS dans un format identique à celui  
des fichiers qui seront utilisés pour distribuer les données du futur 3MI. Ces traitements n’étaient 
pas disponible au début de la thèse et les données issues d’OSIRIS utilisées sont celle obtenues avec 
le traitements classiques (Auriol et al., 2008).

Figure II.3 : Transmittance en % en fonction de la longueur d’onde en pointillés et filtres OSIRIS 
en traits pleins (Auriol et al., 2008)

II.2.B Algorithmes d’inversion des propriétés des aérosols avec 
l’instrument OSIRIS

Pour  extraire  des  informations  sur  l’atmosphère  et  les  surfaces  des  mesures  d'OSIRIS,  un 
algorithme d'inversion (ou de restitution) est nécessaire. De façon générale, un tel algorithme et 
constitué de plusieurs codes. Un code de transfert radiatif est utilisé pour simuler les luminances 
totale et polarisé pour un modèle d’atmosphère donné et un modèle de surface. Un second code (un 
code de mie par exemple) est utilisé pour calculer les grandeurs radiatives des aérosols utilisées 
dans  le  code  de  calcul  des  luminances  à  partir  des  propriétés  des  aérosols  recherchées 
(concentration, distribution en taille,  indice de réfraction ou composition chimique).  L’approche 
« inverse » consiste à ajuster ces différents paramètres afin de simuler « pour le mieux » les mesures 
de l’instrument.  Le code développé pour ajuster ces paramètres,  et  la stratégie considérée pour 
minimiser les différences entre mesures et  simulations,  ainsi  que les différents codes de calculs 
intermédiaires constituent ce que l’on appelle un algorithme d’inversion.

Il  est  possible  de  détecter  les  aérosols  au-dessus  des  nuages  grâce  à  une  méthode  de 
télédétection spatiale passive (Waquet et al. 2009A,  Jethva et al. 2014). Initialement, la détection 
des  aérosols  était  limitée  aux  conditions  de  ciel  clair  ("sans  nuage").  En  2009,  un  algorithme 
opérationnel a été développé, puis amélioré, permettant cette détection dans des scénarios nuageux 
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(Waquet et al. 2009a, Waquet et al. 2013a ; Peers et al. 2015). Cette méthode pionnière exploite les 
luminances polarisées fournies par l'instrument POLDER 3 pour évaluer l'épaisseur optique des 
aérosols et le coefficient d'Angström.

La Figure II.4 résume la sensibilité de la méthode aux propriétés des aérosols au-dessus des 
nuages.  Lorsqu'on observe des scènes nuageuses  avec la  présence d'aérosols  du mode fin,  une 
polarisation additionnelle  est  observée à  865 nm pour  les  angles  de  diffusion inférieurs  à  130 
degrés. Ceci est dû à la grande capacité des particules du mode fin à polariser le rayonnement dans 
la plage d'angle de diffusion de 90 à 130 degrés, ce qui explique l'origine de ce signal additionnel. À 
l'inverse,  les  poussières  minérales,  qui  contribuent  préférentiellement  au  mode  grossier  non-
sphérique  des  aérosols,  polarisent  peu  la  lumière.  Cependant,  lorsqu'elles  sont  transportées  au-
dessus des nuages, elles diminuent l'amplitude de l'arc primaire,  qui correspondent à un pic de 
luminance  polarisée  observé  typiquement  pour  les  nuages  d’eau  liquide  vers  140°  d’angles  de 
diffusion.

L'analyse de la Figure II.4 montre que pour des angles de diffusion supérieurs à 130 degrés, la 
signature polarisée du nuage, présente des arcs (arcs surnuméraires) dont la forme et l'intensité 
dépendent de la distribution des gouttelettes de nuage en termes de rayon effectif et de variance 
effective. En revanche, pour des angles de diffusion inférieurs à 130 degrés, le signal polarisé est  
faible  (nul  ou faiblement  négatif)  et  dépend peu des  caractéristiques  du nuage,  pourvu que ce 
dernier soit suffisamment épais optiquement (épaisseur optique du nuage >3). Pour des épaisseurs 
optiques nuageuses suffisantes (COT > 3 ), la luminance polarisée est dite « saturée » ce qui signifie 
qu’elle ne dépend plus de l’épaisseur optique du nuage.

Deux mécanismes, la création de polarisation par diffusion et l'effet d'atténuation dans l'arc 
primaire, constituent les principaux processus permettant la détection des aérosols au-dessus des 
nuages, qu'ils relèvent du mode fin ou du mode grossier.

L'algorithme opérationnel de détection des aérosols au-dessus des nuages repose sur des tables 
de luminances polarisées stockées pour des raisons de temps de calculs et utilise un modèle de  
transfert radiatif en supposant une hypothèse plan-parallèle (code 1D).  Ce qui signifie que ce code 
néglige les effets radiatifs liés à la structure tridimensionnelle des nuages (Cornet et al. 2018). Pour 
assurer  la  fiabilité  opérationnelle,  des  filtres  sont  appliqués.  Entre  2005  et  2010,  les  capteurs 
POLDER et MODIS dans l'A-Train ont fourni des observations quasi-simultanées, permettant des 
synergies instrumentales. Les propriétés des nuages obtenues par MODIS à une échelle spatiale fine 
(1 km x 1 km) ont été moyennées pour caractériser la variabilité des nuages à l'échelle du pixel  
POLDER (6 km x 7 km au nadir). Des seuils ont été établis sur les écarts-types liés aux paramètres  
nuageux pour  exclure  les  scènes  trop hétérogènes,  les  couvertures  fractionnées  et  les  bords  de 
nuages. La méthode inclut 6 modèles d’aérosols du mode fin sphérique et un modèle de poussières 
minérales de type non-sphérique et bimodale. La méthode étant basé sur la polarisation, celle-ci est  
principalement sensible à l’épaisseur optique de diffusion des aérosols et à leur taille.
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Figure II.4 : Luminances polarisées à 865 nm en fonction de l'angle de diffusion pour diverses 
configurations : nuage seul (rayon effectif des gouttes de 20 µm en noir), nuage seul (rayon effectif 
des gouttes de 10 µm en bleu), nuage avec aérosols du mode fin au-dessus (en rouge), et nuage avec 
poussières minérales grossières non-sphériques au-dessus (en vert). Les courbes rouges et vertes 
partagent un rayon effectif de gouttelettes de 10 µm, avec une épaisseur optique des aérosols à 865 
nm de 2.0 pour les poussières et de 0.3 pour les particules du mode fin.

La Figure II.5 illustre la distribution de l’épaisseur optique des aérosols au-dessus des nuages pour  
l’année  2006,  révélant  deux  grandes  régions  d'étude  des  aérosols  anthropiques  :  au-dessus  de 
l'Atlantique sud-est et du Pacifique nord. La région du Pacifique nord est influencée par divers 
types d'aérosols, tels que la pollution, les aérosols issus des feux de biomasse et les poussières 
minérales. Quatre régions se distinguent également pour l'étude des poussières minérales au-dessus 
des nuages : l'Atlantique nord, au large du Sahara, le sud de la Chine au printemps, la mer d'Arabie  
et la corne de l'Afrique (Éthiopie). Au printemps, de nombreux cas d'aérosols au-dessus des nuages 
sont observés au-dessus de l'Arctique, un phénomène jusqu'ici ignoré dans les observations spatiales 
(Waquet et al. 2013b). La Figure montre que la distribution des aérosols au-dessus des nuages est 
globale et que celle-ci n’est pas uniquement localisée à la région de l’Atlantique Sud-Est.

L’algorithme  opérationnel  basé  uniquement  sur  la  polarisation  a  été  ensuite  complété  par 
l’utilisation  des  luminances  totales  fournies  par  l’instrument  POLDER  (Peers  et  al.,  2015).

La  présence  d'aérosols  absorbants  au-dessus  des  nuages  provoque  une  modification  du 
comportement spectral de la luminance totale au sommet de l'atmosphère, entraînant un changement 
de la couleur apparente du nuage. L'effet, connu sous le nom de "rapport de couleur", est utilisé 
pour  estimer  l'épaisseur  optique  des  aérosols  absorbants  au-dessus  des  nuages  à  partir  des 
luminances spectrales. Cependant, il ne permet pas de détecter les aérosols diffusants au-dessus des 
nuages. Ainsi, les luminances à 490 et 865 nm ont été utilisées conjointement pour estimer à la fois 
l’épaisseur optique des aérosols absorbant au-dessus des nuages et l’épaisseur optique du nuage 
sous-jacents. Ces techniques ont principalement été appliquées dans la région de l'Atlantique sud-
est et nécessitent des hypothèses sur la microphysique des aérosols (Meyer et al. 2015 ; Peers et al. 
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2019).  Une  méthode  similaire  a  été  utilisée  avec  l'instrument  EPIC  à  bord  de  la  plateforme 
DSCOVR (Ahn et al. 2021).

Figure II.5 :  Distribution de l’épaisseur optique moyenne des aérosols à 865 nm au-dessus des 
nuages en 2006. Source : Waquet et al. (2013b)

Dans  le  cadre  de  la  méthode  développée  par  Peers  et  al.,  (2015),  l'épaisseur  optique  de 
diffusion et la taille des aérosols sont déjà connues grâce à l’algorithme utilisant la polarisation. Les 
luminances à 490 et 865 nm peuvent alors être utilisées pour restituer l’épaisseur optique du nuage 
et l’épaisseur optique d’absorption des aérosols, et par la suite leur albédo de simple diffusion. Un 
second algorithme basé sur des tables de calculs de luminances a été développé, ce dernier utilise en 
entrée  les  luminances  totales  a  490  et  865  nm ainsi  que  les  paramètres  des  aérosols  issus  de 
l’algorithme opérationnel basé sur la polarisation.

Un  traitement  global  de  l'absorption  des  aérosols  au-dessus  des  nuages  a  été  effectué, 
permettant ensuite d'estimer les forçages radiatifs associés et d'évaluer les modèles climatiques dans 
la région de l'Atlantique sud-est (Peers et  al.  2015, 2016). Il  convient de noter que l'albédo de 
simple diffusion des aérosols ne peut être estimé que lorsque la charge en aérosols au-dessus des 
nuages est suffisante et que le nuage est suffisamment brillant. Un filtre basé sur l’épaisseur optique 
du nuage et l’épaisseur optique des aérosols a été défini. Enfin, la méthode permettant d’estimer 
l’absorption des aérosols au-dessus des nuages est uniquement utilisable au-dessus des océans. Un 
produit "quality-assured absorption" a été spécifiquement développé. L'algorithme dans sa version 
opérationnelle, nommé AERO-AC (https://www.icare.univ-lille.fr/aero-ac/), fournit des données sur 
l'épaisseur optique en aérosol, l'épaisseur optique du nuage sous-jacent, corrigée des effets radiatifs 
des  aérosols,  le  coefficient  d'Angström (un indicateur  de la  taille  des  particules)  et  l'albédo de 
simple diffusion des aérosols.
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Grâce à sa conception et à ses capteurs multispectraux, OSIRIS est en mesure de fournir des 
informations plus détaillées sur les propriétés des aérosols et des nuages que POLDER.
Dans notre étude, nous avons utilisé les produits aérosols obtenus avec la méthode décrite dans 
Chauvigné et al ., (2021). L’approche utilise exactement les mêmes principes précédemment décrits 
pour restituer l’absorption des aérosols,  leur épaisseur optique, la taille des particules (le rayon 
granulométrique) et l’épaisseur optique du nuage sous-jacent.
Cependant, l'algorithme d'inversion repose sur une approche d'estimation optimale plutôt que sur 
l'utilisation de tables de calculs, comme décrit par Waquet et al. (2009). Cette méthode offre la 
possibilité de déterminer la solution la plus probable en termes de propriétés de l'atmosphère, tout 
en  tenant  compte  des  incertitudes  associées  aux  mesures  et  d'une  connaissance  a  priori  des 
propriétés des aérosols. Contrairement aux méthodes basées sur des tables de calcul, cette approche 
effectue des calculs en temps réel,  éliminant ainsi le besoin d'interpolations. Les propriétés des 
aérosols sont récupérées de manière continue, ce qui signifie qu'un espace de solution continu est 
pris en considération. De plus, un terme d'erreur est fourni pour chaque paramètre inversé.

II.2.C Algorithmes d’inversion au-dessus des océans et des terres.

L'étude des aérosols au-dessus des océans et des terres en ciel clair (sans nuage) est tout aussi  
cruciale pour comprendre le rôle des aérosols sur le bilan radiatif. 

Bien que notre étude se concentre principalement sur le calcul des taux d'échauffement au-
dessus des nuages, des efforts ont été déployés pour réaliser des calculs équivalents au-dessus des 
scénarios désertiques et océaniques. L'application de la méthode d'estimation optimale aux données 
recueillies par OSIRIS au-dessus de l'océan et des terres en ciel clair a nécessité des adaptations.  

Aucune algorithme opérationnel  n'a  encore été  développé pour traiter  les  données OSIRIS 
acquises au-dessus des surfaces terrestres à ce jour. Toutefois, dans la suite de l'étude, la méthode 
d'estimation optimale a été utilisée pour restituer les propriétés radiatives des surfaces désertiques 
(communication  personnelle,  F.  Waquet).  L'algorithme  est  capable  d'estimer  la  Bidirectional 
Reflectance Distribution Function (BRDF) et l'albédo de la surface sur l'ensemble des longueurs 
d'onde  disponibles  sur  OSIRIS.  Actuellement,  les  propriétés  des  aérosols  ne  sont  pas  encore 
restituées au-dessus des scènes désertiques, et ces dernières sont estimées à partir d'autres mesures 
(photomètre PLASMA, données AERONET, etc.). À terme, il est envisagé d'utiliser l'algorithme 
GRASP (Dubovik et al., 2011) pour analyser les données acquises au-dessus des surfaces terrestres 
avec l'instrument OSIRIS.

II.3 OBSERVATION ACTIVE : LE LIDAR LNG

Dans  cette  section,  nous  aborderons  l’utilisation  de  l’observation  active  à  l’aide  de  la 
technologie  LIDAR  (Light  Detection  and  Ranging)  pour  l’étude  des  aérosols  et  des  nuages. 
L’observation actives se réfère à l’émission d’un faisceau laser dans l’atmosphère et à la mesure du 
signal rétrodiffusé par les particules présentes. L’utilisation du Lidar est très variée, allant de la 
recherche  scientifique  à  la  surveillance  environnementale,  en  passant  par  les  applications 
industrielles et la sécurité.
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II.3.A Présentation du lidar LNG

Le LIDAR LNG (Lidar Nouvelle Génération) est un instrument de télédétection de type actif 
utilisé pour mesurer et analyser différentes propriétés de l’atmosphère. L’observation active avec un 
lidar se réfère à l’utilisation laser dans l’atmosphère et à la mesure du signal rétrodiffusé par les 
particules et  les molécules présentes.  Le laser émet des impulsions de lumière dans différentes 
longueurs d'onde, dans l’ultraviolet (355 nm), le visible (532 nm) et le proche infrarouge (1064 
nm). Le système de détection mesure le temps que met la lumière rétrodiffusée pour revenir, la 
vitesse de propagation de l’onde étant connue, cela permet de déterminer la distance des cibles  
rencontrées. 

Suite au traitement des données, il devient possible de générer des profils de concentration des 
aérosols dans l'atmosphère, ainsi que des nuages optiquement fins présents dans l'air. Ces profils  
offrent des renseignements détaillés concernant la hauteur, l'épaisseur, et la structure des couches 
d'aérosols, tout en permettant une analyse approfondie de leur variabilité verticale.

II.3.B Équation lidar

Les équations LIDAR sont utilisées pour décrire la relation entre la puissance du signal reçu 
par un système LIDAR et les propriétés des particules ou des cibles présentes dans l'atmosphère. 
Ces équations permettent de comprendre comment le signal LIDAR est influencé par des facteurs 
tels que la distance entre l'émetteur et le récepteur, les caractéristiques des particules cibles.

L'équation LIDAR peut être généralement exprimée sous la forme suivante (Valentyn Bovchaliuk, 
et al., 2016) :

P(z) z2=Aβtot (z )exp (−2(τext (0 , z)+τext ,mol (0 , z ))) (eq. II.2)

où P(z) est l’intensité du rayonnement à la distance z qui est mesurée par le détecteur du module 
d’enregistrement, A est un coefficient d’étalonnage qui dépend des caractéristiques instrumentale du 
lidar  et  des  conditions  d’observation,  β(z)  est  le  coefficient  de  rétrodiffusion,  le  terme  en 
exponentiel est la transmission atmosphérique. Le nombre 2 qui se produit dans l’eq. II.2 décrit  
l’effet d’atténuation du signal laser dans l’atmosphère entre l’obstacle et le télescope, lors des trajets 
aller et retour de la lumière. 

Le coefficient de diffusion et de rétrodiffusion des molécules peuvent être calculés et pris en 
compte précisément dans l’équation. Une quantité importante pour l’étude des particules avec des 
mesures d’un lidar est la quantité S, connu sous le nom de rapport lidar défini comme :

S=
σ ext

β (eq. II.3)

où σp(z) est le coefficient d’extinction des particules et  β le coefficient de rétrodiffusion.  Pour les 
aérosols  et  pour  les  particules  nuageuses,  cette  quantité  dépend  du  type  de  particules  (forme, 
absorption, taille) et de la longueur d’onde considérée.
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Le premier avantage du lidar est sa capacité à déterminer l’altitude des couches. La résolution 
de l’équation lidar nécessite de faire des hypothèses sur le rapport lidar qui combine les propriétés  
d'extinction et de rétrodiffusion des aérosols. Des hypothèses sur les propriétés microphysiques des 
aérosols doivent être considérées afin de restituer un profil d’extinction des aérosols. La méthode 
décrite  dans  Klett  et  al.,  (1981),  et  ses  variantes,  permettent  de  résoudre  l’équation  lidar. 
L’hypothèse  faite  sur  le  rapport  lidar  impacte  nécessairement  la  précision  des  restitutions  de 
l’extinction  et  de  l’épaisseur  optique  des  aérosols  réalisées  avec  un  lidar.  Des  données 
supplémentaires  (mesures  photométriques  ou  restitution  fournie  par  un  polarimètre)  peuvent 
permettre  d’ajuster  ce  paramètre  et  éventuellement  d’améliorer  la  qualité  des  restitutions. 

Les profils  de rétrodiffusion atténué et  les  profils  d’extinction issus du lidar  LNG ont  été 
fournis de façon opérationnelle dans le cadre du projet AEROCLO-sA. La Figure II.6.a montre le 
coefficient  de  rétrodiffusion  atténué  mesuré  par  le  lidar  à  1064  nm qui  révèle  la  distribution 
verticale des aérosols de feux de biomasse. Cette mesure permet également de repérer l’altitude du 
sommet des nuages bas (vers 600 mètres sur cet exemple).  Les fortes valeurs de rétrodiffusion 
correspondent à la présence de nuages hauts se formant au sommet de la couche d’aérosols (vers 6  
km  d’altitude).  La  Figure  II.6.b  montre  le  coefficient  d’extinction  des  aérosols  obtenus  après 
inversion de l’équation lidar. Nous pouvons noter que certaines structures nuageuses sont toujours 
observables dans cette grandeur a priori propre aux aérosols. Le sommet de certains nuages est  
encore observable et les données d’extinction associées seront filtrées dans la suite. 

Figure  II.6 : Graphique  représentant  le  coefficient  de  rétrodiffusion  atténué  et  le  coefficient 
d'extinction  des  aérosols  obtenu  après  inversion  de  l’équation  lidar  en  fonction  du  temps 
d'acquisition. Quantités obtenues à 1064 nm par le lidar LNG lors de la campagne AEROCLO-sA, 
vol du 8 septembre 2017.
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Lors  de  la  campagne  AEROCLO-sA  en  Namibie,  deux  longueurs  d'onde  ont  été 
principalement analysés pour le lidar LNG (Figure II.7). Les données acquises à 1064 nm ont été  
privilégiées pour décrire la distribution verticale de l’atmosphère. Les données obtenues à 532 nm 
sont plus bruitées et donc moins précises pour l'étude des propriétés des aérosols et des nuages dans 
cette région spécifique. Ce problème a également été observé avec le lidar spatial CALIOP et a été 
discuté dans plusieurs études (Deaconu et al., 2019). Les épaisseurs optiques en aérosol de feux de 
biomasse sont particulièrement fortes à 532 nm pour les  panaches observés en Namibie et dans 
l’Atlantique sud-est en général, ce qui contribue à atténuer fortement le signal mesuré par le lidar. 
De  plus,  de  par  leur  caractéristiques  microphysiques  et  la  valeur  de  leur  coefficient  de 
rétrodiffusion, la capacité de ces particules à rétrodiffuser le signal lidar est plus faible que celle 
associée à d’autres particules. 

Ces deux effets combinés diminuent la capacité du lidar à estimer correctement l’altitude basse 
de la couche des aérosols et par suite leur épaisseur géométrique. Cet effet est moins important à 
1064  nm  qu’à  532  nm  car  l’atténuation  spectrale  pour  les  aérosols  du  mode  fin  diminuent 
rapidement  avec  la  longueur  d’onde.  Pour  une  raison  similaire,  les  données  acquises  dans 
l’ultraviolet par LNG n’ont pas pu être exploitée facilement pour obtenir l’altitude des couches 
d’aérosols. Dans Deaconu et al., (2019), le coefficient d’extinction utilisé pour le calcul des taux est  
celui donné à 532 nm par CALIOP ce qui tend à surestimer l’altitude de la base de la couche 
d’aérosols, et ce qui conduit par suite à « confiner » les calculs de taux d’échauffement dans une 
couche d’aérosols géométriquement plus fine. Dans la suite, nous avons utilisé les données du lidar 
LNG  acquises  à  1064  nm  afin  d’obtenir  les  calculs  les  plus  précis  possibles  pour  les  taux 
d’échauffement.

Figure  II.7 : Variation  du  coefficient  d'extinction  en  aérosol  en  fonction  de  l'altitude  pour  les 
longueurs  d'onde  532  nm (en  bleu)  et  1064  nm (en  orange)  du  LIDAR,  lors  de  la  campagne 
AEROCLO-sA, vol du 8 septembre 2017.
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II.3.C Détermination du sommet du nuage

Dans la suite, les données d’extinction des aérosols fournis par le lidar seront utilisées pour 
modéliser la distribution verticale des aérosols dans le code de transfert radiatif.

Le lidar est également utilisé dans la détermination de l’altitude du sommet des nuages bas afin 
de  renseigner  cette  information  dans  le  code.  Pour  les  nuages,  les  propriétés  d’extinction  sont  
supposées homogènes entre la surface de l’océan et l’altitude du sommet du nuage. Celle-ci est  
estimée en localisant le pic de rétrodiffusion associé au sommet du nuage. Ce pic est bien supérieur 
au signal de rétrodiffusion des aérosols, voir la Figure II.8. Ce pic est l'indicateur du sommet du 
nuage,  les  mesures  du lidar  permettent  de renseigner  avec précision la  transition entre  la  zone 
atmosphérique  dégagée  et  l’entrée  de  la  couche  nuageuse.  De  façon  classique,  une  méthode 
d’analyse de détection du « changement de pente » dans le profil de rétrodiffusion est utilisée pour 
localiser  le  sommet  du  nuage  qui  ne  correspond  pas  exactement  au  pic  de  rétrodiffusion. 
L’information obtenue avec cette technique dans la suite utilisée pour contraindre le profil du nuage.

Figure II.8 : Coefficient de rétrodiffusion atténuée mesurée par le lidar à 1064 nm (km -1.sr-1) en 
présence d’un nuage bas optiquement épais en fonction de l’altitude.
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II.4 DROPSONDES ET SONDES AVIONS

II.4.A Dropsondes

Les dropsondes sont des  dispositifs équipés d’un système de localisation, qui sont larguées 
depuis l’avion à l’altitude souhaitée afin d’effectuer des mesures à l’aide de différentes sondes. Les  
données  recueillies  sont  transmises  à  l’avion  par  transmission  radio.  Des  profils  verticaux  de 
température, d'humidité relative, de pression et de vitesse du vent obtenus avec une dropsonde sont 
représentés sur la Figure II.9. 

Dans la suite, nous avons utilisé des dropsondes pour obtenir des données supplémentaires sur 
les conditions atmosphériques rencontrées lors des vols. En particulier, il est crucial de disposer 
d’une information sur la distribution de la vapeur d'eau dans l'atmosphère pour les simulations de 
taux d’échauffement. 

L'humidité relative est une mesure qui indique la quantité de vapeur d’eau présente dans l’air,  
exprimée en pourcentage (%HR) de la quantité nécessaire pour atteindre un niveau de saturation à 
la même température. Une humidité relative de 100% signifie que l'air est saturé en humidité et ne  
peut pas contenir davantage de vapeur d'eau à cette température. 

Durant la campagne AEROCLO-Sa, cette situation se manifeste occasionnellement au sommet de la  
couche d'aérosols issue des feux de biomasse, où des nuages se forment parfois, ainsi que dans les 
basses couches de l'atmosphère, où les nuages stratiformes sont présents.

L'humidité spécifique, également appelée humidité absolue, est la quantité d'humidité réelle 
contenu dans l'air par unité de masse. 

L'humidité  spécifique  est  exprimée en  kilogrammes d'eau  par  kilogramme d'air  (kg/kg)  et 
représente la masse d'eau contenu dans un kilogramme d'air humide. C’est cette quantité qui est en 
entrée du code de transfert radiatif et qui doit être renseignée. Cette quantité n’est pas mesurée 
directement.

Pour déterminer l'humidité spécifique, nous utilisons la méthode de calcul suivante :

HS=
0,622 P sat (θ)HR

101325−P sat (θ)HR
(eq.  II.4) 

Psat (θ)=exp[23,3265− 3802,7
θ+273,18

−( 472,68
θ+273,18

)
2

] (eq.  II.5)
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Avec HS (Humidité spécifique) en kg/kg, HR (Humidité relative) compris entre 0 et 1.  θ est la 
température en Celsius et Psat(θ) est la pression de vapeur saturante en Pascal (Nadeau et Puiggali,  
1995) .

Figure II.9 : Profils atmosphériques verticaux obtenu à partir d'une dropsonde lors des campagnes 
de mesure AEROCLO-sA du vol du 8 septembre 2017 en Namibie. Le premier cadre représente la 
variation de la température potentielle (en rouge) et de la température (en jaune) en fonction de 
l’altitude. Le second graphique représente l’humidité spécifique (en rouge) et l’humidité relative (en 
jaune) en fonction de l’altitude. Le dernier graphique représente la vitesse du vent (en rouge) et la  
direction du vent (en jaune) en fonction de l’altitude.

II.4.B Sondes embarquées

En complément  aux  dropsondes  qui  ont  été  larguées  depuis  l'avion  pendant  la  campagne 
AEROCLO-sA,  l'aévion  était  également  équipé  de  sondes  permettant  la  mesure  de  grandeurs 
thermodynamiques et par la suite l’estimation de l’humidité spécifique. Un avantage par rapport à la 
dropsonde  réside  dans  le  fait  que,  lors  des  sondages  (descentes  en  boucle),  les  mesures  de 
température, de pression et de vapeur d'eau sont effectuées simultanément aux mesures des flux que 
l'on cherche à modéliser. Ci-dessous, nous détaillons le principe des mesures de la vapeur d'eau et 
des grandeurs associées pour les différentes méthodes disponibles.

Les sondes « CR2 » et « Mirror1011C » mesurent la température du point de rosée, ce qui 
permet ensuite de calculer l’humidité spécifique de l’air.

La température du point de rosée représente la température à laquelle l'air doit être refroidi, à 
pression constante, pour atteindre la saturation, c'est-à-dire pour que la vapeur d'eau qu'il contient 
commence à se condenser en gouttelettes d'eau ou en glace. Une relation existe entre la température 
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du point  de rosée et  l'humidité  spécifique.  Pour  déterminer  l'humidité  spécifique à  partir  de la 
température du point de rosée, on utilise généralement des calculs basés sur l'équation de Clausius-
Clapeyron. 

Les  hygromètres  à  miroir  refroidi  (correspondant  ici  à  la  sonde  Mirror 1011C)  sont  des 
instruments  utilisés  pour  mesurer  l'humidité  relative  de  l'air.  Leur  principe  de  fonctionnement 
repose sur le refroidissement d'un miroir jusqu'à ce que la condensation de l'humidité de l'air se 
produise à sa surface. L'élément central de l'hygromètre est un miroir métallique. Ce miroir est  
refroidi progressivement à l'aide d'un dispositif thermoélectrique (également appelé effet Peltier) ou 
d'un autre mécanisme de refroidissement. Le refroidissement est contrôlé de manière à maintenir le 
miroir à une température inférieure à la température ambiante. L'air ambiant dont l'humidité doit 
être  mesurée  est  exposé  au miroir  refroidi.  Lorsque l'air  en  contact  avec  le  miroir  refroidi  est  
refroidi  suffisamment,  il  atteint  le  point  de  rosée,  c'est-à-dire  la  température  à  laquelle  la 
condensation de l'humidité de l'air commence à se former sous forme de gouttelettes d'eau sur la  
surface du miroir. Un capteur détecte la formation de gouttelettes d'eau sur le miroir. Ce capteur  
peut  être  un  capteur  optique  ou  électrique.  Dès  que  la  condensation  est  détectée,  l'instrument  
enregistre la température du miroir à ce moment précis. La température du miroir au moment de la 
condensation est  un indicateur  direct  de  la  température  du point  de  rosée  de  l'air  ambiant.  En 
utilisant cette température, ainsi que la température de l'air, l'instrument calcule l'humidité relative 
en utilisant une formule appropriée. Cette méthode est précise et fiable pour mesurer l'humidité de 
l'air, en particulier dans des environnements où une grande précision est nécessaire.

Le  système  CR2 employé  est  équipé  d'une  diode  laser  et  fait  appel  à  la  spectroscopie 
d'absorption,  cela  permet  de  mesurer  avec  précision  la  quantité  de  vapeur  d'eau  présente  dans 
l'atmosphère.  Cette  mesure est  effectuée en temps réel  sur  un échantillon d'air  continuellement 
prélevé depuis l'extérieur de  l’avion. Un détecteur mesure ensuite l'intensité lumineuse après son 
passage  à  travers  l'échantillon  d'air.  L'absorption  d'énergie  par  les  molécules  de  vapeur  d'eau 
entraîne  une  diminution  de  l'intensité  lumineuse  détectée.  Cette  diminution  est  directement 
proportionnelle à la concentration de vapeur d'eau dans l'échantillon d'air. Après une calibration de 
l’instrument, il est possible de convertir cette variation d'intensité lumineuse en une mesure précise 
de la concentration de vapeur d'eau dans l'air, exprimée en grammes par kilogramme d'air (g/kg).

L'hygromètre HUMAERO repose sur le principe de variation de la capacité d'un capteur (effet 
capacitif) à couche mince en fonction de l'humidité relative de l'air ambiant. Combiné à une sonde  
de température de type PT100, cette sonde fournit deux données qui sont désignées respectivement 
sous  les  noms  "humaero"  pour  l'humidité  relative  en  pourcentage  (U%)  et  "TTaero"  pour  la 
température en degrés Celsius (°C). Il convient de noter que la température brute obtenue par cet 
hygromètre correspond à celle d'un échantillon d'air légèrement comprimé en raison de l'écoulement 
à travers la veine de prélèvement. Par conséquent, une correction est appliquée à cette température, 
une  correction  sur  les  mesures  de  pression  est  réalisée  afin  d’obtenir  des  mesures  précises  de 
l'humidité relative. 

Nous n’avons pas réalisé ces corrections par nous-même. Nous avons utilisé les mesures déjà 
corrigées  fournis  par  SAFIRE  et  notre  travail  a  porté  sur  l'interprétation  et  à  l'analyse  des 
informations recueillies.
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II.5 INSTRUMENTS DE VALIDATION

II.5.A Photomètre PLASMA

Pour  évaluer  la  fiabilité  de  notre  méthode  dédiée  aux  calculs  des  flux  et  des  taux 
d’échauffement, nous utilisons les données du photomètre PLASMA afin de valider les épaisseurs 
optiques et les profils d’extinction des aérosols obtenus à partir des méthodes développées pour 
l’analyse  des  mesures  actives  et  passives.  Les  mesures  photométriques  de  PLASMA seront 
également  utilisées  pour  valider  le  profil  de  vapeur  d’eau  considéré  dans  les  calculs  de  taux 
d’échauffement. Enfin, nous décrivons en détails les traitements appliqués aux mesures de flux ; ces 
mesures sont utilisées dans la suite afin de valider les flux et taux simulés.

Le PLASMA (Photomètre Léger Aéroporté pour la  Surveillance des Masses d’Air)  est  un 
instrument qui permet de mesurer l’épaisseur optique d’extinction des aérosols pour la colonne 
d’atmosphère situé au-dessus de l’avion, et cela dans différentes longueurs d’onde (340, 380, 440, 
500, 870 et 1640 nm). Voir la Figure II.10. 

Figure II. 10 : Schéma du photomètre solaire PLASMA.

Le  principe  d’un  photomètre  est  de  mesurer  l’atténuation  du  rayonnement  solaire  par  les 
aérosols. L’angle solaire zénithal étant connu, après une procédure d’étalonnage et une correction 
des effets des molécules, l’épaisseur optique des aérosols peut être déduite très précisément. Les 
épaisseurs optiques sont mesurées avec une précision similaire à celle annoncé pour les photomètres 
du réseau AERONET (0.01). Ce photomètre aéroporté a la capacité de viser et de suivre le soleil  
lors des séquences de descente ou de montée de l’avion. Lors des séquences de vol dédiées à la  
réalisation d’un profil, ces mesures d’épaisseur optique réalisées à différents niveaux permettent 
aussi de valider la distribution de l’extinction des aérosols dans l’atmosphère. Les mesures sont 
réalisées toutes les deux secondes. La Figure II.11 montre les épaisseurs optiques mesurées par 
PLASMA pour différents canaux spectraux acquises lors d’un profil. On peut noter l’existence d’un 
problème sur  l’instrument :  la  mesure  de  l’AOT à  380 nm est  bruitée.  Ce  problème n’est  pas 
complètement  identifié  et  pourrait  être  lié  à  une  imprécision  dans  les  corrections  liées  la 
contribution des molécules. Ce canal ne sera pas utilisé dans la suite. 
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Le canal de PLASMA centré sur 940 nm est également sensible à l’absorption par la vapeur 
d’eau, ce canal peut être utilisé pour estimer l’épaisseur optique d’absorption de la vapeur d’eau et  
par suite le contenu intégré en vapeur d’eau pour la colonne d’atmosphère située au-dessus de 
l’avion. 

Dans notre étude,  le  contenu en vapeur d'eau présents  dans l'atmosphère a  été  analysé en 
utilisant  les  données  du  photomètre  PLASMA (Figure  II.12).  PLASMA permet  d’accéder  au 
contenu  de  vapeur  d’eau  situé  au-dessus  de  l’avion  ce  qui  n’est  pas  accessible  à  partir  des  
sondes montrées  sur  l’avion.  Comme le  montre  la  figure  II.12,  la  vapeur  d’eau  au-delà  d’une 
altitude de 8 km est en général très faible voire nulle sur les vols de la campagne AEROCLO-sA.

Figure  II.11 : Variation  de  l’épaisseur  optique  aérosols  (AOT)  en  fonction  de  l'altitude  pour 
différentes longueurs d’onde du photomètre PLASMA, lors de la campagne AEROCLO-sA, vol du 
8 septembre 2017.

Les conclusions tirées de l'analyse des données fournies par le photomètre PLASMA indiquent 
que la  présence de  vapeur  d'eau au-dessus  de  l’avion,  à  une altitude de  vol  typique de  8  à  9 
kilomètres, s'est avérée relativement faible et pouvait être négligée pour la majorité des vols (Figure 
II.12).
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Figure II.12 : Profil du contenu en vapeur d’eau obtenue par le photomètre PLASMA lors de la 
descente en boucle du vol du 8 septembre 2017 de la campagne AEROCLO-sA en Namibie. 

II.5.B Mesure de flux : Pyrgéométre et Pyranomètre dans la 
campagne de mesure

Durant la campagne AERO-HDF, les mesures de flux aéroportées ont été réalisées à l’aide des 
instruments  de  type  pyrgéométres  et  pyranomètres.  Ces  instruments  sont  des  radiomètres  qui 
mesurent dans un plan donné l’éclairement solaire ou tellurique (infrarouge thermique) descendant 
(ou montant) sur le demi-espace. Un pyranomètre mesure l’éclairement solaire et est typiquement 
constitué  d'un  dôme  en  verre,  hémisphérique,  qui  laisse  passer  la  lumière  solaire.  Sous  cet 
hémisphère se trouve un capteur sensible de type thermopile qui convertit le rayonnement solaire en 
un signal électrique. Les pyranomètres servent principalement à mesurer le rayonnement solaire 
global, c'est-à-dire la somme du rayonnement direct solaire et du rayonnement diffus résultant de la 
diffusion  de  la  lumière  solaire  par  l'atmosphère  et  de  sa  réflexion  sur  les  surfaces.  Pour  le 
pyromètre,  des  détecteurs  équivalents  sont  utilisés  pour  mesurer  le  rayonnement  thermique par 
l’atmosphère et les cibles terrestres.  Sur ces deux types d’instrument,  un système appelé dit  de 
Peltier est utilisé pour réguler en température les détecteurs.

Deux pyrgéomètres CGR-4 et deux pyranomètres CMP-22 fabriqués par l’entreprise Kipp and 
Zonen (K&Z) ont  été  installés  sur le  dessus et  le  dessous de l’avion de recherche Falcon F20 
pendant la campagne AEROCLO-sA. Le pyranomètre CMP-22 intègre l’éclairement sur une large 
bande spectrale couvrant la région 297 – 3100 nm. La mesure du pyrgéomètre CGR4 est également 
intégré sur une large bande spectrale couvrant la région 4,5 – 40 µm. La Figure II.13 présente la 
transmittance spectrale de ces deux instruments à large bande.
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Figure II.13 : Transmissions spectrales relatives du CMP-22 et du GCR-4. Source : K&Z. 

Le fabricant indique une incertitude de 6 W/m², pour les pyranomètres CMP-22, pour une 
irradiance  incidente  (ou  éclairement  incident)  typique  de  1000  W/m².  De  même,  pour  les 
pyrgéomètres CGR-4, l’incertitude est également d'environ 6 W/m² pour une irradiance incidente 
typique de 100 W/m² et pour une température de 288 K, qui correspond à la température ambiante  
des boîtiers des instruments lorsqu’ils sont installés dans l’avion.

Le  temps  de  réponse  significatif  des  thermopiles  CMP-22  et  CGR-4  (environ  2  s)  peut 
constituer une  limitation potentiel pour la réalisation de mesures aéroportées. Lorsque l'équilibre 
thermique entre l'air ambiant, le dôme et l'instrument n'est pas atteint, les mesures de flux effectuées 
dans l’infrarouge thermique peuvent être biaisées (Albrecht et al., 1974 ; Curry and Herman, 1985). 
Par exemple, lors de descentes rapides réalisées avec l’avion, les mesures de flux effectuées aux 
longueurs d’onde les plus élevées peuvent être négativement affectées (Meloni et al., 2018). En 
première  approximation,  pour  les  vols  à  altitude  constante,  le  temps  de  réponse  à  l'équilibre 
thermique  est  d'environ  6  s.  Cependant,  pour  les  mesures  effectuées  à  différentes  altitudes, 
notamment lors des descentes en boucle, un tel instrument aéroporté risque de ne pas avoir atteindre  
l'équilibre thermique avec l'air  ambiant,  ce qui peut affecter la qualités des mesures exploitées.  
(Ehrlich and Wendisch, 2015). Ce point devra être considéré lors de l’analyse des mesures de flux 
effectuées dans l’infrarouge thermique.

II.5.C Traitements appliqués aux mesures de flux solaire.

Pour parvenir à une comparaison précise entre les flux mesurés et simulés, une étape essentielle est 
d’effectuer plusieurs corrections sur les flux mesurés.
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II.5.C.a Correction liées à la prise en compte de l’attitude de l’avion.

Lorsque l'avion change d'attitude, que ce soit lors de mouvements de tangage ou de roulis (voir 
la Figure II.14.b), l'angle entre les rayons solaires incidents et la surface du capteur varie, entraînant 
des fluctuations dans les mesures des flux radiatifs solaires. Cette variation angulaire impacte les  
quantités de rayonnement captées par le capteur, ce qui se traduit par une modulation des données  
obtenues.

Le pyranomètre mesure l'éclairement solaire en considérant la somme des composantes directe 
et diffuse du rayonnement solaire. Il est important de souligner que la contribution principale au 
signal provient de la composante directe du rayonnement solaire lorsque les mesures sont effectuées 
à haute altitude.

L’éclairement direct mesuré est réduit en fonction du cosinus de l’angle d’incidence (loi dite du 
« cosinus »). Ainsi l’éclairement solaire direct reçu par un capteur horizontal Fd peut s’écrire : 

Fd=E0∗cos (θs) (eq.  II.6)

Avec E0 l’éclairement solaire direct sous l’incidence θs. Cet angle est l’angle zénithal solaire défini 
sur la Figure II.14.a.

En présence de roulis est de tangage, nous pouvons écrire l’éclairement solaire mesuré de la façon 
suivante :

Fd
m (θs

PR)=E0∗cos (θs
PR) (eq.  II.7)

où  θs
PR est  défini  à  partir  des  vecteurs  portés  par  la  normale descendante  au fluxmètre  et  à  la  

direction solaire (voir la Figure II.14.a).

L’éclairement solaire « réel » mesuré s’écrit :

Fd (θs)=
Ed

m(θs)cos(θs)
cos (θs

PR)
(eq.  II.8)

Nous pouvons ré-écrire cette relation en faisant apparaître le facteur de correction sous la forme :

F sw
dir↓(θs)=

1
ac

Fd
m(θs

PR) avec ac=
n⃗ .u⃗

k⃗ 0 . u⃗
(eq.  II.9)

Le terme de correction ac s’exprime simplement comme le rapport du cosinus des angles θs
PR et θs. 
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Il s’agit d’expliciter les coordonnées des vecteurs impliqués dans le calcul de ac dans un même 
repère  (par  exemple  celui  lié  à  l’avion).  Le  calcul  est  reporté  en  Annexe  A.  Il  implique  la 
connaissance des paramètres d’attitude de l’avion (tangage, roulis et cap) et la connaissance des 
offsets de montage de tangage et de roulis (T, R). Ces quantités sont liées à la position du fluxmètre 
sur l’avion.

Figure II.14 : Figure a. Géométrie associée à la position du fluxmètre par rapport à la direction du 
soleil. Les directions du soleil et du nadir sont repérées respectivement par les vecteur  unitaire u⃗
et k⃗0 . Les vecteurs unitaires  k⃗  et  n⃗  sont portés par la normale descendante au plan de 
l’avion et par la normale descendante au plan du fluxmètre, respectivement. Source : G. Brogniez, 
LOA). Figure b. Axes de mouvement de l’avion : axe de lacet (permettant de modifier le cap de 
l’avion) de tangage et de roulis représenté dans le repère (0, x, y, z) lié à l’avion (Voir l’Annexe A  
pour une définition rigoureuse des angles de roulis, tangage et de cap.

II.5.C.b. Incertitude sur les mesures de flux

Les incertitudes sur les mesures de flux doivent être prises en compte lors de l'interprétation 
des résultats. Une évaluation rigoureuse de ces incertitudes permettra d'obtenir une estimation plus 
précise de la fiabilité de nos calculs de flux et de taux d'échauffement comme présenté dans la suite. 

L'incertitude  intégrée  dans  notre  étude  pour  la  mesure  des  flux  comprend les  incertitudes 
standards fournies par le fabriquant ainsi que celles associées à la précision d’étalonnage. Cela 
englobe également des incertitudes supplémentaires issues de l’expérimentation. Une comparaison 
des mesures effectuées par des instruments équivalents, embarqués à bord de différents avions, a été 
réalisée (communication personnelle : G. Brogniez). 
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Des mesures de flux ont été réalisées simultanément à bord de l’avion ATR-42 et du Falcon-20 
lors  de la  campagne ChArMEx pour des  scènes similaires  et  de façon simultanée.  Les mêmes 
corrections  (par  exemple,  pour  la  prise  en  compte  de  l’attitude  de  l’avion  et  les  corrections 
indiquées par le fabricant, voir chapitre III.1) ont été appliquées aux données. Cette comparaison 
inclut  donc  également  d’éventuelles  différences  dans  ces  corrections  appliquées  aux  deux 
instruments, ainsi que d’autres différences liées, par exemple, à l’étalonnage. Cette comparaison a 
été réalisée pour des portions de vol d’une vingtaine de minutes, sur des trajectoires à cap constant 
au-dessus de l’océan en ciel clair. Les différences observées lors de cet exercice de comparaison ont 
été ajoutées aux incertitudes annoncées par la fabricant. En prenant en compte tous les calculs, les  
incertitudes pour les flux sont les suivantes :

Dans le spectre visible :

Flux descendant : 0,81 % + 0,05 W.m-2

Flux montant : 0,81 % + 3,05 W.m-2

Dans l’infrarouge thermique :

Flux descendant : 2,00 % + 1,46 W.m-2

Flux montant : 2,00 % + 0,35 W.m-2

II.5.C.c Correction liée à l’appareil de mesure 

La sensibilité des fluxmètres à un éclairement directionnel peut varier en fonction de l’angle. 
La correction décrite ci-dessous est donnée par le constructeur.

La  tension  de  sortie  du  pyranomètre  pour  un  éclairement  d’indice  normal  est  V(0),  la  tension 
théorique de sortie devrait s’écrire :

V th(θ)=V (0) .cos (θ) (eq. II.10)

En réalité, la tension de sortie mesurée sous un angle d’incidence  θ s’écrit Vm(θ) avec un écart 
relatif :

c (θ)=
V th(θ)−V m(θ)

V th(θ)
(eq. II.11)

La quantité c(θ) représente le terme de « correction de réponse en cosinus » du pyranomètre. 
En réarrangeant l’équation précédente pour exprimer V th(θ) en fonction de c(θ) (après étalonnage de 
l’instrument),  le  flux  direct  corrigé  de  la  réponse  en  cosinus  sous  incidence  θ s’écrit ainsi :

Fm
cor (θ)=

Fm
dir

1−c(θ)
(eq.II.12) 

Lorsque l'angle d'incidence solaire  augmente, la sensibilité du pyranomètre diminue, comme 
indiqué  dans  le  Tableau  II.2.  Une  interpolation  est  effectuées  pour  déterminer  la  valeur  du 
coefficient en fonction de l’angle d’incidence lorsqu’il n’est pas répertorié dans le tableau.
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Angle zénithal 40° 60° 70° 80°

C (%) 0,59 0,98 1,29 2,26

Tableau II.2 : Coefficient  de correction de réponse en cosinus du pyranomètre  en fonction de 
l’angle d’incidence. Coefficients donnés en pourcents par le fabricant. 

En  résumé,  le  flux  direct  descendant  corrigé  intègre  les  deux  corrections  précédentes 
(correction d’attitude et de correction liée à l’instrument) et est défini comme suit :

F sw
dir↓(θs)=

F sw
dir↓(θs

PR)
ac[1−c(θs

PR)]
(eq. II.13)

Des  développements  supplémentaires  (voir  Annexe  B)  et  des  calculs  de  transfert  radiatif 
démontrent que cette correction peut êtte appliquées avec une bonne approximation sur le flux total  
descendant  (direct  +  diffus).  Par  conséquent,  dans  la  suite,  le  rayonnement  solaire  descendant 
mesuré sera corrigé en utilisant avec la formule suivante :

F sw
mes↓(θs)=

F sw
mes↓(θs

PR)
ac [1−c (θs

PR)]
(eq. II.14)

II.5.C.d Correction des masses d’air 

La correction de la "masse d'air" ne constitue pas à proprement une correction,  et plutôt un 
traitement  appliqué  aux  données  en  fonction  des  besoins spécifiques.  Cette  procédure  vise  à 
atténuer les effets de la variabilité du rayonnement solaire sur les mesures de flux réalisées lors des  
descentes en boucle ou au cours des axes de vol aller-retour utilisés pour déterminer les offsets de 
montage. 

Une descente en boucle, d'une durée de 20 à 30 minutes, est caractérisée par des changements 
dans  la  position  du  soleil,  induisant  une  variation  de  la  quantité  de  flux  solaire  disponible  au 
sommet de l'atmosphère. En première approximation, le coefficient d'air mass (AMF) à appliquer 
aux mesures de flux est donné par :

AMF (t )= 1
cos(θs(t))

(eq  II.15)

avec θs(t) est la valeur de l’angle solaire au moment de la mesure.

En divisant le flux mesuré par le cosinus de l’angle solaire, le mesure de flux est « ramenée » à 
un éclairement solaire au zénith (cos(s)=1). Cette approche est utilisée par exemple pour comparer 
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des  estimations  de  forçage  direct  des  aérosols  issues  de  capteurs  spatiaux  héliosynchrones 
effectuant des mesures sur des scènes similaires et à des heures différentes (De Graaf et al., 2021). 

La dernière correction consiste à multiplier les flux par la valeur moyenne du cosinus calculée 
entre le début et la fin de la descente en boucle. Les mesures de flux acquises pendant la descente 
peuvent  alors  être  considérées  comme  correspondant  des  mesures  acquises  sous  un  même 
éclairement solaire. La correction de la masse d'air compense donc les effets de la variation de 
l'angle solaire pendant la descente en boucle. Cette correction s’écrit :

FLUXcorrigé (t)=Flux (t)∗AMF (t)/moy (AMF) (eq. II.16)

II.5.C.e Détermination des angles de tangage et de roulis de montage

Ces angles de montage dépendent de la façon avec laquelle le fluxmètre a été installé dans 
l’avion et traduisent sa non-horizontalité. Ces quantités sont estimées à partir de séquences de vols 
spécifiques. Des vols en forme de « L » ou de « croix » ont été réalisées pendant la campagne 
AEROCLO-sA pour réaliser cette caractérisation. Un exemple est représenté sur la Figure II.15. 

Sur  chaque  axe  du  « L »,  un  trajet  aller-retour  est  effectué.  Ces  trajets  allers  et  retours  sont 
généralement courts (entre 5 et 10 minutes) et doivent être réalisés au-dessus d’une scène homogène 
spatialement,  afin  que les  propriétés  de l’atmosphère et  de la  surface puissent  être  considérées 
comme  constantes.  Les  mesures  sont  réalisées  à  haute  altitude  (environ  8  km)  afin  que  le 
rayonnement solaire mesuré soit essentiellement du rayonnement solaire direct.

Lorsque l'avion effectue un aller-retour  le  long d'un axe au-dessus d'une même scène,  les 
mesures de flux direct descendant (après application de la correction de masse d'air, voir section 
précédente)  devraient  être  identiques  à  l'aller  et  au  retour.  Cependant,  des  variations  d'angle 
d'incidence solaire sur le capteur entraînent des écarts. L'utilisation de la correction de l'équation 
II.15, en négligeant les angles de montage, permet de partiellement corriger les écarts observés, bien 
que cette correction ne soit pas optimale.

Pour  minimiser  ces  écarts,  une  correction  finale  consiste  à  déterminer  la  meilleure 
combinaison de décalages d'angles de roulis et de tangage (R ; P). L'objectif est de minimiser au 
maximum les écarts  observés,  c'est-à-dire de réduire au maximum l'écart-type des éclairements 
descendants mesurés sur la portion de vol aller-retour.

Considérons deux axes de vol réalisés exactement face et dos au soleil, seul l'angle de tangage  
influencera les calculs du terme de correction de l'équation II.15. Ensuite, seul le décalage P devra  
être  ajusté  pour  obtenir  des  mesures  cohérentes  pour  ces  deux  axes  (voir  les  développements 
reportés en Annexe A, équation A.6). De manière similaire, si deux axes sont effectués exactement  
perpendiculairement à la direction du soleil, seul le décalage R devra être ajusté pour obtenir des 
mesures cohérentes pour ces deux axes. Pour ces raisons, ces axes sont, si possible, respectivement 
réalisés dans le plan solaire et dans le plan qui lui est perpendiculaire.
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Figure II.15 : Graphique du vol en "L" (à gauche) effectué le 9/09/2017 (vol 13) et le vol en croix  
(à droite) effectué le 8/09/2017 (vol 12). Source : (Brogniez G. et al.)

Si les phases de vol ne correspondent pas exactement à ces conditions spécifiques (i.e. mesures 
dans le plan solaire et dans le plan perpendiculaire au soleil), la solution choisie consiste à explorer 
systématiquement toutes les paires possibles (R ; P) dans les plages [Rmin, Rmax] et [Pmin, Pmax], avec 
un pas de 0,05°.

Pour chaque combinaison de décalages d'angles de roulis  (R) et  de tangage (P) testée,  on 
calcule l'écart-type, à partir des données corrigées obtenues pendant la séquence de vol. Les flux 
sont ramenés à un soleil au zénith (pour limiter les effets de variation de l’éclairement entre le début  
et la fin des axes de mesure). 

En comparant les écart-types obtenus pour différentes paires (P ; R), nous pouvons identifier la 
combinaison qui réduit le plus la variabilité des mesures corrigées. 

Figure II.16 : Écart-types calculés sur les flux mesuré (correction d’attitude + correction de masse 
d’air appliquées) en fonction d’un indice. Chaque indice correspond à une paire de valeurs d’angles 
tangage et de roulis de montage (P, R).
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La Figure II.16 montre des flux mesurés pour un aller-retour effectué dans un même plan de 
vol avec le résultat de la correction. Après application de l’ensemble des traitements et optimisation 
du choix des angles de montage (courbe verte), nous pouvons noter que les mesures effectuées à 
l’aller et au retour sont quasiment identiques ce qui est attendu. La forte fluctuation observée sur les 
mesures brutes, correspondant à un tournant, est en partie corrigée. Ces mesures, effectuées lors les 
virages, ne seront toutefois pas utilisées dans la suite. 

La Figure II.17 présente les écart-types des différentes paires possibles de valeurs de décalages 
ou d’offsets des angles de montage de roulis et de tangage (R ; P). Chaque paire a été enregistrée 
dans une table et nous avons déterminé l'indice de la paire qui correspond à l'écart-type le plus 
faible. Cet indice renvoie le couple (R ; P) optimal.

Figure II.17 : À gauche, il y a le plan de vol du 9 septembre 2019. À droite, il y a les mesures de  
flux solaire descendant obtenues pour une portion de vol aller-retour sans correction (courbe bleue),  
avec correction complète (courbe verte) et avec correction sauf la correction d’« AMF » (pour la 
démonstration).

Ici, les offsets de montage de tangage et de roulis qui permettent de minimiser les écarts sont  
respectivement égale -1,15° et -0,40°. Ces valeurs sont utilisées dans le traitement des données de 
flux de la campagne AERO-HDF.

La figure II.18 montre un exemple de résultats pour des mesures acquises durant une descente 
en boucle. La descente est dite en « hippodrome » car elle comprend de sections de vol avec des 
valeurs de roulis et de tangage minimisées. Les effets de différentes corrections y sont représentés. 
Les données manquantes sur ce profil correspondent aux données éliminées dû aux tournants. Un 
filtre est appliqué et des valeurs maximales de tangage et de roulis sont fixées.
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Figure II.18 : Flux solaire descendant mesuré lors de la descente en boucle effectuée lors du vol du 
8 septembre. La courbe violette illustre le flux solaire descendant, après application de l’ensemble 
des différentes corrections appliquées. La donnée brute est représentée en bleu. Des flux avec des 
corrections intermédiaires sont également représentés. 

Nous pouvons observer un écart  maximal de 50 W/m² entre la mesure brute et  la mesure  
corrigée pour le flux solaire descendant. Cet écart est observé à haute altitude là où le flux mesuré 
est maximal et dominé par la contribution solaire directe. L‘écart observé est en dehors incertitudes 
associées à la mesure de flux. Les écarts entre mesures brutes et mesures corrigés sont plus faibles à  
basse altitude.

II.6 PRÉSENTATION DU CODE DE TRANSFERT RADIATIF : 
CODE GAME

L'équation  de  transfert  radiatif  (ERT)  décrit  les  différents  processus  qui  impactent  le 
rayonnement lors de sa propagation à travers un milieu comme l’atmosphère qui est caractérisé par 
des processus de diffusion et d'absorption par les molécules et les aérosols. Le vecteur de l'ERT 
comprend  des  informations  sur  l'intensité  du  rayonnement  dans  différentes  directions  et  à 
différentes longueurs d'onde.

L’équation de transfert radiatif peut s’écrire pour la luminance totale L comme suit : (eq. II.17)

μv

dL ( τ ,μv ,φ v)
d τ

=L(τ ,μv ,φ v)−
ω0

4 π∫−1

+1

∫
0

2 π

p (τ ,μ ' ,φ ' ,μ ,φ). L( τ ,μ ' ,φ ')dμ ' dφ '−
ω0

4π
p (τ ,μs ,φs ,μv ,φ v)Es e

−τ
μs
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L est à la luminance, 𝜇 = cos (𝜃). μ, μs et μv (respectivement φ’, μs et μv ) sont les cosinus des angles 
zénithaux (respectivement azimutaux) caractérisant les directions incidente, solaire et de visée. 

Le dernier terme de l’équation tient compte des diffusions multiples et traduit la diffusion d’un 
rayonnement diffus de direction (μ’, φ’) vers la direction de visée (μv, φv). 

p est la fonction de phase du mélange d’aérosols et de molécules, en supposant qu’un seul type 
d’aérosols est présent, et τ est l’épaisseur optique d’extinction (aérosol+ molécules). 

Es est l’irradiance solaire en W.m-2 (Lopes et al.,2016). 

ϖ0  est l’albédo de simple diffusion des particules. 

La  dépendance  spectrale  des  grandeurs  radiatives  n’a  pas  été  reportée  dans  un  souci  de 
simplification des notations. 

En  apportant  des  modifications  à  l’équation  précédente,  les  interactions  multiples  entre 
l’atmosphère et les surfaces, ainsi que les processus de polarisation du rayonnement solaire (prise 
en compte des paramètres de Stokes), peuvent être pris en compte et calculées précisément à l’aide 
de code transfert radiatif (Lenoble et al. 2007). Dans l’infrarouge thermique, l’équation ci-dessus est 
également modifiée afin de prendre en compte le processus d’émission par l’atmosphère et  les  
surfaces, en se basant sur la loi du corps noir (Herreras et al. 2022b). 

Le ModEl Atmosphérique Global (GAME) est un outil dédié pour le calcul des flux. C’est un 
code rapide à résolution spectrale élevée (Dubuisson, P., J. C. Roger, M. Mallet, 2006). Différentes 
méthodes existent pour résoudre l’équation du transfert  radiatif.  GAME se base sur le code de 
transfert radiatif DISORT, Discrete Ordinate Radiative Transfer, (Stamnes et al., 1988) pour calculer 
le champ de luminance. DISORT utilise la méthode des ordonnées discrètes pour prendre en compte 
la diffusion multiple. Cette méthode permet de calculer efficacement les multiples processus de 
diffusion se  produisant  dans l’atmosphère quelle  que soit  la  valeur  de l’épaisseur  optique.  Les 
calculs peuvent donc être assez rapidement effectués même pour une atmosphère nuageuse. Jusqu’à 
présent,  cette  méthode n’intègre  pas  le  formalisme de  Stokes  et  ne  peut  pas  être  utilisée  pour  
simuler  le  rayonnement  polarisé.  Le  code  GAME  gère  l’ensemble  des  paramètres  d’entrée 
nécessaires aux calculs, tels que les données atmosphériques et les paramètres optiques pour les gaz, 
les aérosols et les nuages, et effectue le travail d’intégration spectrale des luminances et des flux 
calculés avec DISORT. 

Les radiances, ainsi que les flux et, par conséquent les taux de chauffage, sont déterminés pour  
chaque  niveau  atmosphérique  dans  l’hypothèse  d'une  atmosphère  plan-parallèle  qui  peut  être 
verticalement  inhomogène.  Pour  les  calculs  réalisés  sur  le  spectre  solaire,  l’atmosphère  est  
discrétisée en 89 couches planes parallèles, tandis que 122 couches sont utilisées pour la version du 
code qui calcule les flux dans l’infrarouge thermique. Cette discrétisation est nécessaire pour bien 
reproduire l’absorption par les gaz. Entre 0 et 8 km, le nombre de couches a été augmenté afin 
d’avoir une résolution verticale de 100 mètres.

Pour simuler le spectre solaire, le code GAME considère 208 intervalles spectraux répartis 
entre 0,2 à 3 µm. Pour l’infrarouge thermiques, 115 intervalles sont utilisés pour couvrir la gamme 
de  longueurs  d’onde  allant  de  4  microns  à  47  microns.   Pour  chaque  intervalle  spectral,  les 
propriétés optiques des gaz et des particules (à chaque niveau d’altitude) doivent être renseignées.
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Pour  obtenir  l’épaisseur  optique  d'absorption  des  gaz  pour  chaque  intervalle  spectral,  une 
technique de distribution k corrélée est mise en œuvre. Cette méthode permet de déterminer une 
épaisseur  optique  d’absorption  équivalente  pour  l’intervalle  spectral  considéré  avec  une  bonne 
approximation. Les gaz pris en compte dans le code sont les suivants : CO2, O2, O3, CH4, CO, N2. 

Divers modèles d’atmosphère sont disponibles dans le code pour fixer la concentration et la 
distribution  des  gaz  dans  l’atmosphère  ainsi  que  les  profils  thermodynamiques  (atmosphère 
« standard »,  modèle  « mid-latitude »,  …).  Pour  cette  étude,  nous  avons  utilisé  le  modèle 
d’atmosphère tropical. Le profil de vapeur d’eau est déterminé à partir des mesures des sondes (voir  
chapitre 3). Le contenu total en ozone a été ajusté en utilisant les observations spatiales obtenues 
pour la période de la campagne. 

Les propriétés optiques des aérosols et des nuages sont basées sur l’algorithme d’inversion des 
propriétés des aérosols au-dessus des nuages (Waquet et al., 2013). Les propriétés de ces modèles 
avaient été précalculées par Peers et al., (2015) pour les intervalles spectraux utilisés dans le modèle 
GAME  pour  le  solaire.  Sept  modèles  d’aérosols  sont  disponibles :  six  modèles  d’aérosols 
sphériques du mode fin et un modèle de poussières minérales non sphériques (Tableau II.3). Les  
propriétés optiques de ces modèles ont été calculées pour différents niveaux d’absorption.

AÉROSOLS
NUAGES

Mode fin Mode grossier

Distribution verticale
Ajusté à partir du coefficient de rétrodiffusion 

du lidar

Couche homogène 
comprise entre 0 et 

l’altitude du sommet du 
nuage

Distribution en taille

Log normal Loi gamma

rg (μm) :
0,06 à 0,16 (pas de 

0,02)

reff (μm) :
0,35 (mode fin)

2,55 (mode grossier)

reff (μm) :
10

σg (μm) :
0,4

σg (μm) :
0,4

veff (μm) :
0,06

Indice de réfraction
m = mr - mi

1,47 – mii
de mi,1 = 0,0000

à mi,1 = 0,05 (pas de 
0,0025)

1,47 – mii
mi,490nm = 0 à 0,004

(pas de 0,0005)
mi,865nm = 0,0007

1,338 (490nm)
1,330 (865nm)

Tableau II.3 : Caractéristiques des modèles d'aérosols et de nuages utilisés pour les calculs des flux 
avec  GAME.  Les  symboles  ,  ,   et   représentent  respectivement  le  rayon𝑟𝑔 𝜎𝑔 𝑟𝑒𝑓𝑓 𝑣𝑒𝑓𝑓  
granulométrique, l'écart-type géométrique (pour une loi log-normale et pour une distribution en 
nombre), le rayon effectif et la variance effective pour les gouttes nuageuses. Source : Peers (2015).

Les  propriétés  optiques  des  modèles  d’aérosols  présentés  dans  le  Tableau  II.3  ont  été 
également calculés pour l’infrarouge thermique. Les calculs ont été réalisés avec la théorie de Mie 
pour les 6 modèles sphériques de particules du mode fin. Un profil d’extinction des aérosols a été 
intégré dans le code GAME pour les calculs dans l’infrarouge thermique. Cette étape n'avait pas 
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encore été prise en compte dans les versions précédentes du code. Les calculs réalisés dans la suite  
de la thèse montrent que les particules de feux de biomasse sont trop petites pour avoir un impact  
significatif dans l’infrarouge thermique. 

Il convient de noter que cette remarque est valable pour les particules de feux de biomasse 
observées pendant AEROCLO-sA qui étaient quasiment uniquement présentes dans le mode fin des 
aérosols. Des particules grossières ont parfois été observées dans des panaches de fumée (végétaux 
partiellement brûlées ou poussières arrachées au sol). Pour ces cas, il serait nécessaire de mener des 
études dans l’infrarouge thermique. 

Les données recueillies par les instruments de mesures in situ UHSAS-A et la  FSSP ont permis  
d'observer  la  distribution en taille  des  particules  (Figure  II.19a et  II.19b.).  Les  mesures  in-situ 
acquises pendant la campagne AEROCLO-sA présentées ici ont été acquises à une altitude de 3 km 
(Formenti et al., 2019). Une modélisation a été réalisée à l’aide d’une loi log-normal (courbe en 
bleu clair). Des résultats obtenus pour la campagne SAFIRI réalisée en 2000, dans la même région, 
ont  également  été  reportés.  Cette  comparaison  montre  les  variations  des  distributions  de  taille 
observées dans différentes conditions atmosphériques et pour différentes campagnes sur la région 
d’étude. Voir les Figures II.19.

Figure II.19 : Les figures a. et b. représentent la distribution de la taille des particules issues de 
mesures in situ pour les vols du 7 et du 12 septembre 2017 (courbes bruitées). Une modélisation 
log-normale a été appliquée aux données (courbe bleu clair). Les paramètres obtenus sont reportés 
sur les figures. D est le diamètre géométrique et σ est la variance. (Source : Formenti et al., 2019). 
La figure c. représente le coefficient d’extinction des aérosols normalisé à 550 nm. Les calculs ont 
été réalisés avec la théorie de Mie pour des aérosols d’indice complexe : 1,47 – 0,025i. Une loi log-
normal  a  été  utilisée  pour  la  distribution  en  taille  (rayon granulométrique :  0,12  microns  et  la 
variance est égale à 0,4).
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En examinant les données de la campagne SAFARI de 2000 et celles de la campagne AEROCLO-
sA, il apparaît que la distribution de taille des particules est typiquement représentative du mode fin  
des aérosols. 

Concernant  l'effet  des  aérosols  dans  l'infrarouge thermique (IRT),  les  résultats  présentés  sur  la  
Figure  III.19c  montre  que  le  coefficient  d’extinction  des  aérosols  pour  la  gamme  de  taille 
considérée  diminue  rapidement  avec  la  longueur  d’onde  et  atteint  des  valeurs  très  faible  dans 
l’infrarouge thermique. Cela indique que ces particules interagissent très peu avec le rayonnement 
thermique. Leur effet est très faible, voire négligeable, dans l’infrarouge thermique, en raison de 
leur petite taille. 

De par leur taille et leurs propriétés d’absorption, les poussières minérales modifient le bilan 
radiatif à la fois sur les spectres solaire et thermique et des effort devront être menés pour ajouter un  
modèle réaliste de ces particules dans la base de données utilisées pour nos calculs de flux et de 
taux.

II.7 MÉTHODOLOGIE MISE EN PLACE

II.7.A Méthodologie mise en place

La méthode élaborée pour quantifier l'impact radiatif des aérosols repose sur une approche 
intégrant  des  mesures  et  de  restitutions  obtenues  lors  de  la  campagne  aéroportée  en  tant  que 
données d’entrée pour le code de transfert radiatif GAME. Les données de validation sont celles 
fournies par le photomètre permettant de valider les profils d’extinction et de vapeur d’eau, ainsi 
que les mesures fournies par les fluxmètres pour la validation des flux et des taux d’échauffement  
obtenues dans lors des descentes. 

Les instruments de mesure, tels que le lidar, le photomètre OSIRIS, les pyrgeomètres et les 
pyranomètres, ainsi que les sondes, ont permis de collecter des données essentielles sur les profils 
d'aérosols, les profils de nuages, les flux radiatifs et les profils thermodynamiques. Ces données 
serviront de paramètres d'entrée pour le code GAME, qui simule les flux et les taux d’échauffement  
à différents niveaux dans l’atmosphère. Voir le Tableau II.4.

Au cœur de la méthode, les instruments passifs et actifs, respectivement OSIRIS et le lidar 
LNG,  permettent  de  tester  la  capacité  des  capteurs  spatiaux  équivalents  à  estimer  les  taux 
d’échauffement atmosphériques. Les propriétés des aérosols sont fournies par OSIRIS (épaisseur 
optique, distribution en taille et absorption, avec une hypothèse sur la partie réelle de l’indice de 
réfraction  des  aérosols).  Le  profil  d’extinction  restitué  par  le  lidar  à  1064 nm est  utilisé  pour 
distribuer  les  propriétés  des  aérosols  verticalement.  Nous  supposons  ici  que  les  propriétés 
intrinsèques des aérosols présents (au-dessus des nuages) ne dépendent pas de l’altitude. Le profil 
d’extinction du lidar est réajusté de la façon suivante :

ext1064nm(z )=ext1064 nmlidar (z)∗
τ1064nm OSIRIS
τ1064nm lidar

(eq. II.18)
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Avec   l’épaisseur optique en aérosol intégrée pour la colonne d’atmosphère situé au-dessus du 
nuage.

Cette procédure assure une cohérence entre les propriétés optiques restituées par le lidar et 
celles fournies par OSIRIS. Après intégration du coefficient d’extinction exprimé ci-dessus (eq. 
II.18),  nous  retrouvons  l’épaisseur  optique  estimée  par  OSIRIS à  1064 nm.  Nous  utilisons les 
restitutions d’OSIRIS pour l’épaisseur optique totale en partant du principe que la méthode lidar 
utilise des hypothèses sur certains paramètres (taille et absorption pour le rapport lidar) tandis que 
ces paramètres sont restitués par le polarimètre.  

INSTRUMENTS GRANDEURS

Polarimètre OSIRIS

- Épaisseur optique nuage à 550nm
- Épaisseur optique aérosol à 865nm

- Absorption des aérosols
- Taille des aérosols

Lidar
- Coefficient d’extinction à 1064nm

- Altitude

Photomètre PLASMA
- Contenu en vapeur d’eau

- Altitude

Dropsonde

- Température
- Pression

- Humidité relative
- Altitude

Fluxmètre - Épaisseur optique des nuages à 550nm

Tableau II.4 : Paramètres,  et  instruments associés,  utilisés en d'entrée du code GAME pour le 
calcul des flux et des taux d’échauffement. 

Pour la vapeur d’eau, les données des sondes placées sur l’avion ou des drop-sondes sont 
utilisées pour déterminer le profil d’humidité spécifique. Celles-ci sont complétées par les mesures  
de  PLASMA,  qui  permettent  de  compléter  les  données  de  vapeur  d’eau  pour  la  partie  de 
l’atmosphère située au-dessus de l’avion. Dans le cadre d’une application spatiale de la méthode, un 
profil de réanalyse météorologique serait utilisé. Nous évaluons dans la suite l’impact du choix d’un 
profil  de  ré-analyse  par  rapport  à  un  profil  réel  mesuré.  A l’heure  actuelle,  il  n’existe  pas  de 
méthode pour restituer un profil d’humidité spécifique au-dessus d’un nuage depuis l’espace. La 
même remarque peut être faite pour la restitution du contenu intégré en vapeur d’eau. Nous allons 
tester une version alternative de notre méthode dans laquelle nous utilisons les profils d’extinction 
des aérosols pour prédire le profil de vapeur en partant de l’hypothèse que les concentrations en 
vapeur d’eau et en aérosols sont corrélées comme cela a été observé dans des études précédentes 
(Deaconu et al., 2019, Chauvigné et al., 2021).

Enfin, l’épaisseur optique du nuage sera estimée à l’aide de données du fluxmètre avec une 
méthode décrite dans la suite. Une comparaison sera également réalisée avec l’épaisseur optique du 
nuage fournie par l’algorithme développé pour OSIRIS.
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Les différents instruments, cités précédemment, et les différentes grandeurs utilisées en entrée 
du code, sont résumés dans le tableau ci-dessus.

Pour valider la fiabilité de cette méthodologie, des mesures de flux ont été recueillies lors des 
descentes  en  boucle  effectuées  pendant  les  vols.  Ces  données  vont  permettre  d’estimer   la 
distribution des flux et des taux d'échauffement en fonction de l'altitude. La comparaison entre les 
résultats  obtenus  à  l'aide  du  code  de  transfert  radiatif  et  les  mesures  de  flux  permet  d'évaluer  
l'exactitude  des  simulations.  Les  mesures  d’épaisseur  optique  en  aérosols  et  de  vapeur  d’eau 
effectuées  pendant  les  boucles  permettront  de  valider  les  profils  d’extinction  et  d’humidité 
spécifique utilisés pour obtenir ces taux. 

Enfin, une méthode alternative à l’utilisation du lidar et du polarimètre pour le calcul des taux  
d’échauffement sera également testée. Cette méthode utilise uniquement les données de mesures de 
flux solaire et les données de l’instrument PLASMA (épaisseur optique spectrale). En outre, pour 
estimer les taux, la méthode nécessite d’ajuster la niveau d’absorption des aérosols, ce qui permet 
d’obtenir une deuxième estimation de ce paramètre à comparer avec celle fournie par l’instrument 
OSIRIS. Le bien fondé de cette méthode repose sur l’étude de sensibilité présentée dans la suite, 
soit à la section II.9.B.

Figure II.20 : Méthode mise en place pour l’étude de l’impact radiatif des aérosols sur la couche 
atmosphérique.  Les  données  aéroportées  sont  utilisées  en  tant  que  données  d’entrée  afin  de 
modéliser  les  flux  et  les  taux  d’échauffements.  Ces  modélisations  sont  ensuite  comparées  aux 
mesures aéroportées afin d’améliorer le codes de transfert radiatif. 
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II.7.B Prise en compte de la distance terre-soleil dans les 
simulations.

La distance entre la Terre et le Soleil varie, ce qui affecte le flux solaire estimé au sommet de 
l'atmosphère (avec une variation de quelques pourcents en fonction du moment de l’année). Par 
conséquent, une correction doit être appliquée aux mesures ou aux simulations afin de les comparer 
de manière appropriée.

Dans le code GAME, le flux solaire est estimé pour une distance Terre-Soleil moyenne. Nous 
avons choisi  d’appliquer cette correction sur les simulations plutôt que sur les mesures afin de 
simuler des flux et des taux correspondant aux conditions d’observation de la campagne.

Lorsque  la  Terre  est  plus  éloignée  du  Soleil,  c’est  le  cas  en  septembre,  les  flux  solaires  
enregistrés  sont  plus  faibles.  La  correction  est  appliquée  sur  les  flux  solaires  montants  et 
descendants. Pour le flux descendant, la correction s’écrit :

FSwDown=FSW (θs
PR)∗0,985 (eq. II.19)

La même correction est également appliquée sur les flux montants.

II.7.C Bilan d’erreurs sur les simulations

Le code GAME est également utilisé pour réaliser un calcul de propagation d’erreurs afin de 
fournir un espace de solutions possibles pour les estimations des flux et des taux. L'incertitude est  
calculée  de  la  façon  suivante,  en  prenant  en  compte  les  erreurs  associées  à  chaque  paramètre 
d’entrée du modèle, telles que les mesures de flux, les profils d’aérosols, ...

σFlux(z)=√∑i
(
∂Flux (z , Xi)

∂ X
∗σXi)

2

(eq.  II.20)

Les termes σXi représentent l’écart type associé à chaque paramètre qui contrôle le calcul du flux. 
Le terme qui contient une dérivée correspond à la sensibilité du flux par rapport au paramètre X i. 
Les erreurs sont supposées décorrélées dans cette formule.

Les termes d’erreur associés aux propriétés des aérosols ont été évalués en se basant sur les 
travaux de Chauvigné et al., (2021).  L’erreur relative est estimé à 10 % sur l’épaisseur optique 
Aerosol  (AOT  estimée  par  OSIRIS)  à  865nm  (exprimée  en  valeur  relative).  L’erreur  sur 
l’absorption est de 0,005 et l’erreur sur la taille des aérosols (le rayon) est de 0.02 microns.  Il n’est 
pas facile de valider les restitutions de l’épaisseur des nuages, donc l’erreur a été estimée à 2 sur  
l’épaisseur optique du nuage. 
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En plus  de  ces  incertitudes  sur  les  propriétés  des  aérosols  et  des  nuages,  d'autres  termes 
d'erreur ont été pris en compte pour représenter la variabilité de la quantité de vapeur d'eau intégrée 
dans l'atmosphère (erreur de 0,3 g/kg). Ainsi que l’erreur sur la taille des gouttelettes de nuages 
(erreur de 2 µm).

II.8 ÉTUDE DE SENSIBILITÉ

L’étude  de  sensibilité  constitue  une  étape  importante  de  notre  étude,  visant  à  évaluer 
l’influence de différents paramètres sur les taux d’échauffement des aérosols atmosphériques. Dans 
cette section, nous présenterons les paramètres clés que nous avons pris en compte et les analyses  
effectuées pour évaluer leur impact. Les calculs sont réalisés pour les flux montant et descendant  
dans le spectre visible et infrarouge thermique, en fonction de l’altitude. Les taux d’échauffement 
sont également calculés. 

Pour  mener  à  bien  cette  étude  de  sensibilité,  un  cas  de  référence  a  été  défini.  Le  profil  
d’humidité spécifique adopté correspond à un profil atmosphérique typique des régions tropicales, 
avec un nuage situé à une altitude de 1 km. Les valeurs de référence utilisée pour les paramètres des 
aérosols  comprennent  une  épaisseur  optique  du  nuage  (COT)  de  11,69,  une  épaisseur  optique 
aérosol  (AOT) de 0,43 à  865 nm et  un niveau d’absorption des aérosol  de 0,03.  Ces données 
correspondent aux données obtenues juste avant la descente en boucle réalisée lors du vol du 8 
septembre  et  ces  calculs  sont  donc  représentatifs  des  conditions  expérimentales  associées  aux 
mesures analysées dans la suite (i.e. aérosols du mode fin très absorbants localisés entre 1 et 6 km 
au-dessus d’un nuage dont le sommet se trouve à 1 km).

II.8.A Angle zénithal 

Figure  II.21 : La  localisation  du  soleil  est  déterminée  sur  chaque  site  à  l'aide  de  conventions 
angulaires classiques
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Le premier paramètre testé est l’angle zénithal solaire qui contrôle la quantité d’énergie 
mesurée par le fluxmètre au sommet de l’atmosphère. Voir la Figure II.20.

Il est observable dans la Figure II.22 que le flux décroît à mesure que l'angle zénithal augmente 
comme attendu. Le flux est maximal pour le flux descendant et à haute altitude. Le flux solaire 
montant dépend évidemment de l’angle solaire et de façon beaucoup moins marquée. On peut noter 
que l’amplitude du flux descendant  varie  rapidement avec l’angle solaire.  Entre le  début  de la 
descente en boucle et la fin de la boucle, l’angle solaire va varier et cet effet doit être pris en compte 
dans les simulations. Les simulations sont réalisées pour deux angle solaires et une interpolation 
linéaire est réalisée (pour les flux montant et descendant). La correction de l’AMF peut ensuite être 
appliquée sur les simulations et sur les mesures de flux.

Figure II.22 :  Variation du flux solaire  descendant  (en point  à  droite  du graphique) et  du flux 
solaire montant (en étoile à gauche du graphique) en fonction de l’altitude pour différents angles 
zénithales.

II.8.B Propriétés des aérosols

La Figure II.23 présente les principaux effets observés sur les flux et les taux en fonction des  
propriétés  des  aérosols  et  des  nuages  sélectionnées.  On  présente  ici  tout  d’abord  les  résultats 
obtenus pour le spectre solaire. 

Pour l'épaisseur optique des aérosols (AOT), les flux descendants et montants sont tous les 
deux impactés et diminuent à mesure que l’épaisseur optique en aérosols augmentent (Figure II.23 a 
et  d).  Les  taux  d’échauffement  augmentent  avec  l’épaisseur  optique  en  aérosols.  Des  valeurs  
particulièrement fortes de taux d’échauffement sont observées (+8 K.d -1),  celles-ci seront par la 
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suite  confirmées par les  mesures.  Nous remarquons  que les effets  sur les  flux et  les  taux sont 
observés là où est placée la couche d’aérosols dans le modèle (entre 1 km et un peu moins de 6 km 
en altitude). 

L'absorption des aérosols constitue un autre paramètre examiné. Les simulations montrent que 
les flux (montant et descendant) diminuent à mesure que l’absorption augmentent (Figure II.23 c et 
f). Les taux d’échauffement augmentent également avec le niveau d’absorption des aérosols comme 
attendu. Avec un niveau d’absorption nul, les taux restent positifs (effet de réchauffement résiduel 
liée à la vapeur d’eau) et sont très faibles. Ces simulations confirment que l'absorption des aérosols 
joue un rôle crucial dans la modulation des flux radiatifs et des taux. Ce paramètre doit donc être 
absolument restitué précisément en plus de l’épaisseur optique des aérosols pour une estimation fine 
des taux d’échauffement atmosphériques. 

Figure II.23 : Effet des modifications des paramètres des aérosols et des nuages sur le rayonnement 
solaire :  flux  montant,  descendant  et  taux  d’échauffement.  L'étude  de  l'épaisseur  optique  des 
aérosols (AOT) est présentée dans les cadres a et d. Les résultats pour l'épaisseur optique du nuage 
(COT) sont illustrées dans les cadres b et e. Les variations de l'absorption en aérosol sont exposées 
dans  les  cadre c  et  f.  La  courbe bleue représente  la  situation de  référence.  La troisième ligne 
correspond à la variabilité du taux d’échauffement pour chaque paramètre.
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II.8.C Propriétés des nuages

Ce  facteur  concerne  la  présence  de  nuages  situés  sous  les  aérosols  et  est  principalement 
caractérisé  par  l'albédo du nuage.  Les résultats  obtenus mettent  en évidence que l'influence de  
l'épaisseur optique des nuage (COT) sur le flux solaire descendant est faible. Cependant, son impact 
est prédominant sur le flux solaire montant, en raison de la capacité réfléchissante significative des 
nuages (Figure II.23.b et e).  En revanche, l’effet du choix de l’épaisseur optique du nuage sur le 
calcul des taux d’échauffement, sans être négligeable, est moins déterminant que la connaissance de 
l’épaisseur optique des aérosols et leurs absorption.

Ces résultats sont exploités dans la méthode alternative à l’utilisation d’OSIRIS et du lidar LNG. 
Les  mesures  de  flux  descendant  étant  quasiment  insensibles  aux  propriétés  des  aérosols,  et 
l’épaisseur optique étant connue précisément grâce aux mesures de PLASMA, la modélisation des 
flux  descendants  doit  permettre  d’accéder  au  niveau  d’absorption  des  aérosols  (supposé 
spectralement neutre). Le niveau d’absorption étant déterminé, le flux montant doit ensuite pourvoir 
être utilisé pour évaluer l’épaisseur optique du nuage. L’ensemble de paramètres étant déterminé 
(AOT spectrale, absorption et COT), les flux et les taux sont simulé également. Cette méthode dite 
« photomètre+fluxmètre » sera également évaluée dans la suite. 

II.8.D Contenu en vapeur d’eau

Nous analysons les variations des flux en fonction de la concentration en vapeur d'eau, en 
mettant en évidence l'importance de considérer cet aspect dans nos calculs car la vapeur d'eau est un 
gaz à effet de serre majeur qui interagit avec le rayonnement solaire et thermique. Ses propriétés 
influencent considérablement les taux de chauffage (ou de refroidissement) atmosphériques. 

L'exploration de la sensibilité des flux à ce paramètre est réalisée comme précédemment pour 
les conditions expérimentales similaires à celles observées lors de la descente en boucle réalisée le 8 
septembre. Différents profils d’humidité spécifique sont reportés sur la Figure II.24. Les profils  
obtenus par la sonde aéroportée, par une dropsonde, et fourni par une ré-analyse météorologique y 
sont représentés. Le profil de réanalyse correspond à la même région géographique et à la même 
plage horaire que la portion de vol considérée.

Les résultats illustrés sur les Figures 24.c et 24.d soulignent l’importance de prendre en compte 
un  profil  mesuré  pour  la  vapeur  d'eau  dans  le  modèle  de  transfert  radiatif.  Les  flux  solaires 
descendants sont sensibles au profil de vapeur d’eau choisi. Nous comparons les résultats obtenus 
avec les profils de ré-analyse et le profil mesuré avec la sonde aéroportée. Nous distinguons des 
différences dans la partie de l’atmosphère située entre 1 et 6 km, pour le flux solaire descendant.  
Cela  s’explique  par  les  différences  observées  entre  les  profils  d’humidité  spécifique.  À  haute 
altitude ( > 6 km), la quantité de vapeur présente dans l’atmosphère devient faible sur l’ensemble du 
profils.

99



Cependant,  des distinctions se dessinent  sur les  flux simulés à  environ 8 km d'altitude en 
utilisant les données de ré-analyse ou les mesures directes. Le contenu intégré de vapeur d'eau au-
dessus  de  cette  altitude  diffère  pour  les  deux  profils  étudiés.  Bien  que  ces  quantités  soient 
relativement faibles, ces divergences entre les profils suffisent à expliquer les écarts observés dans 
les flux solaires descendants simulés à cette altitude. La présence de vapeur d'eau au-dessus de 
l'avion induit une diminution du rayonnement solaire descendant. Ainsi, même une faible quantité 
de vapeur d'eau localisée au-dessus doit être précisément prise en compte dans les simulations.  
Dans  la  suite  de  notre  analyse,  les  données  de  PLASMA sont  exploitées  pour  caractériser  ce 
contenu spécifique. Les résultats obtenus dans l'infrarouge thermique révèlent une sensibilité encore 
plus  marquée  des  flux  à  la  vapeur  d'eau.  Il  devient  donc  impératif,  pour  le  calcul  des  taux 
d'échauffement atmosphériques des panaches de fumée (aérosol + vapeur d'eau), de disposer d'une 
connaissance précise de la distribution verticale de la vapeur d'eau.

Figure II.24 : Variation du profil d’humidité spécifique (a.) et du profil de vapeur d’eau (b.) en 
fonction de l’altitude pour une sonde avion, une dropsonde et une réanalyse. Les graphiques c. et d.  
correspondent à l’impact de ces profils sur le flux solaire (c.) et thermique (d.).
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II.9  RESTITUTION DE L’ÉPAISSEUR OPTIQUE DU NUAGE 
ET DE L’ABSORPTION DES AÉROSOLS

II.9.A Restitution de l’épaisseur optique nuageuse

Les observations présentées sur la Figure II.25 montrent le flux solaire montant acquis lors  
d’une  descente  en  boucle.  Des  variations  abruptes  surviennent  dans  les  données.  Sur  le  flux 
descendant,  il  y  a  peu d’effets  de ce type.  Notre analyse précédente a  mis en évidence que le 
paramètre  de  l’épaisseur  optique  du  nuage  a  un  impact  significatif  sur  le  flux  montant.  Il  est 
important de noter que lors des descentes en boucle,  le diamètre parcouru est d'environ quinze 
kilomètres.  Cette  variation  dans  la  distance  parcourue  peut  entraîner  des  différences  dans  les 
propriétés de la couche nuageuse échantillonnée le long de la trajectoire. Cette hypothèse constitue 
le fondement de notre méthode de restitution des épaisseurs optiques des nuages (COT) réalisées 
avec les mesures de flux. 

Figure  II.25 :  Flux solaire  montant  en  fonction  de  l’altitude.  Le  flux  a  été  mesuré  lors  de  la 
descente réalisée du vol du 12 Septembre 2017 (courbe orange). Le flux simulé pour une valeur 
unique de l’épaisseur optique nuageuse (COT) est représenté en bleu.

La méthode que nous avons élaborée est détaillée dans la Figure II.26. Les simulations issues 
de cette méthode sont appelées "simulation ajustée". La méthode d’inversion est basé sur le principe 
des LUT (Look Up Tables), un tableau de calculs de flux est réalisé.

Des simulations ont été réalisées en prenant en compte les propriétés optiques des aérosols et 
des nuages,  ainsi  que les conditions atmosphériques spécifiques du vol.  À chaque variation de 
paramètre (COT, AOT, absorption des aérosols, taille des gouttelettes de particules, …), les flux 
solaires montants et descendants ont été calculées.
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Figure II.26 : Méthode de restitution de l'épaisseur optique du nuage et de l’absorption des aérosols 
à partir des données de flux collectées lors de la campagne AEROCLO-sA : schéma de principe.

Les résultats de chaque simulation ont été enregistrés pour chaque type de flux (montant et 
descendant)  et  pour  chaque  altitude.  En  conséquent,  un  tableau  de  données  a  été  construit  en 
regroupant les valeurs de flux correspondant à chaque paramètre et à chaque altitude étudiée.

Des processus d’interpolation sont considérés pour tenir compte de l’effet de paramètres des 
aérosols issus d’OSIRIS, tel  que l’épaisseur optique et  l’absorption,  ainsi  que l’effet  de l’angle 
solaire sur les simulations des flux. Un tableau est réalisé pour l’un des 6 modèles de taille de 
particules utilisés en entrée de GAME et le choix de la taille est effectué en fonction des restitutions 
d’OSIRIS. 

La comparaison entre les mesures réelles de flux (flux solaire solaire) et les valeurs prédites  
dans le tableau permet de déterminer l'épaisseur optique des nuages (COT). Pour ce faire,  une 
méthode des moindres carrés est utilisée afin de déterminer la valeur de COT qui minimise les 
écarts entre les mesures et les simulations à chaque altitude.

II.9.B Restitution de l’absorption des aérosols

Dans le cadre de la méthode alternative combinant les mesures de PLASMA et du fluxmètre, une 
approche de minimisation est appliquée pour estimer deux paramètres clés : l’épaisseur optique du 
nuage  et  l'absorption  des  aérosols.  Cette  méthode  s'appuie  sur  les  mesures  de  flux  solaire 
descendant et montant pour contraindre les calculs sur les mesures spectrales de PLASMA.

PLASMA, en fournissant des mesures précises de l’épaisseur optique spectrale des aérosols permet 
de contraindre la taille et  la charge des particules d'aérosols présents au-dessus des nuages.  La 
Figure II.27 illustre un exemple d’épaisseur optiques spectrales mesurées par PLASMA lors d’un 
profil.
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Figure II.27 :  Épaisseur optique des aérosols (notée ici AOD) en fonction de la longueur d’onde. 
Mesures effectuées par le photomètre PLASMA lors d’un profil effectué le 8 septembre 2017. 

Les mesures des flux solaires descendants ont été exploitées pour estimer l'absorption des aérosols. 
En observant la diminution du flux solaire causée par la présence des aérosols, l’effet de la charge 
en aérosols étant déjà pris en compte, nous avons pu restituer l’absorption des aérosols, supposée 
constante  sur  la  verticale  et  supposée  spectralement  neutre.  Un  exemple  de  résultat  pour  la 
modélisation des flux est illustrée sur la Figure II.28.

Figure II.28 : Le graphique illustre différentes courbes de flux descendant en fonction de l'altitude 
pour différentes valeurs d'absorption (entre 0,0005 et 0,05). La courbe en vert clair représente le 
flux mesuré en fonction de l'altitude. Le meilleur niveau en termes d’absorption des aérosols se 
situe entre 0,02 et 0,025 sur cet exemple.
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Quant aux flux solaires montants, ils ont été utilisés pour la restitution des épaisseurs optiques des 
nuages,  en  utilisant  l’approche  décrite  au  chapitre  précédent.  En  combinant  ces  différentes 
approches,  cette  méthodologie  alternative  offre  une  méthode  complète  pour  caractériser  les 
propriétés des aérosols au-dessus des nuages et les propriétés des nuages sous-jacents, nécessaires 
aux calculs des flux et taux d’échauffement.
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CHAPITRE III : 

ÉVALUATION DE LA MÉTHODOLOGIE 
PROPOSÉE

Dans cette section, nous évaluons la capacité de la méthode combinant les mesures passives du 
polarimètre OSIRIS et les mesures actives du lidar LNG à fournir les profils de flux et de taux 
d’échauffement atmosphérique. À terme, cette méthode sera applicable à des données satellites, par  
exemple celle fournies par des instruments POLDER et CALIOP. Cette méthode est évaluée ici 
principalement à l’aide des mesures de flux obtenues lors des descentes réalisées dans les panaches 
de fumée observés en Namibie. Nous évaluerons ici la précision et la robustesse des simulations 
réalisées avec cette méthode et la cohérence des bilans d’erreurs associés à ces simulations. La  
seconde méthode, celle combinant des mesures de flux et des mesures du photomètre PLASMA, 
sera également utilisée et  comparée avec la première approche.  Cette méthode considérée pour 
convertir  les mesures de flux en taux d’échauffement.  La restitution de l’épaisseur optique des 
nuages a été réalisée à l’aide de deux méthodes différentes dans cette thèse (i.e. restitutions réalisés 
à partir des données de l’instrument OSIRIS ou réalisée à partir des données de fluxmètres). Ces  
restitution de l’épaisseur optique des nuages et les comparaison associées feront également l’objet 
d’une section dédiée.

III.1  EXPLOITATION DES MESURES DE FLUX AÉROPOR-
TÉES POUR LE CALCUL DES TAUX D’ÉCHAUFFEMENT

III.1.A Analyse des propriétés radiatives des scènes nuageuses et 
conséquences sur les calculs de taux d'échauffement

Lors  des  descentes  en boucle  réalisées  au-dessus  des  nuages,  les  propriétés  radiatives  des 
scènes  nuageuses  survolées,  leur  albédo,  (c’est-à-dire  leur  épaisseur  optique  au  premier  ordre) 
varient continuellement durant la descente et de façon plus ou moins importante en fonction de la 
scène nuageuse étudiée. Nous pouvons considérer que les termes  dFnet(z) / dz, qui interviennent 
dans le calcul des taux d’échauffement, peuvent être calculés de la façon suivante :

dFnet (z)
dz

=
Fnet(z2 ,ρsurf 2)−Fnet( z1 ,ρ surf 1)

z2−z1

(eq.III.1)
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avec  ρsurf1 et ρsurf2,les albédos des scènes nuageuses associées aux mesures de flux réalisées aux 
altitudes z1 et z2, respectivement.

Nous considèrons le cas théorique d’une couche d’aérosols, localisée au-dessus d’une surface 
sombre  et  pour  laquelle  le  terme  de  l’équation  précédente  est  nul  ce  qui  implique  un  taux 
d’échauffement également nul pour cette couche (voir formule du taux d’échauffement, chapitre 
I.3.B). Si des mesures de flux sont réalisées pour cette même couche placée cette fois au-dessus de 
deux  scènes  nuageuses  associées  à  des  albédos  différents,  correspondant  respectivement  aux 
altitudes  z1 et  z2,  le  taux de  chauffage calculé  ne  sera  pas  nul.  Ce taux non nul  est  lié  à  une 
modification des propriétés radiatives de la cible sous-jacente à la couche d’aérosols et ne doit être, 
en aucun cas, considéré comme étant lié aux propriétés radiatives de cette couche (capacité des  
aérosols à refroidir au réchauffer).

Comme rappelé précédemment, les mesures de flux aéroportés réalisés au-dessus des nuages 
lors  des  descentes  en  boucles  sont  associés  à  des  cibles  nuageuses  différentes.  Ainsi,  les  taux 
d’échauffement calculés à partir des mesures de flux considérés dans cette étude sont liées à des 
variations des propriétés radiatives de l’atmosphère et également à des variations des propriétés 
radiatives de la couche nuageuse sous-jacente. Ces taux ne peuvent pas être considérés comme les  
taux  d’échauffement  « propres »  aux  couches  d’aérosols  que  nous  cherchons  à  calculer  et  à 
quantifier. Cependant, en intégrant la variabilité de l'albédo de la cible dans les simulations, les taux 
d'échauffement estimés à partir des mesures deviendront comparables à ceux simulés. Même si ces 
derniers ne reflètent pas les propriétés intrinsèques de l'atmosphère, si notre approche théorique, à  
savoir les simulations, est en mesure de reproduire les taux d'échauffement mesurés au-dessus de 
cibles nuageuses changeant à chaque niveau d'altitude z : a fortiori, elle sera également capable de 
prédire ces taux si la cible nuageuse reste fixe (cas plus simple). La comparaison directe des flux 
mesurés et simulés dans les boucles sera donc effectuée dans une perspective de validation. En ce 
qui concerne les taux d'échauffement et les bilans d'erreur associés, cette comparaison sera réalisée 
en tenant compte de la limitation précédemment mentionnée concernant l'interprétation de ces taux. 
Une fois cette comparaison effectuée, nous obtiendrons les taux d'échauffement atmosphériques dits 
"réels" pour l’ensemble de la campagne (calculés au-dessus d'une cible fixe), ces taux seront ensuite 
et analysés dans le dernier chapitre de cette thèse.

III.1.B Optimisation des calculs de taux d'échauffement : défis, 
solutions et choix méthodologiques

De multiples difficultés sont à considérer pour le calcul du profil des taux d'échauffement à 
partir  des  mesures  de  flux  aéroportées.  Le  terme dFnet(z)/dz,  impliqué  dans  le  calcul  du  taux 
d'échauffement, est dérivé des mesures de flux réalisées à différentes altitudes. Le calcul d'un profil 
de taux d'échauffement nécessite un échantillonnage vertical fin et régulier de l'atmosphère. Les 
segments  de  vol  associés  à  des  valeurs  élevées  de  tangage et  de  roulis  sont  exclues  (Chapitre 
II.5.C). Cette manipulation engendre des lacunes dans  le profil de données, et le niveau de bruit lié 
aux estimations des taux d'échauffement constitue aussi une limite à la quantification d'un taux 
d'échauffement réaliste. L'application de la formule du taux d'échauffement aux mesures conduit 
généralement  à  des  résultats  caractérisés  par  un  niveau  de  bruit  significatif,  ce  qui  rend  la  
quantification d’un taux d’échauffement réaliste plus difficile.
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Un exemple de calcul des taux d'échauffement est illustré dans la Figure III.1. Les dérivées 
dFnet(z)/dz, obtenues directement à partir des mesures de flux réalisées à deux altitudes différentes, 
présentent  une  variabilité  importante.  Cette  variabilité  se  traduit  par  des  valeurs  de  taux 
d'échauffement  calculées  qui  fluctuent  rapidement,  affichant  à  la  fois  des  valeurs  positives  et 
négatives. Ce comportement n'est pas conforme aux attentes pour cette grandeur radiative.

L'évaluation  des  taux  de  chauffage  à  une  échelle  verticale  fine  s'avère  difficile  sans 
l'application d'un traitement visant à réduire le bruit observé. Afin d'obtenir une tendance générale 
dans la zone atmosphérique étudiée, nous avons employé un processus de lissage basé sur une 
modélisation polynomiale, déjà utilisé dans une étude antérieure. Cette approche a notamment été 
utilisée pour calculer les taux d'échauffement atmosphérique lors de la campagne ChArMEx. Où les 
mesures de flux ont été réalisées à bord de l'avion ATR-42 en mer Méditerranée (Mallet et al. 2016).

Figure III.1 : Un résultat du calcul du taux d’échauffement obtenu à partir des mesures de flux est 
représenté  en  bleu.  La  courbe  orange  est  obtenue  à  l’aide  d’une  méthode  de  modélisation 
polynomiale. Les mesures ont été acquises lors de la descente en boucle réalisée le 8 septembre 
2017.  Cette  descente  a  été  réalisée  au-dessus  d’une  scène  nuageuse,  située  au  large  des  côtes 
namibiennes. 
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III.1.B.a Optimisation du profil de flux net : Analyse approfondie de la méthode des 
polynômes pour le lissage et le calcul des taux d'échauffement

L'application d'une modélisation polynomiale sur le profil de flux net se révèle efficace. Les 
calculs  effectués  avec  le  code  GAME  démontrent  que  cette  approche  permet  de  reproduire 
précisément les simulations d'un profil de flux net, du moins dans le cas d'une scène homogène en 
termes  de  propriétés  pour  l'atmosphère  et  la  cible  sous-jacente.  De  plus,  la  modélisation 
polynomiale rend possible la création d'un échantillonnage fin sur les flux nets, facilitant ainsi le 
calcul des taux d'échauffement.

Le choix de la méthode de lissage des flux peut avoir un impact potentiel sur les résultats du 
calcul des taux d'échauffement. Afin d'obtenir des calculs les plus précis possibles et d'explorer  
l'effet de la méthode de lissage sur les résultats, nous avons décidé d'explorer plusieurs approches 
alternatives.

Trois approches principales ont été examinées :

- La première consiste à appliquer un unique polynôme sur la totalité du profil de flux mesuré. Cette  
approche  vise  à  ajuster  un  polynôme global  aux  données  dans  le  but  de  capturer  la  tendance 
générale de l'évolution des flux.

- La seconde consiste à diviser la zone en quatre segments et à appliquer un polynôme distinct à  
chaque segment. La seconde méthode adoptée implique la segmentation des données en plusieurs 
segments.  Cette  segmentation est  effectuée en suivant  des tendances,  des droites ou même des 
regroupements  de  données  présentant  des  similitudes  pour  des  altitudes  proches.  L'idée  est  de 
découper  le  jeu  de  données  en  segments  verticaux plus  petits,  chaque  segment  étant  modélisé 
individuellement.  Cette  approche  permet  de  mieux  capturer  les  variations  locales  et  les 
caractéristiques spécifiques de chaque segment.

- Une troisième option explorée implique l'utilisation de la moyenne glissante pour effectuer un 
lissage. La méthode de la moyenne glissante est une technique fréquemment employée pour lisser et 
atténuer  les  fluctuations  ou  le  bruit  dans  une  série  de  données  temporelles  ou  spatiales.  Cette  
approche a été considérée comme une option pertinente pour réduire le bruit dans les données de 
flux  radiatifs  solaires,  visant  ainsi  à  obtenir  des  taux  d'échauffement  plus  représentatifs.  Par 
conséquent, nous l'avons soumise à des tests approfondis pour évaluer son efficacité dans notre 
contexte.

Plusieurs essais ont été réalisés pour chaque méthode, afin de déterminer celle qui offre les résultats 
les plus cohérents compte tenu des conditions spécifiques de notre étude. Voir la Figure III.2.
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Figure III.2 : Sur les graphiques, la courbe bleue représente le flux net initial, qui a été corrigé et  
filtré en fonction de l'attitude de l'avion. La courbe orange correspond au flux ajusté à l'aide d'un  
polynôme. À droite,  le  schéma montre le  résultat  avec trois  polynômes utilisés sur  trois  zones 
distinctes ; à gauche, un seul polynôme est utilisé pour modéliser l'ensemble du profil.

La Figure III.2 expose des résultats de la modélisation des flux nets à l'aide d'un polynôme,  
comparés à ceux obtenus avec plusieurs polynômes. Dans les deux cas, une reproduction précise 
des flux est observée, montrant une concordance étroite entre les simulations et les mesures de base. 
Cependant,  les  résultats  illustrés  dans  la  Figure  III.4,  qui  représentent  l'analyse  des  taux 
d'échauffement obtenus avec ces différentes méthodes révèle des différences significatives entre les 
approches.

Figure III.3 : Le graphique présente deux courbes distinctes : la courbe en bleu représente le flux 
net, tandis que la courbe en orange montre le flux qui a été soumis à un traitement par la moyenne 
glissante.
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La méthode qui implique plusieurs zones pour la régression polynomiale capture efficacement 
certaines variations abruptes observées dans les flux nets. Néanmoins, ces transitions brusques se 
reflètent également dans le calcul du taux d'échauffement, entraînant des fluctuations qui semblent 
peu réalistes par rapport aux simulations.

Le taux d'échauffement, calculé à partir d'une modélisation utilisant un unique polynôme (en 
orange), présente un comportement en bon accord avec la variabilité attendue pour cette quantité  
dans l'atmosphère

Sur la Figure III.4, la courbe en rouge représente le calcul des taux d'échauffement obtenus à 
partir du flux net ajusté et lissé grâce à la méthode des moyennes glissantes. Bien que la courbe 
obtenue présente une allure similaire à un taux d'échauffement simulé avec le code GAME (en 
vert), elle ne suit pas exactement les mêmes évolutions. La méthode des moyennes glissantes pose 
deux difficultés. Tout d'abord, le choix de la longueur de l'intervalle pour le calcul de la moyenne 
glissante impacte le résultat et reste arbitraire. De plus, cette méthode ne permet pas d'obtenir un 
profil de flux nets continu.

Figure III.4 : Graphique illustrant les divers calculs de taux d'échauffement estimés par différentes 
méthodes de lissage.  TE :  Taux d'échauffement ;  "4 zones" :  modélisation polynomiale avec 4 
polynômes (en bleu), "1 zone" : modélisation polynomiale avec un polynôme (en orange), et calculs 
réalisés avec une moyenne glissante (en rouge). Chaque résultat est comparé à un calcul de taux 
d'échauffement de référence simulé avec le code GAME (en vert) à partir des données d'OSIRIS et 
du lidar LNG. Les données ont été acquises lors de la boucle du 8 septembre 2017.
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III.1.B.b Réduction du bruit de mesures associés aux flux nets. Comparaison des 
méthodes.

Le  choix  du  modèle  de  régression  polynomiale  (le  degré  du  polynôme)  repose  sur  une 
approche classique visant à minimiser le coefficient de corrélation. Divers tests ont été effectués, 
démontrant  que  les  modélisations  avec  des  polynômes  de  degré  6  à  8  présentent  des  résultats 
pratiquement similaires en termes de minimisation du coefficient de corrélation et, par conséquent,  
de précision dans la modélisation des mesures de flux nets acquises lors des descentes. Au-delà du 
degré 8, les profils de taux d'échauffement ne montrent plus de variations significatives. Cependant, 
les  taux d'échauffement obtenus pour les  degrés 6 et  8 présentent  des variations substantielles. 
Ainsi, nous avons choisi de fournir une gamme de valeurs possibles pour le taux d'échauffement en 
combinant  les  résultats  des  polynômes  de  degré  6  à  8.  Comme  illustré  sur  la  Figure  III.5,  
l'incertitude liée au choix du polynôme (6, 7 ou 8) entraîne une variation d'environ 1 K à 1,5 K sur  
le taux d'échauffement.

Figure III.5 : Taux d'échauffement calculés à partir de flux nets mesurés et modélisés à l’aide d’une 
régression  polynomiale  en  fonction  du  degré  de  la  régression  polynomiale  choisi.  Les  taux 
d'échauffement sont présentés à partir des mesures de flux réalisées sur le spectre solaire (à gauche) 
et sur l'infrarouge thermique (à droite). Ces données correspondent aux mesures acquises lors de la  
descente en boucle réalisée lors du vol du 8 Septembre.
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III.2 RESTITUTION DE L’ÉPAISSEUR OPTIQUE DU NUAGE

III.2.A Comparaison des épaisseurs optiques nuageuses à partir 
des mesures de flux

Dans cette section, nous présentons les résultats obtenus avec la méthode de restitution de 
l’épaisseur optique nuageuse basée sur l’analyse de mesures de flux acquises sur le spectre solaire.

Cette  approche  repose  sur  la  construction  d'un  tableau  de  données  de  flux  comprenant  divers 
paramètres. Celle-ci n’est pas complètement indépendante des mesures de l’instrument OSIRIS. La 
restitution  des  propriétés  nuageuses  par  télédétection  passive  dans  le  cas  de  scènes  de  type 
« aérosols  au-dessus  des  nuages »  nécessite  de  prendre  en  compte  la  présence  de  la  couche 
d’aérosols  dans  les  simulations  afin  de  restituer  précisément  les  propriétés  des  nuage  (voir  le 
Chapitre II). La table de simulation contient les variables suivante : l’angle zénithal, le COT (Cloud 
Optical Thickness), l’AOT (Aerosols Optical Thickness), le niveau d’absorption des aérosols. La 
distribution en taille des aérosols est fixée à partir du modèle de particules restitué par OSIRIS pour 
le vol considéré. La distribution verticale de l’extinction des aérosols suit celle données par le lidar.  
Des interpolations sont réalisées sur les flux simulés à partir des restitutions d’OSIRIS pour les 
propriétés des aérosols.

Figure  III.6 : Trajectoire  de  l’avion  lors  d’une  descente  en  boucle.  Distribution  Spatiale  de 
l'Épaisseur Optique des Nuages (COT) restituée à partir  de l’analyse des mesures de flux.  Les 
données correspondent à la descente en Boucle du Vol du 12 Septembre 2017.

La méthode consiste à ajuster l’épaisseur optique du nuage pour reproduire les flux montants à  
l’aide  d’une méthode des  moindres  carrés.  Les  profils  de  flux sont  stockés  et  les  calculs  sont  
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également interpolés en fonction de l’altitude de l’avion. La méthode peut ainsi être appliquée pour 
les mesures acquises dans les descentes boucles ou lorsque l’avion suit un axe de vol constant à 
haute altitude (7-10 km). 

Sur la Figure III.6, nous avons reporté la trajectoire de l’avion effectuée lors d’une descente en 
boucle  et  les  épaisseurs  optiques  nuageuses  restituées  avec  la  méthode  précédemment  décrite  
(échelle de couleur). Cette figure illustre la distribution spatiale de l'épaisseur optique des nuages 
(COT) le long de la trajectoire de descente en boucle du vol du 12 septembre 2017, pendant la 
campagne  AEROCLO-sA.  Nous  rappelons  que  ces  restituions  ne  sont  réalisées  que  pour  les 
portions de la descente correspondant à des valeurs de tangage et de roulis minimisés. Dans la 
Figure III.6, il est évident que la couche nuageuse présente une hétérogénéité spatiale forte. Du 
« côté droit » de la trajectoire de vol, les valeurs d’épaisseur optique des nuages (COT) dépassent 8, 
tandis que du « côté gauche » de la boucle, les valeurs COT sont inférieures à 8. Ce net contraste 
dans la distribution du COT met en évidence la non-uniformité de la couche nuageuse le long de la 
trajectoire  de  vol.  Les  valeurs  COT  plus  élevées  observées  indiquent  la  présence  de  scènes 
nuageuses plus épaisses optiquement et plus brillantes. À l’inverse, les valeurs de COT plus faibles  
indique des couches nuageuses optiquement plus minces. 

Ces  données  sont  essentielles  pour  réaliser  des  simulations  précises  et  obtenir  des  résultats 
comparables aux mesures effectuées à l'altitude de l'avion.

Figure III.7 : Représentation du flux montant solaire en fonction de l’altitude, pendant la descente 
en boucle du vol du 12 septembre. En bleu, nous avons le flux simulé avec se barre d’erreur. En  
rouge,  nous  avons  la  mesure  du  flux  obtenue  pendant  la  campagne.  Celle-ci  est  parfaitement 
superposée à la courbe vert qui correspond au flux simulé ajusté par la méthode du restitution du 
COT. Les barres d’erreurs sont décrites en détails dans le chapitre II.5.c.b pour les mesures. Pour les 
simulations, les barres d’erreurs sont décrites dans le chapitre II.7.C.

Sur  la  Figure  III.7,  nous  avons  tracé  le  profil  de  flux  montant  mesuré  ainsi  que  deux 
simulations de flux réalisées. La première simulation (en bleu) a été effectuée pour une épaisseur  
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optique nuageuse restituée par OSIRIS à quelques kilomètres de la zone échantillonnée lors de la 
boucle. L'impact sur la simulation de l'incertitude associée au COT a également été représenté (zone 
bleutée).  La simulation qui prend en compte la variabilité spatiale des propriétés nuageuses est 
indiquée en vert sur la figure. Ce flux simulé ajusté se superpose parfaitement au flux mesuré.

La méthode appliquée aux axes de vol réalisés à haute altitude suit une approche similaire à 
celle utilisée pour les boucles, nécessitant cependant la collecte de données (données d’OSIRIS 
pour les aérosols, du lidar, etc.) à chaque instant du vol. Un exemple de résultats obtenus pour un 
axe de vol réalisé, à haute altitude et à altitude constante, est présenté sur la Figure III.8. Le flux 
montant simulé reproduit remarquablement la courbe du flux mesuré. Les augmentations du flux 
simulé correspondent bien à une augmentation de l’épaisseur optique du nuage dans les restitutions, 
traduisant l’augmentation de l’albédo de la scène nuageuse survolée. La cohérence des résultats 
obtenus pour ces deux types de séquence de vol montre la capacité de notre méthode à simuler les  
flux et à fournir des estimations cohérentes du COT pour des conditions expérimentales différentes.

En explorant  plus  en profondeur  les  résultats  de la  restitution des  épaisseurs  optiques des 
nuages et en cherchant à comprendre l'écart important entre les mesures OSIRIS et les résultats de  
cette restitution, nous nous tournons maintenant vers l'examen du biais plan parallèle. Cette étape  
d'analyse nous permettra de disséquer les différentes sources de variation et d'erreur qui pourraient  
contribuer à cette divergence entre les données observées et simulées. En mettant en évidence ces 
aspects, nous visons à renforcer notre approche méthodologique.

Figure III.8 : Comparaison du flux montant mesuré et simulé en fonction de l'heure d’acquisition. 
Résultats obtenus pour un axe de vol réalisé le 12 septembre 2017 à haute altitude au-dessus des 
nuages. La courbe du flux montant mesuré (représentée en vert) est comparée à la courbe du flux 
montant simulé (représentée en rouge).  De plus,  l'épaisseur optique du nuage (COT) est  tracée 
(courbe en bleu) également en fonction de l'heure. 
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III.2.B Comparaison des épaisseurs optiques nuageuses restituées 
à l’aide des mesures d’OSIRIS et du fluxmètre.

III.2.B.a Restitution des épaisseurs optique nuageuses 

L'estimation de l'épaisseur optique de la scène nuageuse sous-jacente à la couche d'aérosol est 
essentielle pour le calcul des taux d'échauffement. Deux estimations de cette épaisseur optique sont 
à notre disposition : celle obtenue par la méthode décrite précédemment pour l'analyse des mesures 
de flux et  celle dérivée des restitutions effectuées à partir  des mesures de l'instrument OSIRIS 
(Chauviné et al., 2021). Nous évaluons les différences observées entre les restitutions fournies par 
ces deux approches.

           

Figure III.9 : Épaisseur optique des nuages restituées par OSIRIS à 550 nm pour un image acquise 
lors de la descente en boucle réalisée lors du vol du 12 septembre 2017. L’épaisseur optique est 
représentée en fonction des numéros de lignes et de colonnes, associés à l’image d’OSIRIS.

Nous rappelons que la méthode employée par Chauvigné et al. (2021) a permis de restituer les 
propriétés moyennes des aérosols au-dessus des nuages à la résolution de l'image d'OSIRIS (environ 
20 km sur 10 km). En ce qui concerne les nuages, seule l'épaisseur optique a été estimée, évaluée à 
la résolution du pixel du détecteur visible d'OSIRIS (environ 20 m²). Cette approche, qualifiée de « 
bi-spectrale », repose sur les mesures de luminances acquises à 670 et 865 nm. Il est essentiel de 
rappeler  que cette  méthode avait  principalement  pour  objectif  la  restitution de  l'absorption des 
aérosols et,  de manière moins spécifique,  la caractérisation fine des propriétés des nuages.  Les 
restitutions  de  l'épaisseur  optique  des  nuages  effectuées  avec  OSIRIS  ont  exclusivement  été 
réalisées dans le plan principal (c'est-à-dire le plan contenant le soleil). En outre, seule l'épaisseur 
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optique du nuage restituée au centre de l'image a été préservée et mise à disposition en tant que 
produit opérationnel pour la campagne AEROCLO-sA. Voir la Figure III.9.

Figure III.10 :  Visualisation des zones sélectionnées pour comparaison des épaisseurs optique du 
nuage. Vol du 12 Septembre.

Pendant la descente en boucle du vol du 12 septembre, les données ont été analysées dans deux 
zones spécifiques (la zone 1 et 3, comme indiqué sur la Figure III.10, à l’aide du code développé 
pour  OSIRIS.  Ce  code  a  été  adapté  pour  fonctionner  sur  un  grand nombre  de  pixels  d’image 
permettant ainsi d’obtenir des informations sur la distribution spatiale des propriétés des nuages 
survolés. Les calculs de transfert radiatif ont utilisé les propriétés des aérosols estimées selon la  
méthode décrite dans Chauvigné et al. (2021), tandis que l'épaisseur optique du nuage est restituée à 
partir de la luminance acquise à 865 nm pour une géométrie d'observation donnée. Il est important 
de souligner que la distribution en taille des gouttes est préalablement fixée à un rayon effectif de  
10 microns,  une valeur moyenne observée pour les stratocumulus.  La variabilité des propriétés 
nuageuses restituées pour la zone 1 lors du vol du 12 septembre est illustrée dans la figure suivante.  
Les restitutions n'ont  pas  été  réalisées  pour  l'ensemble des pixels  de l'image d'OSIRIS afin de 
réduire le temps de calcul, et une méthode de lissage est employée pour la présentation des résultats.

Zones Heure Altitude COTmoyen

Zone 1 8,4575 – 8,4389 7419,1 – 7967,5 5

Zone 3 8,5633 – 8,5461 4599,3 – 5023,9 8

Tableau III.1 : Récapitulatif des données des différentes zones sélectionnées pour le vol du 12 
septembre. Les données incluent les restitutions de l'épaisseur optique des nuages (COT), réalisées 
avec les mesures de flux (valeurs moyennes sur la zone),  l’heure et les altitudes associées aux 
différentes zones sélectionnées. Ces zones sont représentées par des cercles sur la Figure III.10.
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Afin d’analyser la variation des valeurs de COT pour les deux zones d’études, nous avons 
construit  un  histogramme  (Figure  III.11).  Les  restitutions  de  COT obtenues  avec  la  méthode 
développée  pour  l’analyse  des  mesures  de  flux  sont  également  reportées.  Les  deux  scènes 
sélectionnées (zone 1 et 3) et les informations associées sont reportées dans le Tableau III.1. Dans le 
cas de la zone 3, les valeurs de COT sont plus élevées et indique que la couche nuageuse dans cette  
région est plus réfléchissante.

Les résultats de cette analyse montrent que les valeurs de COT restituées par OSIRIS sont 
systématiquement plus élevées que celles restituées avec les mesures de flux. Pour la zone1, les 
valeurs de COT varient principalement autour de 5 pour des estimations obtenues à partir des flux,  
tandis que pour les inversions OSIRIS, ces valeurs varient de 5 à 8.  Les différences observées 
augmentent avec la valeur de l’épaisseur optique. Du point de vue qualitatif, une cohérence émerge 
entre les résultats obtenus par les deux méthodes. Les valeurs de l'épaisseur optique des nuages 
(COT) restituées par chaque approche sont significativement plus élevées pour la scène 3 et plus  
faibles pour la scène 1.

Figure III.11 : Les histogrammes présentant les épaisseurs optiques des nuages (COT) et les flux à 
travers les  différentes zones d'études de la  descente en boucle du vol  du 12 septembre.Sur les 
graphiques c  et  d :  les  histogrammes des COT restituéess  à  partir  des  mesures  de l’instrument 
OSIRIS (en bleu) et des mesures de flux (en vert à gauche pour la zone 1, en jaune à droite pour la 
zone 3). Sur les graphiques a et b : histogrammes des flux calculés à partir des valeurs de COT 
estimées sur l’image fournie par OSIRIS (en bleu). Le flux moyen mesuré sur le tronçon en rouge.  
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Le flux calculé pour la valeur de COT mesurée au centre de l’image par OSIRIS est en bleu et le  
flux calculé à partir de l’épaisseur optique moyenne calculée pour l’ensemble des données de COT 
estimées sur l’image OSIRIS est en magenta.

III.2.B.b. Biais Plan-Parallèle dans la restitution des épaisseurs optiques nuageuses

La différence observée entre les données de COT collectées avec les mesures de flux et celles  
de l’instrument OSIRIS est en grande partie attribuable à l’existence du biais plan parallèle. Le 
« biais plan parallèle » fait référence à un concept en imagerie ou en télédétection passive désignant 
un effet qui se produit dans la restitution des propriétés des nuages et qui est lié à la présence 
d’hétérogénéités dans la scène nuageuse. L’échelle spatiale à laquelle les mesure de télédétection 
sont  réalisées  joue  également  un  rôle  et  introduit  des  différences  entre  les  capteurs  dans  la  
restitution de l’épaisseur optique du nuage. La relation reliant les luminances et, par la suite, les 
flux, à l’épaisseur optique du nuage est non linéaire.

Cette observation est illustrée sur la Figure III.12 et constitue le fondement du problème. Du 
point  de  vue  théorique,  les  valeurs  de  l'épaisseur  optique  des  nuages  (COT1  et  COT2),  
respectivement égales à 5 et 15, comme indiqué sur la figure, représentent des restitutions d'un  
capteur donné pour deux pixels distincts. Un deuxième capteur observe la même scène nuageuse 
avec une résolution deux fois plus grossière que le premier. La zone observée recouvre les deux 
pixels  précédents.  La  mesure  de  flux  associée  au  capteur  de  résolution  plus  grossière  sera  la 
moyenne des flux mesurés. Ce flux moyen correspondra à une épaisseur optique nuageuse plus 
faible que la moyenne des valeurs de COT1 et COT2. Cet effet est clairement lié au comportement 
linéaire précédemment évoqué ; il sera nul dans le cas d'une scène nuageuse idéalement homogène 
et augmentera, à l'inverse, avec le degré d'hétérogénéité de la scène.

Afin de prendre en compte cet  effet  dans notre analyse,  nous avons calculé les  flux pour 
chaque épaisseur  optique  restituée  par  OSIRIS sur  une image donnée.  L’histogramme des  flux 
obtenus montre des valeurs bien supérieures à la valeur moyenne mesurée à l’aide du fluxmètre sur 
la même zone. Cela est attendu étant donné que les épaisseurs optiques restituées par OSIRIS sont 
plus importantes que celles restituées avec les mesures de flux (Figure III.15). Par la suite, nous 
avons calculé une épaisseur optique moyenne sur l'image d'OSIRIS, et cette valeur a été utilisée 
pour estimer un "flux moyen" pour la scène à partir des données d'OSIRIS.

Avec cette dernière approche, les valeurs obtenues pour le "flux moyen" calculé se rapprochent 
davantage du flux moyen mesuré. Ainsi, une partie des écarts observés dans la restitution des COTs 
peut être attribuée à la différence de résolution entre les deux capteurs et  à l'hétérogénéité des 
scènes nuageuses survolées. Il  est pertinent de souligner que la résolution spatiale associée aux 
mesures de flux n'est pas définie de la même manière que celle d'OSIRIS. Les flux résultent de 
l'intégration  des  luminances  sur  chaque  hémisphère,  celle-ci  peut  être  considérée  comme 
théoriquement considérée comme infinie.  En réalité,  les  contributions des luminances liées aux 
géométries les plus rasantes ont moins d'impact sur les flux mesurés (car plus atténuées), et les 
mesures  de  flux  intègrent  les  contributions  radiatives  des  nuages  provenant  d'une  scène 
spatialement étendue, ce qui est difficile à définir sans l'utilisation de codes de transfert radiatif  
tridimensionnels.
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En conclusion, l'utilisation des épaisseurs optiques nuageuses restituées à l'aide du fluxmètre a 
été privilégiée dans la suite de cette étude. Actuellement, l'épaisseur optique fournie par OSIRIS (de  
manière  opérationnelle  avec  une  résolution  de  20  m²)  est  uniquement  disponible  au  centre  de 
l'image. Comme illustré sur la Figure III.12, cette valeur semble peu représentative des propriétés 
radiatives  moyennes  des  scènes  nuageuses  survolées.  Les  mesures  de  flux  intègrent  des 
contributions provenant d'une scène spatialement étendue, les rendant plus adaptées pour définir 
l'albédo moyen de la scène nuageuse survolée.

Le choix de l'albédo de la cible sous-jacente à la couche d'aérosols a un impact sur le calcul 
des  taux d'échauffement,  comme démontré  dans  les  simulations  présentées  dans  le  chapitre  II.  
Cependant, cet effet est nettement moins prononcé que dans le cas du calcul du forçage direct des 
aérosols au-dessus des nuages. À titre d'exemple, De Graaf et al. (2021) ont comparé les résultats 
des calculs de forçage des aérosols au-dessus des nuages réalisés avec les instruments spatiaux 
POLDER et  SCHIAMACHY.  Les  écarts  résiduels  entre  les  estimations  fournies  par  ces  deux 
capteurs, qui présentent des résolutions spatiales différentes (c'est-à-dire 6 km² pour POLDER et 40  
km² pour SCHIAMACHY, respectivement), sont largement attribuables à l'estimation de l'épaisseur 
optique du nuage et à la différence de résolution entre les deux capteurs. Bien que l'étude du biais  
"plan-parallèle" ne soit pas directement l'objectif de cette thèse, l'impact du choix de l'épaisseur 
optique nuageuse à utiliser pour le calcul des effets radiatifs des aérosols au-dessus des nuages 
demeure un sujet de débat.

Figure III.12 : Relation entre le flux montant (composante solaire) et l’épaisseur optique du nuage 
(COT). Calculs réalisés à 5 km d'altitude et pour les conditions rencontrées lors de la descente en 
boucle réalisée le 12 septembre 2023.
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III.3 ÉTUDE DE CAS : VALIDATION DES SIMULATIONS DE 
FLUX  ET  DE  TAUX  D’ÉCHAUFFEMENT  RÉALISES  AU-
DESSUS DES NUAGES.

Dans cette section, nous allons entreprendre une comparaison approfondie entre les mesures 
effectuées lors de la campagne (lors des descentes en boucles) et les simulations que nous avons 
réalisées.  Cette  comparaison  nous  permettra  d'évaluer  la  performance  de  nos  méthodes  et  de 
déterminer  dans  quelle  mesure  nos  simulations  reproduisent  fidèlement  les  données  de  flux 
observées sur le terrain. Nous allons examiner les flux descendants et montants dans les domaines  
spectraux du solaire et de l’infrarouge. De plus, nous allons également nous intéresser aux taux 
d'échauffement calculés à partir des mesures et des simulations. Cette étape comprend également la 
validation  des  paramètres  des  aérosols  (extinction,  absorption,  …)  et  des  grandeurs 
thermodynamiques qui interviennent également dans les calculs (profils de température, humidité, 
…). Les vols comportant une descentes en boucle ayant été réalisée au-dessus d’une scène nuageuse 
sont les vols du 7, 8 et 12 septembre.

III.3.A Vol n°11 – 8 Septembre 2017

Le vol  numéro 11,  effectué  le  8  septembre,  se  présente  comme un cas  privilégié  pour  la 
validation rigoureuse de notre méthode (Tableau III.2). La descente de ce vol offre une moindre 
variabilité dans les propriétés de la couverture nuageuse par rapport aux deux autres vols étudiés. 
De plus, des restitutions d'OSIRIS et du lidar sont disponibles juste avant le début de la descente,  
permettant une validation directe des flux simulés avec le lidar et le polarimètre par rapport aux 
mesures.

Le 8 septembre présente également une particularité avec une épaisseur optique en aérosols 
(due aux feux de biomasse) exceptionnellement élevée mesurée au-dessus des nuages le long de la 
côte namibienne, atteignant environ 0,4 à 865 nm. La perturbation radiative induite par cette couche 
d'aérosols revêt une signification importante pour l'analyse.

L'exploration des données acquises lors des autres descentes en boucle vise à approfondir et à 
valider  la  méthodologie  proposée,  en  tenant  compte  de  conditions  atmosphériques  et  de  cibles 
nuageuses présentant  des  caractéristiques sensiblement  différentes.  Cette  approche renforcera  la 
robustesse et la généralisation de notre méthode dans des contextes variés.

Numéro du 
vol

Date du vol Zone du vol
Heure de la 
descente en 

boucle

Angle zénithal lors de la 
descente en boucle 

11 08/09/2017
Océan et côte 

Namibien
8h15 – 8h33 50,50 – 46,20

Tableau III.2 : Récapitulatif des données du vol du 8 septembre 2017 de la campagne.
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III.3.A.a Profils thermodynamiques

La caractérisation précise des profils thermodynamiques, comprenant la distribution verticale 
de la vapeur d'eau, de la température et de pression dans l’atmosphère est cruciale pour le calcul des 
taux  d'échauffement  et  des  flux  radiatifs.  Les  instruments  utilisés  pour  obtenir  ces  profils 
thermodynamiques doivent fournir des données fiables et cohérentes. Se référer à la section II.4.

En ce qui concerne les profils de pression et de température, le modèle standard d’atmosphère,  
de  type  tropical,  est  utilisé  dans  le  code  de  transfert  radiatif.  Les  profils  de  pression  et  de  
température associé à ce modèle présentent un très bon accord avec les profils équivalents mesurés 
avec les sondes situées sur l’avion ou à l’aide des dropsondes, en tout cas, pour les altitudes à  
laquelle les mesures ont été réalisées (altitude inférieure à 9 km). Ce résultat est valable pour les  
autres vols réalisés entre le 5 et le 12 septembre 2017 au large des côtes namibiennes. Ce modèle 
d’atmosphère standard sera utilisé dans la suite pour les calculs pour les profils de pression (Figure 
III.13).

Figure III.13 : Graphique des profils de température, de pression. Comparaison entre la dropsonde 
(vert),  les  mesures  avion (orange)  et  le  profil  standard tropical  (bleu).  Les  graphiques  a.  et  b. 
représentent la pression et la température pour des altitudes allant du sol à 120 km. Les graphiques 
c. et d. représentent les mêmes grandeurs et valeurs pour des altitude du sol à 10km.
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Dans le cadre de la campagne AEROCLO-sA, la détermination de la distribution verticale de 
la vapeur d'eau au sein des panaches de fumée (pour toutes les sections de vol) s’avère constituer un  
défi majeur. Sur la Figure III.14, nous avons représenté les données issues de quatre dropsondes qui 
ont été utilisées durant une portion de vol du 8 septembre d'environ 15 minutes. À partir de ces 
données, nous avons calculé le contenu intégré sur la colonne en vapeur d'eau. Ces figures montrent 
la variabilité de la distribution verticale en vapeur d’eau au sein des panaches de fumée observés en 
Namibie (entre 1 et 6 km). La quantité de vapeur d’eau intégrée sur la colonne montre moins de 
variabilité et fluctue toutefois entre 1.5 et 2.0 g/cm2 sur les cas sélectionnés. D’une journée d’études 
à une autre, la variabilité sur ces paramètres est également importante et celle-ci sera caractérisée 
dans le chapitre suivant. 

Nous  avons  ensuite  réalisé  une  comparaison  entre  les  données  obtenues  à  partir  des 
dropsondes, des sondes situées sur l’avion et des données de vapeur d’eau fournies par l'instrument  
PLASMA. L'objectif était d'examiner la fiabilité et la cohérence de ces différentes données.

Premièrement, trois sondes installées sur l’avion permettent d’obtenir des informations sur la 
vapeur d’eau. Dans le texte, ainsi que sur les légendes des figures présentées, les sondes numérotées  
18, 23 et 25 correspondent aux sondes nommées "CR2", Mirror1011C" et "HUMAERO" dans la 
nomenclature utilisée par l’unité SAFIRE.

Nom de la 
dropsonde

Heure de 
largage

P1 7h46

P2 8h53

P3 9h09

P4 9h20

Figure III.14 : Représentation des contenus en vapeur d’eau (à gauche) et des profils d’humidité 
spécifique (à droite) des différentes dropsondes. (Vol11 – 08/09/17).

La  Figure  III.15  présente  les  profils  d'humidité  obtenus  avec  ces  trois  sondes  pour  le  8 
septembre. Les profils de vapeur d'eau issus des différentes sondes présentent des disparités. Les 
données de la sonde 23 révèlent des fluctuations abruptes considérées comme non-physiques. En se 
basant sur les informations de SAFIRE, nous constatons que cette sonde présente un temps de 
réponse trop lent, ne permettant pas des mesures précises lors des descentes. Les profils obtenus 
avec les sondes 18 et 25 sont plus cohérents entre eux. Il est à noter qu'un biais positif apparaît dans 
les données de vapeur d'eau obtenues à haute altitude (au-dessus de 6 km), en particulier pour la 
sonde 25. Par la suite, nous avons corrigé ce biais sur l'ensemble des profils. Les mesures effectuées 
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par PLASMA ont confirmé que le contenu en vapeur d'eau intégré au-dessus de l'avion à haute 
altitude était très faible pour l'ensemble des vols, et nous l'avons donc considéré comme nul au-
dessus de l'avion. Il devient essentiel de modéliser précisément le profil de vapeur à haute altitude  
afin  de  simuler  avec  précision  les  flux  solaires  descendants,  car  ces  derniers  sont  directement 
influencés  par  la  composition  de  l'atmosphère  au-dessus  de  l'avion  (effets  d'atténuation).

Par la suite, nous avons employé les profils d'humidité spécifique dérivés des données de la 
sonde 25 (après correction du biais). Ces mesures obtenues par les sondes aéroportées sont réalisées 
simultanément  aux  mesures  des  flux,  les  rendant  ainsi  particulièrement  pertinentes  pour  la 
simulation des flux.

Figure III.15 : Représentation des contenus en vapeur d’eau (à gauche) et des profils d’humidité 
spécifique  (à  droite)  des  différentes  dropsondes.  (Vol11  –  08/09/17).  Le  troisième  graphique 
représente un agrandissement du profil d’humidité spécifique entre 6km et 9km d’altitude.

Les profils de vapeur d’eau et de température ont été complétés en intégrant les données des 
dropsondes, étant donné que celles-ci traversent les nuages bas et atteignent parfois la surface. La 
mesure de la dropsonde est utilisée pour fixer l’allure qualitative du profil d’humidité spécifique 
dans le nuage bas et une hypothèse simple est considérée pour obtenir la continuité du profil, voir la 
Figure III16.b. La dropsonde la plus proche disponible est typiquement utilisée. Nous nous sommes 
limités à l’utilisation des dropsondes larguées au-dessus de l’océan, par soucis de cohérence avec 
les  scènes  principalement  traitées  dans  notre  étude  (i.e.  aérosols  au-dessus  de  stratocumulus 
marins).

Une comparaison des données issues des dropsondes, des sondes avion et de PLASMA est 
représentée sur la Figure III.16.a.  Sur cette dernière,  les données issues des réanalyses et de la 
dropsonde  sont  celles  géographiquement  et  temporellement  le  plus  proches  disponibles.  Les 
résultats montrent que le profil de vapeur d’eau calculé avec les données de la sonde (après avoir 
appliqué les modifications précédemment décrites) permet de reproduire fidèlement la mesure du 
photomètre  pour  une altitude supérieure  à  1  km (altitude minimale de l’avion atteinte  pour  ce 
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profil). Les données de réanalyse et de la dropsonde sous-estiment le contenu en vapeur d’eau et ne 
permettent pas reproduire de façon précise la distribution de la vapeur d’eau dans l’atmosphère.

Figure  III.16 : le  graphique  a.  représente  le  contenu  intégré  en  vapeur  d’eau  sur  la  colonne 
d’atmosphère  en  fonction  de  l’altitude  pour  la  descente  en  boucle  réalisée  pour  le  vol  du  8 
septembre. La mesure fournie par le photomètre PLASMA lors de la descente est représentée en 
bleu, les autres courbes ont été obtenues par calculs à partir des mesures de la sonde aéroportée (en 
rouge),  de  la  dropsonde  (en  vert)  et  de  données  de  re-analyse  météorologique  (en  violet).  Le 
graphique b. représente le profil reconstruit.

En  cas  de  dysfonctionnement  ou  de  calibrage  incorrect  d'un  instrument,  la  présence  de 
multiples profils de vapeur d’eau s'est révélée avantageuse. En effet, les données obtenues à partir 
des  autres  instruments  restent  exploitables,  assurant  ainsi  la  robustesse  de  l'analyse  malgré  la 
présence d'un appareil défectueux. Cette approche de comparaison croisée des profils a joué un rôle 
dans l'évaluation de la qualité des données et dans la garantie de la fiabilité des résultats.

III.3.A.b Extinction des aérosols

Dans cette section, nous validons les propriétés d’extinction des aérosols à partir des données 
de l’instrument PLASMA. La Figure III.17 présente le coefficient d’extinction restitué à 1064 nm à 
partir des données du lidar LNG. 

Pour  rappel,  pour  ce  cas  d’études,  les  données  de  coefficient  de  rétrodiffusion  atténué  et 
d’extinction ont déjà été présentées dans le chapitre 2 dans la section dédiée à la présentation du 
lidar LNG. Sur la figure III.17, le cercle rouge indique une zone avec un concentration élevée 
d'aérosols (8.10- 8.20 UTC) et correspond aux données acquises juste avant la descente en boucle 
qui  débute  vers 8.20  UTC.  Les  aérosols  sont  alors  principalement  localisés  entre  1.5  et  5  km 
d’altitude. Le sommet du nuage bas est situé bien en dessous de 1 km. Dans le but de simuler les 
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flux mesurés lors la descente en boucle, nous avons utilisé les profils d'extinction obtenus juste 
avant le début de la descente et un profil moyen a été calculé.

Figure III.17 : Représentation d'une coupe obtenue à l'aide du LIDAR lors du vol du 8 septembre 
2017, au cours de la campagne AEROCLO-sA. Dans ce graphique, le cercle rouge délimite la zone 
d'étude où la concentration d'aérosols est particulièrement élevée. Il est à noter que la descente en 
boucle a été réalisée immédiatement après ce vol. Cette coupe LIDAR offre un aperçu précieux de  
la distribution des aérosols dans l'atmosphère avant et après la descente en boucle.

III.3.A.c Données OSIRIS

D’autres données essentielles sont également utilisées en entrée pour le code GAME et celles-
ci proviennent de l'instrument OSIRIS. Ces données comprennent des informations concernant les 
propriétés des aérosols  dans l'atmosphère.  L'épaisseur optique d’extinction des aérosols  (AOT), 
l'absorption des aérosols et la taille de l’aérosol (rayon effectif) sont fixés à partir de restitutions 
obtenues avec les mesures de l’instrument OSIRIS (Chauvigné et al., 2021). La Figure III.18 offre 
une illustration des données obtenues pour le vol du 8 septembre. Les données sont filtrées en 
fonction de différents critères (exemple : qualité de la modélisation des mesures d’OSIRIS …). Les 
données  sont  également  filtrées  lorsqu’il  y  a  des  nuages  hauts  ce  qui  explique  l’existence  de 
« manque » dans l’échantillonnage temporel. Toutefois, pour la période entre 8.10 et 8.20 UTC, on 
peut noter que les propriétés des aérosols restituées sont assez stables.

La moyenne de chaque grandeur a été réalisée sur une plage de cinq minutes avant l'entame de la 
descente  en boucle.  Ces données ont  donc été  moyennées (AOT=0.45 à  865 nm et  absorption 
moyenne égale à 0.025) et utilisées afin de simuler les flux mesurés lors de la descente en boucle.
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Figure III.18 : Propriétés des aérosols obtenues à l’aide de l’algorithme d’inversion développé pour 
le polarimètre OSIRIS (Chauvigné et al.,  2021) en fonction du temps d'acquisition. L‘épaisseur 
optique  en  aérosol  est  donnée  à 865  nm  (AOT)  et  l’absorption  est  supposée  constante 
spectralement. Données du vol du 8 septembre 2017 acquises lors de la campagne AEROCLO-sA.

III.3.A.d Utilisation de PLASMA

La Figure III.19 représente l’évolution de l’épaisseur optique mesurée au-dessus de l’avion par 
le photomètre PLASMA en fonction de l’altitude pour la descente en boucle étudiée (en vert). Nous 
avons également reporté la même quantité utilisée dans le code GAME pour le calcul des flux (en 
rouge). Pour rappel, le profil d’extinction utilisé dans GAME est celui fourni par le lidar LNG 
corrigé d’un « facteur de mise à l’échelle » pour que l’épaisseur optique intégrée sur la colonne soit 
égale à  celle  restituée par OSIRIS.  Le profil  de départ  et  le  profil  corrigé sont  respectivement 
représentés en bleu et en vert sur la figure. La différence est ici faible. Il est toutefois important de 
noter que l’épaisseur optique est ici donnée à 865 nm. Le lidar LNG ne fournit pas de restitution de 
l’extinction à cette longueur d’onde. La longueur d’onde de référence pour l’extinction du lidar est 
1064 nm. Les données du lidar ont donc été extrapolées à 865 nm à partir du modèle de particules  
restitués par OSIRIS. L’excellent accord obtenu entre le profil mesuré par PLASMA à 870à nm et  
celui prédit à 865 nm à l’aide des données du lidar et d’OSIRIS confirme également que la taille des 
aérosols est bien restituée, ce dernier paramètre contrôlant au premier ordre la dépendance spectrale 
de l’extinction des aérosols. 

Enfin,  nous avons appliqué la  méthode combinant  uniquement  les  mesures  du photomètre 
PLASMA et les mesures de flux solaires afin d’estimer le niveau d’absorption des aérosols de façon 
indépendante à l’instrument OSIRIS. Dans cette approche, le profil d’épaisseur optique utilisé dans 
le  code de  transfert  radiatif  est  directement  celui  mesuré  par  PLASMA lors  de  la  descente  en 
boucle.  La  précision  sur  l’AOT  est  de  0.01-0.02  pour  ce  photomètre,  et  l’épaisseur  optique 
d’extinction des aérosols est donc précisément connue dans le code. Il est à noter que la taille des 
particules  (rayon effectif)  est  celle  fournie  par  OSIRIS et,  si  besoin,  cette  estimation du rayon 
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effectif  des  aérosols  aurait  pu  être  retrouvé  grâce  à  l’analyse  de  la  dépendance  spectrale  des 
épaisseurs  optiques  mesurées  par  PLASMA.  La  dépendance  spectrale  de  l’AOT mesurée  par 
PLASMA est ici bien reproduite par le modèle d’aérosols fourni par OSIRIS. Les mesures de flux 
solaire montants et descendants sont simulés pour différentes valeurs d’absorption et différentes 
valeurs d’épaisseur optique pour les nuages. L’absorption de l’aérosol est supposée constante sur la 
verticale  et  également  supposée  spectralement  neutre.  Le  résultat  obtenu  avec  cette  méthode 
« photomètre+fluxmètres » indique qu’un niveau d’absorption de 0.025 permet de modéliser les 
mesures de flux solaires de la façon la plus précise possible sur ce cas. Il est intéressant de noter que 
cette estimation confirme celles fournies pas OSIRIS juste avant le début de la boucle (Figure  
II.19). Les résultats obtenus avec cette méthode « alternative » en termes de modélisation des flux 
sont quasiment identiques à ceux obtenus par la méthode « lidar+polarimètre » et sont présentés 
dans la section suivante.

Figure III.19 : Profil d’épaisseur optique aérosol en fonction de l’altitude : mesures photométriques 
de PLASMA à 870 nm (en vert), profil calculé à 865 nm à partir des restituions du lidar couplées 
avec le modèle de particules estimé avec OSIRIS (en bleu), même calcul et le profil est corrigé d’un 
facteur permettant d’obtenir une épaisseur optique intégrée sur la colonne rigoureusement égale à 
celle donnée par OSIRIS à 865 nm.

III.3.A.e Analyse des flux et taux d’échauffement

La  Figure  III.20  montre  les  résultats  obtenus  pour  la  comparaison  des  flux  et  des  taux 
d’échauffement mesurés et simulés pour le cas d’étude du 8 septembre 2017. Les flux simulés (en 
bleu) sont présentés avec leurs barres d’erreurs associées.  Ces valeurs proviennent des calculs de 
propagation  d’erreurs  liés  aux  incertitudes  associées  aux  paramètres  des  aérosols  restitués  par 
OSIRIS (Chapitre 2). Les mesures sont également représentées avec leurs incertitudes. 

Nous constatons un excellent accord entre les simulations et les mesures pour ce cas, tant pour 
les flux solaires que thermiques. En examinant la Figure III.20, il est notable que le flux montant 
mesuré sur le spectre solaire présente des variations importantes (courbe rouge). Ces variations,  
comme  expliqué  précédemment,  sont  attribuables  à  la  variabilité  des  propriétés  de  la  scène 
nuageuse sous l'avion. La courbe verte correspond aux calculs de flux solaire effectués à partir de la 
valeur moyenne de l'épaisseur optique du nuage restituée avec OSIRIS juste avant le début de la 
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descente en boucle. Les propriétés des nuages changent spatialement trop rapidement et doivent être 
ré-estimées pour chaque scène échantillonnée. Sur la courbe bleue, la restitution des épaisseurs 
optiques du nuage avec les mesures de flux a été effectuée pour chaque palier.

Les variations dues à la présence de la scène nuageuse ont été capturées de manière précise 
avec cette dernière méthode, comme le montre notre comparaison graphique.

Figure III.20 :  Flux et  des taux d'échauffement en fonction de l'altitude pour les  domaines de 
l'infrarouge  thermique  et  du  solaire.  Mesures  et  calculs  réalisées  pour  la  descente  en  boucle 
effectuée lors du vol du 8 Septembre 2017. Les courbes bleues représentent les simulations, tandis  
que les courbes rouges correspondent aux mesures effectuées lors de la campagne aéroportée. Les 
« zones »  représentées  en  rouge  et  en  bleu  correspondent  respectivement  aux  barres  d’erreur 
associées  respectivement  aux  mesures  et  aux  simulations.  La  courbe  verte  correspond  à  une 
simulation alternative du flux solaire montant réalisée pour une épaisseur optique du nuage unique 
alors  que  ce  paramètre  est  ajusté  pour  le  flux  solaire  montant  (courbe  bleu  se  superposant 
rigoureusement à la mesure de flux solaire montant). 

Dans  le  domaine  de  l'infrarouge  thermique,  nos  simulations  parviennent  également  à 
reproduire les flux observés de manière satisfaisante. Les écarts faible entre les flux mesurés et les 
flux simulés  en grande partie  être  expliquées  par  les  incertitudes  de  mesure.  Sur  cette  gamme 
spectrale, la distribution de la vapeur d’eau et le profil de température jouent un rôle important. Ces 
résultats indiquent que des paramètres sont bien pris en compte dans nos calculs.

Enfin, la comparaison a été menée également pour les taux d’échauffement. Nous rappelons 
que les fluctuations observées sur les taux calculés ici  ne peuvent considérés comme associées 
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uniquement  à  la  variabilité  des  propriétés  de  l’atmosphère.  L’approche  de  la  modélisation 
polynomiale a été appliquée à la fois sur les flux nets mesurés et simulés, déduits des flux montants 
et descendants présentés sur la Figure III.20. Cette approche permet de prendre en compte le fait  
que l’albédo de la cible présente sous la couche d’aérosol n’est pas le même entre les altitudes z1 et 
z2.  En  appliquant  cette  approche,  les  taux  calculés  à  partir  des  mesures  et  des  simulations  
deviennent comparables. Les résultats obtenus pour la comparaison des taux sont qualitativement et 
quantitativement satisfaisants sur ce cas d’étude. Pour la gamme d’altitudes associée à la présence 
d’aérosols, les différences entre taux mesurés et simulés n’excèdent pas 2 K/jour et ces différences 
sont comprises dans les barres d’erreur associées aux taux calculés.  Nous pouvons noter que ces 
barres d’erreur calculées semblent tout à fait réalistes par rapport à la variabilité observées sur les 
taux estimés à partir des mesures.

III.3.B Vol n°14 – 12 Septembre 2017

Pour le vol du 12 septembre, il apparaît que la zone où la boucle a été réalisée ne se trouve pas  
exactement au-dessus de la zone échantillonnée par OSIRIS lors de la portion de vol effectuée à 
haute  altitude,  pouvant  être  exploitée  avec  cet  instrument (8-9  km).  Les  propriétés  des  nuages 
diffèrent  significativement  entre  les  deux  zones.  En  comparant  les  données  d’OSIRIS  et  de 
PLASMA, il y a également une différence significative pour l’épaisseur optique des aérosols entre  
ces deux zones. Pour ces raisons, il n’a pas été possible de comparer directement les flux mesurés  
pendant  la  boucle  et  ceux estimés par  la  combinaison des mesures  active et  passive.  Seule,  la  
méthode dite alternative combinant les mesures de flux et celles du photomètre a donc été utilisée 
sur ce cas d’étude. 

III.3.B.a. Caractérisation de la scène nuageuse

Pour le vol en question, un total de huit dropsondes ont été déployées, ce qui est illustré dans la 
Figure III.21. La descente en boucle s'est déroulée de 8h24 à 8h56. Ce vol a permis de mettre en 
évidence que chaque instrument utilisé au cours de la campagne AEROCLO-sA était correctement 
paramétré. Les données recueillies se révèlent cohérentes entre elles. Les profils de vapeur d'eau 
présentent  des  contenus  très  similaires,  indiquant  une  bonne  concordance  entre  les  différentes 
sources de données. Le profil d'humidité spécifique a été construit de manière similaire au vol du 
8/09, en combinant les profils de la sonde 25 et en complétant avec les données de la dropsonde P4.

Numéro du 
vol

Date du vol Zone du vol
Heure de la 
descente en 

boucle

Angle zénithal de la 
descente en boucle 

14 12/09/2017
Océan – Cote et 

Terre
8h24 – 8h56 47,31 – 43,62

Tableau III.3 : Récapitulatif des données du vol du 12 septembre 2017 de la campagne.
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Figure III.21 : Plan de vol lors de la boucle réalisée le 12 septembre 2017

Les profils de vapeur d'eau présentent des contenus relativement similaires pour ce vol. Lors 
de la descente en boucle effectuée le 12 septembre, nous avons décidé de lancer une dropsonde 
juste avant d'entamer la boucle (dropsonde P4). Les données obtenues avec les sondes aéroportées 
(Figure III.23) présentent  des caractéristiques similaires à  celles  du vol  du 08/09 en termes de 
qualité et de défauts. 

Figure III.22 : Représentation d'une coupe obtenue à l'aide du LIDAR lors du vol du 12 septembre 
2017, au cours de la campagne AEROCLO-sA. Cette coupe LIDAR offre un aperçu précieux de la 
distribution des aérosols dans l'atmosphère avant et après la descente en boucle.

Le profil d'humidité spécifique a été construit de manière analogue au vol du 8/09, combinant 
les  profils  de  la  sonde  25  et  complétant  avec  les  données  de  la  dropsonde  P4.  Une  autre  
modification a également été apportée. Lors de la descente, les sondes indiquent une augmentation 
brusque de la quantité de vapeur d'eau vers 6 km d'altitude dès que la sonde pénètre dans la couche  
de fumée. 
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Dans le code, il est essentiel d'éviter de juxtaposer une couche sans vapeur d'eau à une autre couche 
très riche en vapeur d'eau. Cette augmentation dans le contenu en vapeur se produit sur quelques  
centaines de mètres, voire moins. Dans le code de transfert radiatif, de résolution verticale égale à 
100 mètres (entre 0 et 8 km), le profil a été modifié pour inclure une transition progressive pour la 
concentration en vapeur d'eau entre la zone sans vapeur d'eau et la première couche d'entrée dans le 
panache de fumée. En l'absence de cette modification, des variations brutales (des pics) peuvent être 
observées  dans  les  taux  d'échauffement  au  niveau  de  l'altitude  du  sommet  de  la  couche.  Les 
résultats obtenus pour les taux d'échauffement restent plus cohérents par rapport aux observations 
en effectuant cet ajustement.

Le profil vertical de l’épaisseur optique en aérosol utilisé dans le code est représenté sur la  
Figure III.24. Le coefficient d’extinction fourni par le lidar, obtenu à proximité de la zone de la 
descente  en  boucle,  a  été  « ajusté »  à  partir  des  épaisseurs  optiques  en  aérosols  fournies  par 
PLASMA. Cette substitution des données d’AOT d’OSIRIS par celles de PLASMA permet une 
représentation plus précise des propriétés des aérosols, améliorant la précision des calculs radiatifs.

Figure III.23 : Représentation de l’humidité spécifique en fonction de l’altitude pour les différentes 
sondes avion (à gauche) et pour les dropsondes (à droite).

Enfin, il est à noter la présence d'une épaisseur optique résiduelle en aérosols au-dessus de 8 
km. Lors du vol du 12 septembre, une couche d'aérosol optiquement fine et localisée à très haute 
altitude a été confirmée à l'aide des mesures du lidar spatial CATS (communication personnelle : A. 
Chauvigné). Dans nos calculs, une couche d'aérosols supplémentaire a été ajoutée entre 12 et 14 km 
dans  le  code.  L'origine  de  cette  couche  n'est  pas  clairement  identifiée.  Les  informations  de 
PLASMA indiquent que les aérosols observés appartiennent au mode fin des aérosols. Pour des 
raisons  de  simplicité,  le  même  modèle  d'aérosol  est  considéré  pour  les  particules  de  feux  de 
biomasse et pour les particules de la couche optiquement fine observée à haute altitude.
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Figure III.24 : Analyse des profils verticaux de l'épaisseur optique aérosol à 865 nm en fonction de 
l'altitude pour le  photomètre PLASMA et  celle  issue du LIDAR après application d’un facteur 
correctif permettant, après intégration du profil d’extinction corrigé, d’obtenir une épaisseur optique 
en aérosols rigoureusement égale à celle mesurée par PLASMA à 865 nm. Le profil d’extinction du 
lidar initialement fourni à 1064 nm a été extrapolé à 865 nm à l’aide du modèle d’aérosol fourni par 
OSIRIS (rayon effectif).

III.3.B.b. Analyse des flux et taux d’échauffement
Les comparaisons des flux et des taux calculés et mesurés sont représentés sur la figure III.25 

pour le vol du 12/09.

Dans le domaine solaire, le flux montant est remarquablement bien reproduit, après ajustement 
de  l’épaisseur  optique  du  nuage.  Cependant,  des  variations  et  des  écarts  plus  importants  entre  
mesures et simulations sont observés pour le flux solaire descendant entre 5 et 8 km d'altitude. La  
source de ces fluctuations n’est pas clairement identifiée. En se référant aux données présentées 
pour le cas d’étude du 08/09, on peut avancer l'hypothèse que ces variations pourraient être liées à  
la zone échantillonnée.  Les tentatives pour reproduire ces fortes variations en faisant varier les 
profils d'humidité spécifique n'ont pas permis de recréer ces comportements. Il est possible que 
d'autres paramètres encore non identifiés puissent être en jeu. 

Notre principale hypothèse porte sur la variabilité spatiale des propriétés de l’atmosphère pour 
la partie de l’atmosphère localisée au-dessus de l’avion. Le rayon de la boucle reste large, des 
variations dans la distribution spatiale de la vapeur d’eau au-dessus de l’avion, et potentiellement la 
présence  de  nuages  hauts,  pourraient  expliquer  ce  type  de  fluctuations.  Des  erreurs  dans  les 
corrections appliquées aux mesures de flux ne peuvent pas être exclues. En moyenne, la simulation 
du flux descendant se situe entre les valeurs maximum et minimum des flux mesurés. On peut noter  
un très bon accord entre les taux issus des mesures et de simulations pour les calculs sur spectre 
solaire, malgré de fortes fluctuations observées sur les profils.
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Pour  ce  qui  concerne  le  domaine  de  l'infrarouge  thermique,  les  flux  mesurés  et  simulés 
affichent  une  proximité  remarquable,  présentant  un  ordre  de  grandeur  cohérent.  Le  taux 
d'échauffement simulé montre également un bon accord en termes d'ordre de grandeur avec les taux  
issus des mesures. Cependant, une différence significative de l’ordre de 2 K/jour entre les taux 
d'échauffement simulé et mesuré est observée entre 4 et 6 km.

Cette disparité significative peut être attribuée aux écarts observés dans les flux montant et 
descendant, mesurés et simulés, pour cette plage d'altitudes. Les écarts non négligeables entre les 
flux montant et descendant, mesurés et simulés, dans cette tranche d'altitude, notamment  vers 5 km 
induisent des différences dans les calculs de taux d'échauffement, même si ces variations restent 
cohérentes avec les comportements généraux observés.

Figure III.25 : Comparaison des flux et taux d'échauffement en fonction de l'altitude, Vol du 12 
Septembre pour les domaines spectraux du solaire et de l'infrarouge thermique. Les courbes rouges 
représentent les résultats obtenus à partir des mesures de flux issus de la campagne aéroportée,  
tandis que les courbes bleues représentent les simulations. 
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III.3.C Vol n°10 – 7 Septembre 2017

III.3.C.a. Caractérisation de la scène nuageuse
Le vol du 7 septembre présente une caractéristique particulière avec une couche d'aérosols 

clairement  distincte  et  éloignée  du  nuage,  et  une  autre  plus  proche  du  sommet  du  nuage  et  
potentiellement en contact avec le nuage. Voir le tableau III.4. 

Numéro du 
vol

Date du vol Zone du vol
Heure de la 

descente en boucle
Angle zénithal de la 
descente en boucle 

10 07/09/2017 Océan 10h36 – 10h57 27,82 – 26,40

Tableau III.4 : Récapitulatif des données du vol du 7 septembre 2017 de la campagne.

L'observation de la Figure III.26. révèle que la première couche d'aérosols se situe entre 3 et 5 
km d'altitude,  tandis  qu'une autre couche se trouve à environ 1 km. La présence du nuage est 
initialement observée autour de 400 m au début du vol et se développe progressivement jusqu'à 
atteindre environ 1 km avant la descente en boucle. Cette configuration spécifique du vol du 7 
septembre se caractérise donc par la présence de ces deux couches distinctes d'aérosols et par la 
juxtaposition d'une zone dépourvue d'aérosols, visible en noir sur la Figure III.26.

Figure III.26 : Représentation d'une coupe obtenue à l'aide du LIDAR lors du vol du 7 septembre 
2017, au cours de la campagne AEROCLO-sA. Cette coupe LIDAR offre un aperçu précieux de la 
distribution des aérosols dans l'atmosphère avant et après la descente en boucle.

Ce vol s'est déroulé uniquement au-dessus de l'océan (voir la carte des plans de vol, Figure 
II.1.b). Les données des dropsondes et des sondes avion disponibles, indiquent que les grandeurs 
thermodynamiques ont connu peu de variations significatives. En particulier, le profil d'humidité ne 
présente pas de fluctuations marquées sur l'ensemble du vol, comme illustré dans la Figure III.27. 
L'absence de variations significatives dans le profil d'humidité indique que la distribution verticale 
de la vapeur d'eau était relativement homogène. 
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Figure III.27 : Représentation de l’humidité spécifique en fonction de l’altitude pour les différentes 
sondes avion (à gauche) et pour les dropsondes (à droite).

III.3.C.b. Analyse des flux et taux d’échauffement
Les résultats du vol du 7 septembre sont comparables à ceux du vol du 12 septembre. Voir la 

Figure III.28. Dans le domaine solaire, nous observons un très bon accord entre flux mesurés et 
simulé sur le spectre solaire en particulier dans la partie de l’atmosphère comportant les aérosols. 
Au-dessus  de  cette  partie  (>6 km),  comme pour  le  vol  du 12/09,  on note  de  fortes  variations 
brusques du flux descendant pour une petite portion de données qui semblent aberrantes par rapport  
aux simulations (données centrées sur 6 km et au-dessus de 8 km) et au reste des mesures de flux. 
Ces données semblent correspondre à une scène différente.  

Qualitativement,  les  flux  et  les  taux  d'échauffement  présentent  des  ordres  de  grandeur 
conformes aux mesures et sont bien reproduits par les simulations. Au-dessus de 5 km, les taux 
issus  des  mesures  et  des  simulations  pour  gamme  spectrale  du  solaire  sont  différents  et cela 
s’explique par les écarts observés sur les flux précédemment mentionnés. La méthode de lissage 
basé  sur  une  modélisation  polynomiale  n’est  pas  réellement  applicable  ici  étant  donné  les 
fluctuations observées sur les flux mesurés au-dessus de 5 km. En-dessous de 5 km d’altitude, les 
flux  solaires  sont  modélisés  de  façon  satisfaisante  et  les  différences  entre  les  taux  mesurés  et  
simulés sont de l’ordre de 2 K.j-1. 

Pour la gamme de l’infrarouge thermique, on notera des écarts significatifs sur le flux montant. 
Les profils modélisés et simulés suivent la même tendance et sont environ décalés de 20 w.m-2. Cet 
écart est difficile à expliquer. Le taux d’échauffement est toutefois bien modélisé soulignant le fait  
que des compensations d’erreur interviennent parfois dans les calculs des taux d’échauffement.
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Figure III.28 : Flux et taux d'Échauffement en fonction de l'altitude, boucle réalisée lors du Vol du 
7 septembre, pour les mesures (en rouge) et les simulations (en bleu). En vert, simulation obtenue  
pour une épaisseur optique du nuage unique.

III.3.D Comparaison des taux globaux simulés et mesurés lors des 
descentes en boucles réalisé pendant la campagne.

       Nous examinons dans cette section la comparaison des taux d'échauffement globaux mesurés et  
simulés.

Figure  III.29 : Taux  d'échauffement  globaux  (solaire  +  infrarouge  thermique) :  mesures  et 
Simulations. Ce graphique illustre pour les descentes en boucle réalisée lors des vols des 7, 8 et 12 
septembre. Les courbes représentent les résultats obtenus à partir des mesures (en rouge) et des  
simulations basées sur les propriétés optiques des nuages et des aérosols restituées par nos méthodes 
(en bleu). 
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Le  taux  d'échauffement  global  englobe  les  effets  de  tous  les  principaux  processus  radiatifs,  y 
compris  ceux  induits  par  les  aérosols  et  par  la  vapeur  d’eau,  avec  des  processus  qui  peuvent 
potentiellement se compenser. Par exemple, dans nos calculs, la vapeur d’eau contribue à refroidir  
l’atmosphère dans l’infrarouge thermique et inversement pour les données acquises sur le spectre 
solaire. 

La  Figure  III.29,  qui  illustre  le  taux  d'échauffement  global  en  fonction  de  l'altitude  pour  les  
descentes  en  boucle  réalisée  lors  des  vols  des  7,  8  et  12  septembre.  Les  taux  d'échauffement  
globaux, calculées et mesurés, sont un très bon accord pour les vols du 12/09 et du 08/09. Pour les 
vols  du 12/09 et  du 08/09,  les  simulations suivent  qualitativement  l’allure  des  taux mesurés  et 
quantitativement, on observe bon un recouvrement des taux mesurés et simulés et de leurs barres 
d’incertitudes respectives. 

Suite à l'analyse des données recueillies lors du vol du 07/09, il est apparu que les fluctuations  
observées  sur  les  mesures  ne  permettent  pas  une  application  rigoureuse  de  notre  méthode  de 
comparaison, Voir la Figure III.28. Face à ces défis, plusieurs hypothèses et pistes d'amélioration 
ont été identifiées pour mieux comprendre et corriger ces variations :

- Il est possible qu'il y ait des facteurs qui ne soient pas pris en compte dans nos simulations. Par 
exemple, nous supposons que l’absorption des aérosols est constante sur la colonne atmosphérique. 
Sur ce cas d’étude, cette hypothèse pourrait ne pas être correcte. Deux couches de particules bien 
séparées verticalement sont repérables pour cette journée sur les données du lidar LNG (voir le 
chapitre IV). Ces deux couches pourraient avoir des propriétés d’absorption différentes.

-  Il  serait  pertinent  d'examiner attentivement les  images capturées par  OSIRIS pour détecter  la 
présence éventuelle de nuages hauts ou d'autres structures atmosphériques qui pourraient impacter 
nos  mesures  de  flux.  L’analyse  de  ces  données  complémentaires  pourrait  fournir  des  indices 
précieux sur les conditions atmosphériques lors du vol.

- Une approche alternative serait d'exclure les valeurs les plus aberrantes dans les données et de 
procéder à une nouvelle analyse des flux. En éliminant, par exemple, les données très fluctuantes 
observées sur les flux solaires descendants à haute altitude (Figure III.28), nous pourrions obtenir 
des  résultats  plus  fiables  et  cohérents,  permettant  ainsi  une comparaison plus  précise  avec nos 
modèles théoriques. 

III.4 ÉTUDE DE CAS : ANALYSE DES FLUX ASSOCIÉ À UNE 
SCÈNE DÉSERTIQUE.

Pour le deuxième vol du 12 septembre, réalisé dans l’ après-midi, une descente en boucle a été 
effectuée au-dessus du désert de l’Etosha Pan, une surface désertique particulièrement brillante. Le 
Tableau III.5 présente les informations du vol du 12 septembre au-dessus du desert. Ce cas d’étude 
est ici utilisé pour illustrer la possibilité de généraliser les méthodes développées précédemment 
pour le calcul des flux et des taux d’échauffement aux dessus des surfaces terrestres en ciel clair 
(sans nuage). Cette particularité a nécessité des ajustements spécifiques dans le code de transfert  
radiatif, notamment en ce qui concerne les paramètres tels que l'albédo de la surface. 
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Numéro du 
vol

Date du vol Zone du vol
Heure de la 

descente en boucle
Angle zénithal de la 
descente en boucle 

15 12/09/2017 Désert 12h51 – 13h19 38,39 – 42,30

Tableau III.5 : Récapitulatif des données du vol du 12 septembre 2017 au-dessus du Désert.

En principe, les méthodes précédemment décrites sont transposables pour l’analyse de mesures 
de flux acquises au-dessus d’un désert, à condition de prendre en compte la variabilité spatiale de 
l’albédo des surfaces survolées lors de la descente. Dans les tableaux de calculs, il s’agit donc de  
remplacer la variable de l’épaisseur optique nuageuse par des valeurs d’albédo de surface variées.

Dans  le  code  de  transfert  radiatif  GAME,  des  valeurs  d’albédos  (et  leurs  dépendances 
spectrales)  ont  été  préalablement  codées  pour  représenter  notamment   des  scènes  océaniques, 
végétale ou désertiques. Ces réflectances sont représentées sur la Figure III.30. La figure présente 
l'albédo de la surface en fonction de la longueur d'onde, pour une plage de longueurs d'onde allant 
du visible à l'infrarouge. 

Pour la scène végétale  (courbe en orange), nous observons typiquement une réflectivité élevée 
à 865 nm puis une décroissance dans le proche infrarouge et des valeurs d’albédo faibles dans le 
visible.  Pour la scène désertique de référence (courbe en bleu),  on observe une réflectivité qui  
augmente  avec  la  longueur  et  reste  forte  et  quasi  constante  du  proche-infrarouge  au  moyen-
infrarouge.

L’albédo de la  scène désertique étudiée a  été  estimé à  l’aide des  mesures  de l’instrument 
OSIRIS. La courbe en violet représente une restitution de l’albédo de la surface réalisée à l’aide des  
données d’OSIRIS. L’atmosphère a été modélisée à partir de la connaissance a priori des propriétés  
des aérosols  et  de mesures du photomètre PLASMA pour l’épaisseur optique des aérosols.  Un 
algorithme basé sur une méthode d’estimation optimale (Waquet et al.,  2009) a été utilisé pour 
restituer la BRDF de surface à partir des mesures de luminance et par suite l’albédo spectral de la 
scène survolée. Comme le montre la figure III.30, les restitutions d’OSIRIS indique une diminution 
de l’albédo de la scène dans le moyen-infrarouge à 2200 nm, par rapport au profil de référence 
utilisé dans le code. Cet effet est peut-être dû à un niveau d’humidité plus important. Nous avons 
utilisé les données fournies par OSIRIS. 

Un processus d’interpolation a été utilisé dans le code de transfert radiatif afin de pouvoir 
renseigner les données pour chaque plage spectrale considérée. Au-delà de la longueur d’onde égale 
à 2200 nm, l’albédo de la scène est supposé être identique à la l’albédo estimé à 2200 nm. Pour  
générer  les  tableaux de  calculs,  cet  albédo spectral  est  multiplié  par  un facteur  qui  permet  de  
moduler le niveau de brillance de la scène. Nous conservons ainsi la dépendance spectrale donnée  
par OSIRIS, tandis que le facteur multiplicatif est introduit pour prendre en compte les variations du 
niveau de brillance de la surface désertique observée au-dessus de l’Etosha pan. Cette hypothèse  
« simplificatrice » est « pratique » pour nos calculs, il est probable que la dépendance spectrale de 
l’albédo de la surface évolue également très probablement spatialement en fonction des propriétés 
changeantes de la surface. 
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A l’heure actuelle, il n’existe pas encore de produits opérationnels pour les aérosols dérivés des 
données d’OSIRIS acquises au-dessus des surfaces terrestres lors de la campagne AEROCLO-sA. 
Pour  obtenir  des  informations  sur  l’extinction  des  aérosols,  nous  avons  utilisé  les  données  du 
LIDAR, combinées avec celles de PLASMA. De façon habituelle, le profil d’extinction fourni par 
le  lidar  a  été  légèrement  corrigé  en  fonction  des  données  de  PLASMA.  Les  profils 
thermodynamiques ainsi que des profils d'extinction des aérosols ont été analysés et sont reportés en 
Annexe H. Les calculs de flux ont été effectués pour différents niveaux d’absorption. 

La  Figure  III.31  montre  une  première  modélisation  des  flux  mesurés  lors  de  la  descente 
réalisée au-dessus du désert de l’Etosha Pan. Un niveau d’absorption des aérosols réaliste a été  
choisi pour modéliser les flux et ce paramètre n’a pas encore été restitué sur ce cas d’étude. 

Les simulations obtenues permettent de reproduire l'allure générale des données observées. Le 
bon accord qualitatif entre mesures et simulations confirme l'efficacité de cette méthode pour saisir 
les variations et les tendances des flux d'énergie solaire montant dans l'atmosphère pour une scène 
désertique.

Figure III.30 : Variation de l'albédo de surface en fonction de la longueur d'onde pour différentes 
scènes : une surface végétale (en orange) et une surface désertique (en bleu). Ces valeurs d’albédo 
sont par défaut disponible dans le code de transfert radiatif GAME. La courbe en violet correspond 
à l’albédo de la surface désertique restitué par OSIRIS lors d’un survol de l’Etosha Pan. 

Pour les  flux montants,  la  modélisation prenant  en compte la  variabilité  de l’albédo de la 
surface  permet  de  rendre  compte  des  principales  variations  mesurées  sans  toutefois  reproduire 
exactement les flux mesurés. Pour les flux solaires descendants, nous pouvons noter des écarts non 
négligeables pour les portions de l’atmosphère situées au-dessus de la couche d’aérosols (> 5-6 km) 
et  également  là  où  la  couche  d’aérosols  réside  (1-5  km).  Il  faut  rappeler  que  pour  les  scènes  
terrestres, il y a une plus grande sensibilité des flux solaires descendants aux propriétés des aérosols  
que  dans  les  cas  des  scènes  nuageuses  océaniques  et  que  certaines  propriétés  des  aérosols 
(absorption et potentiellement un mode grossier de poussières) n’ont pas été ajustés ici. De plus,  
certaines modifications à effectuer dans le code n’ont pas encore été réalisées, notamment la prise 
en compte de l’altitude de la surface. L’Etosha Pan se situant à environ 1000 mètres d’altitude, cela 
nécessite une modification des profils thermodynamiques dans le code. Dans les calculs présentés 
ici, la contribution des molécules situées dans les basses couches de l’atmosphère aux différents 
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processus radiatifs (diffusion, absorption …) n’est pas finement modélisée. Pour ces différentes 
raisons, nous n’avons pas procédé aux calculs des taux d’échauffement. 

Enfin, les résultats obtenus dans l’infrarouge thermique montrent un désaccord important entre 
mesures et simulations. Pour les flux montants, l’émissivité de la surface désertique doit être prise 
en compte, ce qui n’est pas le cas ici. C’est un paramètre très variable qui dépend beaucoup du type  
et de l’état de la surface. Des bases de données existent et ce paramètre aurait pu être tabulé et  
ajusté. Pour le rayonnement descendant, les écarts observés entre mesures et simulations suggèrent 
plutôt  un  problème de  modélisation  dans  les  propriétés  de  l’atmosphère  (profil  d’humidité,  de 

température, …), les simulations des flux descendants sous-estimant largement les flux mesurés.

Figure III.31 : Comparaison des flux et taux d’échauffement simulés et mesurés dans le domaine 
solaire et de l’infrarouge thermique en fonction de l’altitude. Ce graphique illustre la comparaison 
des mesure (en rouge), des simulations ajustée (en bleu) et la simulation de « référence » (en vert). 
La simulation de référence est réalisée pour une surface dont les propriétés radiatives sont fixées. La 
simulation «ajustée» utilise le même albédo  et prend en compte la possibilité de faire varier le 
niveau de brillance de la scène survolée par l’avion lors de la descente en boucle. Mesures obtenues  
pour la descente en boucle réalisée lors du deuxième vol du 12 septembre au-dessus du désert du 
pan de l’Etosha en Namibie. 

En  résumé,  l’étude  du  vol  effectué  au-dessus  du  désert  a  permis  d’obtenir  des  résultats 
encourageants grâce à la méthode mise en place. Cependant, il convient de considérés ces résultat 
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comme des avancées intermédiaires et non finalisées. Ce premier résultat démontre toutefois montre 
le  potentiel  de  la  méthode  pour  des  calculs  de  taux  d’échauffement  au-dessus  des  surfaces 
désertiques  et  a  permis  d’identifier  les  principaux  points  et  paramètres  à  améliorer  dans  la 
méthodologie proposée. 
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CHAPITRE IV : 

RÉSULTATS ET CALCUL DU TAUX 
D’ÉCHAUFFEMENT

Dans ce chapitre, nous présentons les taux d’échauffement calculés au-dessus des nuages pour 
l’ensemble de la campagne aéroportée AEROCLO-sA. Nous présentons les résultats obtenus pour 
les taux d’échauffement atmosphériques et également les résultats obtenus les taux d’échauffement 
estimés  uniquement  pour  les  aérosols.  Les  contributions  de  la  vapeur  d’eau  et  des  aérosols  à 
l’échauffement sont évaluées de façon distincte notamment à l’aide des mesures obtenues dans les 
descentes en boucle. Enfin, une approche alternative est proposée pour améliorer la prise en compte 
de la distribution verticale de la vapeur d’eau au-dessus des nuages dans les calculs de flux et de 
taux d’échauffement. 

IV.1  CALCUL  DES  TAUX  D’ÉCHAUFFEMENT  DANS  LES 
DESCENTES EN BOUCLE.

Les profils d’extinction des aérosols et les profils de vapeur d’eau sont parfaitement connus 
pour les séquences de vol de la campagne correspondant à des descentes en boucle. Ces profils ont 
été analysés et validés en utilisant notamment les mesures du photomètre PLASMA (voir le chapitre 
précédent). Ces connaissances précises de la distribution de l’extinction des aérosols et de la vapeur 
d’eau dans l’atmosphère doivent permettre un calcul précis des impacts radiatifs propres à chaque 
composant. Dans cette section, nous procédons aux estimations des taux calculés au-dessus des 
nuages à partir des calculs réalisés avec GAME et des données fournies par le lidar, le polarimètre  
OSIRIS, les fluxmètres (pour l’épaisseur optique du nuage) et les sondes aéroportées pour la vapeur 
d’eau et la température. 

Nous présentons ci-dessous les résultats obtenus avec une méthode que nous avons appelée 
«ajustée», adaptée au calcul des taux d’échauffement atmosphérique à l’aide des données acquises 
lors des descentes en boucle. Les taux d’échauffement sont calculés avec l’ensemble des données 
précédentes  et pour différentes valeurs d’épaisseur optique nuageuse.  Un tableau de calculs est 
généré et une interpolation est réalisée en fonction de l’épaisseur optique nuageuse restituée à partir 
des mesures du pyranomètre. 

Il est important de noter que cette approche diffère de la méthode présentée dans le chapitre 
précédent. Nous parlons ici de l’approche décrite dans le chapitre III qui a permis de reproduire les  
flux et les taux mesurés à l’aide des pyranomètres dans les descentes. Dans le chapitre III, les taux 
d’échauffement ont été calculés à partir de mesures de flux réalisées à différentes altitudes, z1 et z2, 
correspondant respectivement à des scènes nuageuses différentes, correspondant à des épaisseurs 
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optiques  nuageuses  différentes.  Avec  la  méthode  « optimisée »,  les  taux  d’échauffement  sont 
calculés à partir de flux obtenus à des altitude z1 et z2 différentes, mais ces flux sont désormais 
calculés pour une même valeur d’épaisseur optique nuageuse. Cette distinction peut paraître subtile,  
elle conduit à des calculs rigoureux des taux d’échauffement atmosphériques et à des résultats très  
différents pour les taux d’échauffement. Nous parlons ici des taux d’échauffement calculés sur le  
spectre solaire.

Comme montré dans l’étude de sensibilité (dans la section II.8.e, sur la Figure II.24.e, figure 
centrale, ligne du bas), les taux d’échauffement des aérosols au-dessus des nuages dépendent peu 
des  propriétés  radiatives  du  nuage  sous-jacent  (supposées  spatialement  homogènes)  et  de  son 
épaisseur  optique.  L’épaisseur  optique du nuage contrôle  principalement  la  quantité  de lumière 
réfléchie par le nuage vers l’espace. Lorsque la couche d’aérosols absorbants est placée au-dessus 
d’un nuage très brillant, il y a un peu plus de lumière réfléchie par le nuage, et une plus grande 
quantité de rayonnement pouvant être absorbée par les aérosols contribuant ainsi à augmenter le 
taux d’échauffement. Comme montré dans l’étude de sensibilité, cet effet est faible par rapport à 
l’impact d’autres paramètres (absorption des aérosols …) mais non négligeable, et c’est ce dernier 
effet qui est pris en compte par la méthode dite « ajustée ».

Comme montré dans la suite, les taux d’échauffement calculés avec la méthode « ajustée » 
sont  corrélés  avec  les  propriétés  de  l’atmosphère  (profils  de  vapeur  d’eau  et  d’extinction  des 
aérosols) ce qui est attendu et sont décorrélés des effets liés à variabilité spatiale de la cible sous-
jacente à la couche d’aérosols. 

Le taux d'échauffement « spécifique » aux aérosols quantifie la contribution spécifique des 
aérosols au chauffage de l'atmosphère. Il ne peut être estimé que par un calcul de transfert radiatif.  
Les  calculs  sont  réalisés  deux fois,  avec  et  sans  aérosols.  Le  taux d’échauffement  calculés  en  
présence d’aérosols est corrigé du calcul réalisé sans aérosol fournissant dans la suite ce que nous 
appelons le taux de d’échauffement des aérosols. Comme discuté dans le chapitre II, section II.6, 
l’effet  des  aérosols  de  feux  de  biomasse  peut  être  qualifié  de « transparent »  dans  l’infrarouge 
thermique. Cela est essentiellement lié à la taille des particules (très petites, de l’ordre du dixième 
de microns) observées pendant la campagne dans les panaches de fumée. L’effet spécifique des 
aérosols ne sera donc pas discuté dans l’infrarouge thermique. L’effet de la vapeur d’eau présente 
dans ces couches de fumée sera discuté à la fois pour les calculs réalisés dans le spectre solaire et 
dans l’infrarouge thermique. 

Nous analysons dans la suite, les résultats obtenus pour les trois descentes en boucle réalisées  
au-dessus des nuages pendant la campagne.

Analyse du vol du 7 Septembre     :  

La Figure IV.1 présente les profils des taux d'échauffement atmosphériques calculés pour le vol 
du 7 septembre au moment de la descente en boucle. Le premier graphique (a) illustre les taux 
d’échauffement calculés sur le spectre solaire pour l’atmosphère et pour les aérosols. Le deuxième 
graphique (b)  montre le  taux d’échauffement calculé dans l’infrarouge thermique.  Le troisième 
graphique (c) présente le taux d'échauffement global de l'atmosphère, calculé à partir de la somme 
des flux solaire et infrarouge. Le quatrième graphique (d) montre les profils l'extinction des aérosols 
et le profil d'humidité spécifique. Ces deux derniers profils permettent de repérer la position du 
panache de fumée dans l'atmosphère.  Cette présentation est  reprise dans la suite pour les deux 
autres cas d'étude.
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Figure IV.1 :  Profils  des taux d’échauffement des aérosols  et  de l’atmosphère calculés pour la 
descente en boucle réalisée lors du vol du 7 septembre. a. taux d'échauffement calculé sur le spectre 
solaire pour l’atmosphère (en bleu) et les aérosols uniquement (en violet). b. Taux d'échauffement 
calculé dans l’infrarouge thermique pour l’atmosphère.  c. Taux d'échauffement global (solaire + 
infrarouge thermique) pour l'atmosphère. d. Profils d'extinction des aérosols à 1064 nm (en rouge) 
et profil d'humidité spécifique (en vert).

Selon les observations de la Figure IV.1, les impacts des aérosols et de la vapeur d’eau sur le 
bilan radiatif sont manifestes. De façon générale, nous pouvons noter une forte corrélation entre les 
profils de vapeur d’eau, d’extinction des aérosols et les taux calculés. 

L'extinction en aérosols (représentée par la courbe rouge) nous rappelle la distribution verticale 
des  aérosols  pour  ce  cas  d’étude.  Cette  quantité  est  directement  corrélée  avec  le  taux 
d’échauffement propre aux aérosols. Les aérosols sont localisés entre le sommet du nuage (vers 
environ 1 km d’altitude) et le sommet de la couche localisé un peu en dessous de 6 km.  Nous  
pouvons observer un maximum d’extinction pour la couche d’aérosols principale localisée entre 2,5 
et 5.5 km. Le taux d’échauffement propre aux aérosols varie entre ces altitudes entre des valeurs  
min et max de l’ordre de 2 à 6 K/jour. 

La variabilité  observée sur les  taux d’échauffement atmosphériques calculés sur  le  spectre 
solaire est en grande partie liée la variabilité de l’extinction de l’aérosol combinée à celle de la 
vapeur d’eau. Entre 6 et 8 km, les valeurs de taux d’échauffement sont modulées par la présence 
d’un résidu de vapeur d’eau localisé au-dessus de la couche de fumée principale (voir la courbe 
d’humidité spécifique entre 6 et 8 km). Au-dessus de 6 km d’altitude, il n’y a pas plus d’aérosols et  
les taux d’échauffement (ou de refroidissement) sont contrôlés par la vapeur d’eau résiduelle et le 
reste  des  autres  composés  atmosphériques  (gaz).  Pour  le  taux  global  (solaire  +  infrarouge 
thermique), au-dessus de 6 km, on observe des taux de refroidissement nul ou légèrement négatifs, 
traduisant une atmosphère se refroidissant au-dessus de la couche de fumée.

Sur le spectre solaire, la présence de vapeur d’eau dans la couche de fumée augmente les taux  
d’échauffement  (en  moyenne  de  2K/jour  par  rapport  au  taux  calculé  pour  l’aérosol  seul).  Le 
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maximum remarquable, situé à 12 K/jour entre 5 et 6 km, suggère une forte absorption radiative, 
qui est ici associée au sommet de la couche de fumée et qui est clairement lié à la présence de la  
vapeur d’eau. 

Il  est  intéressant  de  noter  que  le  taux  d'échauffement  dans  l’infrarouge  thermique  est 
généralement négatif dans le panache de fumée, indiquant un refroidissement de l'atmosphère. La 
variabilité  observée  sur  ce  taux  dépend  fortement  de  celle  observée  sur  le  profil  d’humidité 
spécifique et traduit l’effet de refroidissement de la vapeur d’eau dans l’infrarouge thermique. Le 
minimum  marqué  à  -10K/jour  à  une  altitude  de  5.5  km  est  une  observation  significative  et 
correspond au sommet (approximativement) de la couche de fumée chargée en aérosol et vapeur 
d’eau. 

Le bilan radiatif total, combinant les contributions du rayonnement solaire et du rayonnement 
thermique  indique  un  taux  d’échauffement  positif  au-dessus  du  nuage  et  5  km  d’altitude.  Le 
réchauffement est de l’ordre de 5 à 6 K/jour et est essentiellement localisé entre 2.5 et 5 km, là où 
est localisée la couche d’aérosols principale. Nous pouvons noter des valeurs de taux négatives dans 
la partie haute de la couche de fumée de l’ordre de -2K/jour pour une couche géométriquement fine 
localisée au sommet du panache de fumée (à une altitude légèrement supérieure à celles associées 
aux  valeurs  maximale,  +12  K/jour,  et  minimale,  -10  K/jour,  observées  précédemment 
respectivement sur les taux d’échauffement solaire et  infrarouge).  Ce résultat  indique que cette 
couche  d’atmosphère  localisée  au  sommet  de  la  couche  d’aérosol  se  refroidit.  Cela  n’est  pas 
contradictoire avec les observations de la campagne indiquant, à plusieurs reprises, la formation de 
nuage d’eau liquide au sommet des couches de feux de biomasse. 

Comparons le taux d’échauffement propre aux aérosols (calculé sur le spectre solaire) et le  
taux d’échauffement global (solaire + thermique),  nous constatons que ces taux sont relativement 
proches, à l’exception du refroidissement se produisant au sommet de la couche d’aérosols pour le  
taux global. Pour ce cas d’étude, nous conclurons que les effets de réchauffement de la vapeur d’eau 
sur le spectre solaire sont en grande partie compensés par les effets de refroidissement de la vapeur  
d’eau dans l’infrarouge-thermique.

Analyse du vol du 12 Septembre     :  

La Figure IV.2 présentent les résultats obtenus pour le vol du 12 septembre.

Pour le vol du 12 septembre, nous rappelons que les concentrations en aérosols étaient plus 
faibles que pour les autres journées. La quantité de vapeur d’eau associée au panache de fumée est 
également  plus  faible  que  pour  les  autres  journées.  Pour  le  vol  du  12  septembre,  la  structure 
verticale des couches d’aérosols est également plus simple que sur les autres vols. Nous distinguons 
deux couches  principales  sur  le  coefficient  d’extinction,  distribuées  entre  1  km (correspondant 
approximativement au sommet du nuage) et 2.5 km et entre 2.5 et 5.5 km. Il en résulte un taux  
d’échauffement des aérosols assez homogène verticalement associé à des valeurs variant entre 2,5 et 
3  K/jour.  Au  sommet  de  la  couche  la  couche  de  fumée,  nous  observons,  comme pour  le  cas 
précédent, une augmentation forte des taux d’échauffement calculés sur le spectre solaire et une 
diminution dans l’infrarouge thermique en lien avec la vapeur d’eau. Comme précédemment, la 
vapeur  d’eau  contribue  à  augmenter  les  taux  d’échauffement  calculés  sur  le  spectre  solaire 
(+2K/jour pour rapport au taux calculé pour l’aérosol seul) et de façon encore plus marquée au  
sommet de la couche (+3K/jour pour rapport au taux calculé pour l’aérosol seul). Sur l’ensemble 
des spectres solaire et infrarouge, taux global, les effets de la vapeur d’eau se compensent dans 
l’ensemble. 
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Figure IV.2 : Caractérisation des processus de réchauffement  atmosphérique et  de l'impact  des 
aérosols à différentes altitudes appliqué au vol du 12 septembre. Même légende que pour la figure 
IV.1. 

Analyse du vol du 8 Septembre     :  

Les résultats obtenus pour le vol du 8 septembre confirment les tendances observées pour les 
deux vols précédents (Figure IV.3). La concentration en aérosols et le contenu en vapeur d’eau 
étaient plus importants pour cette journée. La structure verticale pour les couches d’aérosols est 
également plus complexe que sur le cas précédent. Deux maximums d'extinction sont observés, le  
premier à 3.9 km d'altitude, et le second à 1.8 km d'altitude. Une couche d'aérosols principale avec 
des valeurs d’extinction fortes est aisément repérable entre 2 et 5 km d’altitude. Cette observation se 
reflète également sur le taux d'échauffement des aérosols, qui présente des valeurs supérieures à 4  
K/jour sur cette plage d'altitude. Pour le taux d'échauffement global, au sommet de la couche, la 
valeur du taux obtenue est de nouveau négative (-2 K/jour), puis elle augmente pour atteindre 4 
K/jour à 3 km d'altitude. Enfin, elle diminue de nouveau pour atteindre -2 K/jour à 1 km d'altitude 
au niveau du nuage bas.

En résumé, la perturbation radiative de la couche de fumée au sens « aérosol + vapeur d’eau » 
est  clairement  mise  en  évidence  sur  ces  cas  d’études.  Ces  premiers  résultats  indiquent  un 
réchauffement important dû aux aérosols au-dessus du nuage généralement répartis sur l’ensemble 
de la couche d’aérosols (entre 1 et 6 km en fonction de cas). Au-dessus de 6 km, on observe des 
valeurs de taux d’échauffement faiblement négatifs.  La vapeur d’eau impacte les rayonnements 
solaire  et  infrarouge  et c’est  son  effet  sur  le  taux  d’échauffement  global  (solaire  +  infrarouge 
thermique) est relativement faible (effet de compensation) sauf au sommet de la couche de fumée 
où la tendance est au refroidissement.
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Figure IV.3 : Taux d’échauffement atmosphériques calculés pour la descente en boucles réalisée 
lors du vol du 8 septembre. Même légende que pour la figure IV.1. 

IV.2  CALCUL  DES  TAUX  D’ÉCHAUFFEMENT  SUR  L’EN-
SEMBLE DE LA CAMPAGNE.

Dans cette section, nous calculons les taux d’échauffement à partir des données fournies par le 
lidar et l’instrument OSIRIS obtenues lors des portions de vol réalisées à haute altitude (8-10 km). 
Les résultats présentés ici sont similaires à ce que pourrait fournir un lidar et un polarimètre spatial.  
Nous pouvons noter quelques différences entre notre approche et une version qui serait uniquement 
basées sur des données spatiales. L’épaisseur optique du nuage est celle restituée par le fluxmètre et 
n’est pas celle fournie par le radiomètre. Les profils de vapeur d’eau et de température sont ceux  
fournis par la dropsonde (ou par plusieurs dropsondes). Dans une version spatiale de la méthode, 
des réanalyses météorologies devrait être utilisées, la restitution du contenu en vapeur n’étant pas 
encore réalisée depuis l’espace en atmosphère nuageuse. Les calculs sont réalisés en temps réel 
avec le  code GAME pour chaque profil  d’extinction fourni  par  le  lidar  et  lorsque les données 
d’OSIRIS sont disponibles. 

La Figure IV.4 montre les taux d’échauffement obtenus avec cette approche en fonction du 
temps d’acquisition pour le vol du 8 septembre. Nous avons reporté les données de rétrodiffusion 
atténuée fournies par le lidar LNG, ainsi que le profil d’extinction des aérosols restitués à 1064 nm 
afin  de  faciliter  la  compréhension  des  résultats.  Dans  l’ensemble,  nous  constatons  une  bonne 
homogénéité spatiale dans les résultats des taux calculés à la fois pour l’atmosphère et pour les 
aérosols, à l’exception de quelques « trouées » dans les données dues à la présence de nuages hauts.
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Figure  IV.4 : Taux  d’échauffement  calculés  au-dessus  des  nuages  en  fonction  de  l’heure 
d’acquisition pour le vol du 8 septembre 2017 et données correspondantes fournies par le lidar 
LNG. (a) Coefficient de rétrodiffusion atténué mesuré à 1064 nm, (b) coefficient d’extinction des 
aérosols restitués par le lidar à 1064 nm. (c) taux d’échauffement atmosphériques calculés sur le 
spectre  solaire  (d)  taux  d’échauffement  des  aérosols  calculés  sur  le  spectre  solaire  (e)  taux 
d’échauffement (refroidissement) calculé dans l’infrarouge thermique et (f) taux d’échauffement 
atmosphérique global (solaire + infrarouge thermique).
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Le principal  défaut observable dans ces résultats est  la présence de fortes valeurs de taux 
d’échauffement présentent au sommet de la couche d’aérosol et que nous retrouvons sur l’ensemble 
des calculs de taux (> 10 K/jour). Cela correspond à des nuages qui se forment au sommet de la 
couche d’aérosol. Nous observons sur le coefficient de rétrodiffusion du lidar (en blanc) la présence 
de cette couche nuageuse fine au sommet de la couche d’aérosols. Ces nuages n’ont pas été filtrés  
dans le produit du coefficient de rétrodiffusion. L’objectif était de garde un maximum de données  
disponibles.  Lorsque le nuage est trop épais, le signal lidar ne pénètre pas la couche et le profil  
d’extinction  des  aérosols,  comme  les  taux  d’échauffement,  ne  peuvent  pas  être  restitués 
correctement.  Dans  le  cadre  du  développement  d’un  produit  spatial  opérationnel,  ces  valeurs 
devraient  être  filtrés  des  taux  d’échauffement.  Ce  problème  disparaît  entre  8.15  et  8.2  (heure 
décimale UTC).

Sur le spectre solaire, nous retrouvons l’ordre de grandeur des taux d’échauffement estimés 
lors de la descente en boucle, présenté dans la section précédente. C’est en particulier le cas sur la  
fin de l’axe qui correspond à la section de vol réalisée juste avant la descente en boucle. Pour les  
taux atmosphériques calculés sur le spectre solaire, nous notons des valeurs plus importantes dans le 
sommet de la  couche de fumée qui  s’expliquent  par  la  vapeur d’eau,  comme expliqué dans la 
section précédente. Pour les taux d’échauffement des aérosols, nous constatons des valeurs assez 
homogènes sur la verticale de l’ordre de 4 à 5 K/jour entre 1 km et 6 km environ. 

Les  profils  des  taux  d’échauffement  dans  l’infrarouge  thermique  ne  présentent  pas  de 
variabilité en fonction du temps d’acquisition. Un seul et unique profil d’humidité spécifique est  
utilisé pour les calculs et ce dernier qui fixe la variabilité verticale sur ce paramètre. 

Nous  rappelons  que  l’effet  des  aérosols  de  feux  de  biomasse  est  quasi  négligeable  dans 
l’infrarouge thermique.  Les seules variations spatiales possibles sont ici  liées aux propriétés du 
nuage bas (épaisseur optique et altitude du sommet du nuage). L’altitude du sommet du nuage joue 
légèrement sur les calculs des flux dans l’infrarouge et impacte finalement assez peu les calculs de 
taux d’échauffement réalisés au-dessus du nuage. 

Nous constatons que, pour l’infrarouge thermique, les taux échauffement calculés sont très 
proches  des  taux  d’échauffement  estimés  à  partir  des  mesures.  Par  exemple,  le  taux  de 
refroidissement calculé dans la partie haute de la couche (-4K/jour) est bien visible sur les taux 
estimés  à  l’aide  du  pyrgéomètre  pour  des  altitudes  similaires  et  montrés  dans  le  Chapitre  IV. 
(environ -5K/jour vers 5.5 km, voir la Figure IV.4). 

La  Figure  IV.5  rassemble  les  résultats  et  observations  équivalents  obtenus  pour  les  vols 
effectués les 5, 7, 8, 9 et 12 septembre. Les taux calculés dans l’infrarouge thermique n’ont pas été 
reportés pour des raison pratiques. Ils sont observables plus en détails dans la suite. 

Nous retrouvons les  tendances  observées précédemment.  Les taux d’échauffement globaux 
(solaire + thermique) et le taux calculé uniquement pour les aérosols (sur le spectre solaire) sont très 
proches,  ce  qui  confirme que la  vapeur  a  un effet  global  assez neutre  pour  le  calcul  des  taux  
d’échauffement au-dessus des nuages. La forte corrélation est à noter entre l'augmentation du taux 
d'échauffement des aérosols et la localisation précise dans les zones chargées en aérosols comme 
attendu. Les taux atmosphériques calculés sur le spectre solaire présentent une variabilité verticale 
plus complexe qui est due en grande partie à l’effet de la vapeur d’eau. Dans l’ensemble, les taux  
calculés présentent une bonne homogénéité à la fois en fonction du temps et sur la verticale, ce qui  
est très encourageant dans le cadre du développement d’un produit spatial opérationnel pour le taux 
d’échauffement des aérosols.
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Figure IV.5 : Récapitulatif des profils de coefficient de rétrodiffusion, d’extinction, taux d’échauffement solaire, taux d’échauffement spécifique aux aérosols et le  
taux d’échauffement thermique en fonction du temps d’acquisition de chaque vol. Chaque ligne correspond à un vol, il y a le vol du 5 (a.), 7 (b.), 8 (c.), 9 (d.) et le  
12 (e.) Septembre.
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Ces vols ont permis d'explorer divers scénarios liés à la présence d'aérosols issus de feux de 
biomasse au-dessus des nuages. Parmi les points remarquables :

Dans le vol du 7 septembre, notons la présence de deux couches d’aérosols bien distinctes sur 
la première partie du tronçon, dont une couche est en contact avec le sommet du nuage vers 1 km. 
La couche principale de particules est-elle localisée entre 4 et 6 km. La zone de transition (zone  
d’air plus propre) entre les deux couches d’aérosols est bien repérable dans les profils du taux 
d'échauffement des aérosols avec une zone entre 2 et 4 km associée à des valeurs de taux beaucoup 
plus faibles.

Concernant le vol du 12 septembre, la couche d’aérosol « débute » dès le sommet du nuage qui 
se situe vers 1 km d’altitude approximativement, d’après le signal lidar. Cela suggère la présence  
potentielle d’aérosols dans le nuage ou au minimum d’un scenario de contact par le sommet. 

La dynamique des couches observée pour le vol du 9 septembre est intéressante. Une couche 
d'aérosols géométriquement fine (associée aux plus fortes d’extinction) voit son altitude varier de 
façon  très  marquée.  Comme expliqué  dans  la  suite,  l'humidité  spécifique  suit  également  cette 
évolution de l’extinction des aérosols avec l’altitude ce qui souligne la forte corrélation qui existe 
entre  concentration  en  aérosols  et  concentration  en  vapeur  d’eau  dans  ces  panaches.  Les  taux 
d’échauffement  semblent  être  assez  stables  sur  le  tronçon  suggérant  que  d’autres  processus 
dynamiques sont mis en jeu. 

Pour le cas du 7 septembre et pour la première partie de l’axe de vol et pour le cas du 12 
septembre,  le  réchauffement  de  l’atmosphère  dû  aux  aérosols  se  produit  juste  au-dessus  de  la 
couche nuageuse. Dans la majorité des cas, le maximum de réchauffement se produit à plus haute 
altitude et il y a généralement une zone de transition (zone sans aérosol ou avec peu d’aérosol) 
assez marquée entre le sommet du nuage et la base de la couche. 

Figure  IV.6 : Présentation  des  valeurs  moyennes  des  taux  d'échauffement  solaire  (en  bleu), 
thermique (en rouge), global (en vert) et spécifique aux aérosols (en violet) pour l'ensemble de 
chaque vol de la campagne AEROCLO-sA. Ces valeurs sont représentées en fonction du AOT.

La contribution propre aux taux d’échauffement estimés au-dessus des nuages varie dans une 
fourchette allant de 2 à 5 K/jour en fonction des journées d’observation.  Sur la figure IV.6, nous 
pouvons  observer  les  valeurs  moyennes  des  taux  d'échauffement  solaire,  thermique,  global  et  
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spécifique aux aérosols pour l'ensemble de chaque vol de la campagne. Ces valeurs sont mises en 
relation avec la charge en aérosol, représentée par l'épaisseur optique des aérosols.

Les taux d’échauffement propres aux aérosols ou les taux globaux calculés dans notre étude 
sont très proches. Ces deux quantités peuvent donc être utilisé pour contraindre l’échauffement de 
panaches  de  feux  de  biomasse  observé  pendant  AEROCLO-sA.  Cela  confirme un  effet  global 
(solaire + infrarouge thermique) assez neutre de la vapeur d’eau sur les spectres du rayonnement 
solaire et de l’infrarouge thermique, en tous cas en moyenne sur la verticale. Localement, comme 
nous l’avons vu dans les sections précédentes, la vapeur d’eau peut accentuer le refroidissement se 
produisant au sommet de la couche d’aérosols. Pour les vols du 5 et du 7 septembre, on peut noter  
une  légère  augmentation  des  taux  globaux  par  rapport  au  taux  calculés  uniquement  pour  les 
aérosols, suggérant un bilan légèrement positif pour la vapeur d’eau sur ces cas.

IV.3  MÉTHODE  ALTERNATIVE  POUR  LA  PRISE  EN 
COMPTE DU PROFIL D’HUMIDITÉ SPÉCIFIQUE DANS LES 
CALCULS DE TAUX D’ÉCHAUFFEMENT.

Dans la perspective de transposer cette méthode aéroportée de calculs des taux d’échauffement 
atmosphériques à une approche satellitaire, la prise en compte du profil de vapeur d'eau dans les 
calculs a fait l'objet d'une étude spécifique. 

Dans le cadre d’une version spatiale de la méthode, des données de réanalyse doivent être 
nécessairement considérées pour estimer le profil d’humidité spécifique au-dessus du nuage. La 
comparaison des profils d’humidité spécifiques issus des ré-analyses et avec les profils fournis par 
les  sondes  aéroportées  a  révélé  des  similitudes  en termes d'ordre  de  grandeur.  Un exemple  de  
comparaison est reporté sur la Figure IV.7 pour le vol du 12 septembre. Dans les détails, les données 
de réanalyses ne permettent pas de prédire précisément la distribution verticale de la vapeur d’eau 
dans ces panaches.

Dans la plupart des cas étudiés pendant AEROCLO-sA (au-dessus des nuages), Il existe une 
dynamique similaire entre les profils d’humidité spécifique et les profils d'extinction des aérosols 
(Figure  IV.8).  Cette  corrélation  suggère  une  possible  influence  des  aérosols  sur  la  distribution 
verticale de la vapeur d'eau dans la région étudiée. Cette corrélation n’est pas systématique et elle a 
été observée dans les données des campagnes aéroportées (Pistone et al., 2023, Chauvigné et al., 
2021). L’’origine de ces corrélations est très probablement liée à la météorologie. La région des 
sources  des  feux  étant  également  associée  à  des  contenus  importants  en  vapeur  d’eau  (forêt 
tropicale du Congo …), la circulation météorologique régionale serait responsable du transport de 
ces  masses  d’air,  riches  à  la  fois  en  aérosol  et  vapeur  d’eau,  au-dessus  des  nuages  couvrant 
l’Atlantique  sud-est.  La  réaction  de  combustion  génère  également  de  la  vapeur  d’eau,  ce  qui 
pourrait  expliquer  la  corrélation  entre  charge  en  aérosols  et  vapeur  d’eau.  Dans  ce  scénario 
l’intensité des feux contrôle alors la quantité de particules et  aussi  la quantité de vapeur d’eau 
injectée dans l’atmosphère.
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Figure IV.7 : Profil d'humidité spécifique enregistré lors du vol du 12 septembre, obtenu à partir de  
la sonde avion au cours de la campagne. La comparaison est établie avec le profil de ré-analyse 
envisagé pour des mesures satellitaires.

Notre méthode alternative tire profit de cette corrélation pour déduire des profils de vapeur 
d'eau à partir des profils d'extinction en aérosols, ce qui permet d’obtenir des informations sur la 
distribution verticale de la vapeur d'eau en temps réel. Nous avons appelé cette méthode « proxy », 
car elle fournit un profil approximatif pour l’humidité spécifique. En d'autre thermes, les profils 
d'extinction servent de substituts indirects pour estimer la variabilité verticale de la vapeur d’eau 
dans les panaches. 

Le profil d’extinction des aérosols fourni à 1064 nm par le lidar est normalisé par l’épaisseur 
optique en aérosol intégrée sur la colonne à la même longueur d’onde. Après application de cette 
procédure, l’intégrale de ce profil entre les altitudes basse et haute de la couche d’aérosols donne 
donc l’unité. Il faut multiplier ensuite le profil obtenu la quantité totale de vapeur d’eau intégrée sur  
la colonne (en g/cm2). Le profil final nous donne la quantité de vapeur d’eau pour chaque couche 
(d’altitude z) dans le code de transfert radiatif. On peut également recalculer un profil d’humidité 
spécifique à partir de ces informations. Notons ici que la méthode « proxy » permet de redistribuer 
verticalement la quantité de vapeur d’eau totale présente sur la colonne. Celle-ci ne donne pas le 
contenu intégré en vapeur sur la colonne. Le contenu en vapeur d’eau total a été fourni par la 
dropsonde. 

Nous faisons l’hypothèse que le contenu en vapeur d’eau total au-dessus du nuage ne varie pas 
sur le vol considéré et sa répartition verticale peut varier. Enfin, la quantité totale de vapeur d’eau 
considérée n’est pas celle calculé entre la surface de l’océan et le sommet de l’atmosphère, celle-ci  
est  calculée  entre  les  altitudes  de  la  base  et  le  sommet  de  la  couche  d’aérosols.  Cela  permet 
d’exclure la quantité de vapeur d’eau présente dans le nuage bas qui n’est  pas lié à la couche 
d’aérosol de feux de biomasse. Un exemple de résultat obtenu avec la méthode proxy est représenté  
sur la Figure IV.9. 
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Nous  pouvons voir  que  le  profil  d’humidité  spécifique  obtenu  avec  la  méthode  dite  du 
« proxy » permet de reproduire de façon satisfaisante le profil mesuré par la sonde. Nous observons 
un maximum entre 3 et 4 km d'altitude, témoignant d'une simultanéité d'augmentation tant dans 
l'humidité spécifique que dans l'extinction des aérosols. Le profil « proxy » permet de reproduire 
très précisément cette augmentation dans le profil d’humidité mesuré. Au-dessus de 4 km, aérosols  
et vapeur d’eau sont parfaitement corrélés. 

Dans la partie basse de la couche, les profils sont anti-corrélés, on observe une augmentation 
de l’extinction des aérosols et une diminution simultanée de la vapeur d’eau. En-dessous de 3 km 
d’altitude, le profil de vapeur d’eau « approché » surestime le profil de vapeur d’eau mesuré. Le 
profil « approché » est en général, sur nos cas d’études, plus réaliste que le profil fourni par une 
réanalyse. Cette méthode offre ainsi une alternative précieuse pour estimer la distribution verticale 
de la vapeur d'eau au-dessus des nuages dans le cas des situations présentant des aérosols de feux de 
biomasse transportés au-dessus des nuages. 

Figure IV.8 : Profil d’extinction des aérosols et profil d’humidité spécifique. Observations relatives 
au  vol  du  9  septembre.  La  courbe  rouge  correspond  à  l'humidité  spécifique  obtenue  par  une 
dropsonde, la courbe verte représente le profil d’humidité spécifique obtenu avec la méthode dite du 
« proxy »,  c’est  à  dire  obtenu à  partir  du profil  d’extinction et  d’une connaissance a  priori  du 
contenu intégré en vapeur d’eau.

Cette méthode expérimentale a été appliquée aux données du vol du 5 Septembre ainsi que du 
vol du 9 Septembre pour le calcul des taux d’échauffement dans l’infrarouge thermique (Figure 
IV.9). Sur cette figure, on a également reporté les résultats obtenus avec un profil d’humidité fixe  
issu d’une dropsonde larguée pendant le vol. 

Sur les deux exemples, nous noterons la présence de nuages hauts, aisément repérables sur les 
mesures du lidar et qui perturbent les résultats. Dans un cadre opérationnel, ces données seraient  
éliminées. L’avantage de cet technique « approchée » est qu’elle permet d’avoir une dynamique sur 
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l’évolution verticale et spatiale (représentée ici par l’évolution du temps d’acquisition) des taux 
d’échauffement calculés dans l’infrarouge. 

Figure IV.9 : Profil vertical du coefficient de rétrodiffusion atténué des aérosols à 1064 nm. Lignes 
2 : Taux d’échauffement atmosphérique (ou de refroidissement) calculé dans l'infrarouge thermique. 
Ligne 3 : Même quantité que précédemment et calculé avec un profil d’humidité spécifique déduit 
du profil d’extinction des aérosols. 

Pour le cas du 9 septembre (les figures de droite de la Figure IV.9),  nous observons que le 
panache d’aérosol est repérable et associé à un refroidissement dans l’infrarouge thermique qui suit  
la distribution verticale complexe du panache. Plusieurs dropsondes ont été larguées pendant ce vol 
et ont confirmé la forte augmentation d’humidité associée à cette couche d’aérosols, observée ici  
vers 2 km puis 4 km et enfin 5 km en altitude. Dans le cadre d’un calcul de taux global, l’utilisation 
sur ce cas de la méthode approchée permettrait de réaliser un meilleur bilan radiatif sur la verticale. 
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Les résultats ne sont pas les mêmes pour le vol du 5 septembre (Figure IV.9). Le calcul est  
efficacement réalisé  et les observations ont montré une moins bonne corrélation entre la vapeur 
d'eau les aérosols pour cette journée. Cette journée (le 5 septembre) est associée à un transport 
continental des aérosols (voir Chapitre 2) ce qui n’est pas le cas pour les autres journées d’étude  
d’AEROCLO-sA ce qui pourrait  potentiellement expliquer cette observation.  Une analyse plus 
avancée sur la corrélation entre les aérosols et la vapeur d’eau dans ces panaches permettrait de 
préciser si cette approche doit être privilégiée ou non de façon systématique. 

Malgré les variations observées entre les vols, la méthode proxy reste une bonne alternative 
lorsque données issues des dropsondes ou lorsque les données obtenues lors les descentes en boucle  
ne sont pas disponibles. En l'absence de ces données, la méthode proxy offre une approche pratique 
pour  obtenir  des  informations  sur  la  vapeur  d'eau  à  partir  des  profils  d'extinction  en  aérosol, 
contribuant ainsi à mieux comprendre les processus radiatif dans l'atmosphère pour le domaine de 
l'infrarouge thermique principalement.
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CHAPITRE V : 

CONCLUSION ET 
PERSPECTIVES

V.1 CONCLUSION

La présente thèse avait pour objectif principal le développement d'une méthode permettant la 
caractérisation des taux d'échauffement des aérosols de feux de biomasse au-dessus des nuages, 
ainsi  que  des  taux  d'échauffement  atmosphériques  combinant  aérosols  et  vapeur  d'eau.  Cette 
méthode  innovante  repose  sur  la  combinaison  de  mesures  passives  et  actives,  et  nécessite 
l'utilisation conjointe d’un lidar et d’un polarimètre.

L'enjeu  majeur  de  cette  recherche  résidait  dans  l’évaluation  de  cette  méthode  en  vue  de  la 
perspective  d’une  utilisation  spatiale ;  les  méthodes  de  télédétection  spatiales  actuelles  ne 
permettant  pas d’obtenir  des taux d'échauffement des aérosols  au-dessus des nuages à l'échelle 
globale.  Les  connaissance des  taux d'échauffement  des  aérosols,  en  particulier  dans  le  cas  des 
aérosols localisés au-dessus des nuages est importante. Celle-ci est importante, non seulement pour 
la compréhension des effets des aérosols sur la dynamique des nuages bas, et également pour une 
modélisation précise du transport des panaches de particules de brûlis. En effet, la dynamique de 
ces  panaches,  incluant  leur  distribution  verticale  et  leur  transport,  dépendrait  étroitement  de 
l'échauffement atmosphérique engendré par les aérosols.

Dans le cadre de cette thèse, la problématique posée a été adressée de manière satisfaisante grâce à  
l'élaboration d'une méthode robuste et complète. La combinaison des données issues du lidar et du 
polarimètre  a  permis  de  calculer  efficacement  les  taux  d'échauffement  des  aérosols  et  de 
l'atmosphère (aérosols + vapeur d’eau et  autres gaz),  offrant ainsi  une approche novatrice pour 
réaliser un bilan radiatif complet pour les aérosols présents au-dessus des nuages.
La  méthodologie  développée  a  démontré  son efficacité  en  fournissant  des  taux d'échauffement 
détaillés  des  aérosols  au-dessus  des  nuages,  ainsi  que  des  taux d'échauffement  atmosphériques 
intégrant la vapeur d'eau. 

Un deuxième objectif  était  la  validation de la  méthode développée,  en s'appuyant  sur  des 
mesures aéroportées obtenues lors de la campagne AEROCLO-sA. Pendant cette campagne, des 
instruments tels qu'OSIRIS, le lidar LNG, et des mesures de flux ont été déployés pour recueillir 
des données. Ces dispositifs ont permis de recueillir une gamme étendue de données, englobant la 
concentration  et  la  taille  des  particules  d'aérosol,  les  propriétés  optiques  de  ces  aérosols,  les 
caractéristiques des nuages, les flux radiatifs, et les profils des grandeurs thermodynamiques dans 
l’atmosphère.
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Les descentes en boucle effectuées ont permis d'acquérir des profils détaillés de flux, d'épaisseur  
optique en aérosol (mesurée par PLASMA), et de vapeur d'eau directement au sein des panaches.  
Ces mesures ont été essentielles pour permettre un calcul des taux d'échauffement, basé uniquement 
sur des mesures, permettant une validation d’une dimension unique de la méthodologie. Pour la 
première fois,  des taux d’échauffement atmosphériques calculés à  l’aide d’un code de transfert 
radiatif ont été comparé à des taux mesurés dans l’atmosphère.
Au-dessus  des  nuages,  l'estimation  des  taux  d'échauffement  sur  le  spectre  solaire  à  partir  des 
mesures a présenté des défis, en raison de la variation rapide des propriétés de la cible sous-jacente  
(le nuage). Cependant, la comparaison entre les taux issus des mesures et ceux estimés à partir de la  
synergie entre OSIRIS, le lidar LNG, a pu être menée, et les mesures de flux ont permis d'évaluer la  
robustesse de la méthode.

Dans l’ensemble, les résultats ont montré un bon accord entre les taux et leurs incertitudes issus des  
mesures et des calculs (recouvrement des barres d’erreurs). Les écarts observés, minutieusement 
détaillés dans le chapitre 3, ont permis d’estimer la précision de la méthode, soulignant la cohérence 
entre les deux approches malgré la complexité des conditions atmosphériques rencontrées.

Il convient de souligner l'importance accordée à la réalisation des descentes en boucle lors des vols. 
Une attention particulière a été portée à la minimisation des tangages, des roulis lors des sections de 
descentes en boucles. Par exploiter ces mesures particulières, il est également nécessaire d’avoir des 
conditions  atmosphériques  homogènes.  A posteriori,  l’analyse  des  données  obtenues  permet  de 
sélectionner là où les descentes atteignent des objectifs scientifiques recherchés. 
Les corrections appliquées aux flux ont également joué un rôle déterminant dans l'obtention de 
résultats fiables. Le « protocole » mis en place permet d’améliorer l’exploitation scientifique de ces 
données.

Une  étude  de  sensibilité  approfondie  a  été  entreprise  pour  évaluer  l'impact  de  différents 
paramètres atmosphériques sur les flux radiatifs. L'absorption des aérosols et leur épaisseur optique 
ont été identifiées comme des facteurs cruciaux influençant ces flux radiatifs.
Par ailleurs, l'analyse approfondie de la vapeur d'eau a révélé son impact sur les processus radiatifs 
se produisant dans ces panaches de fumée et nécessite de bien prendre en compte, dans les calculs, 
la vapeur d’eau résiduelle pouvant être située au-dessus de la couche d’aérosols. Souvent négligée, 
cette composante atmosphérique s'avère jouer un rôle essentiel dans la modulation des flux radiatifs 
au sein de la région étudiée. La validation du profil de vapeur d'eau sur l'ensemble de la colonne,  
réalisée par l'instrument PLASMA, s’est révélée particulièrement utile.

Un autre objectif majeur de cette thèse était d'estimer les taux d'échauffement des aérosols 
pendant la campagne AEROCLO-sA, en tenant compte des conditions spécifiques d'observations 
associées aux panaches de feux de biomasse observés en Namibie.

Les observations ont révélé la présence d’aérosols très absorbants, avec une valeur moyenne 
d'absorption optique de 0.03. Les AOT élevées ont été enregistrées sur la plupart des vols, créant 
des conditions propices à des effets radiatifs significatifs.  Les taux d'échauffement des aérosols 
(valeurs instantanées) ont été estimés à différentes altitudes, révélant une variabilité marquée entre 
les  valeurs  minimales  de  2K/Jour  à  5  K/Jour,  pour  la  contribution  propre  des  aérosols.  Ces 
conclusions  pourraient  évidemment  différer  dans  d’autres  régions  de  l’Atlantique  sud-est.  Ces 
valeurs sont très proches de celles obtenues pendant la campagne ORALES (2-8 K/Jour, Marquardt 
et al., 2020).
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Il  est  important  de  souligner  le  rôle  essentiel  de  la  vapeur  d'eau dans  ces  panaches,  avec  une 
variabilité notable observée dans différentes observations. Les conclusions tirées de notre analyse 
révélant que, sur l'ensemble des cas d'étude de la campagne AEROCLO-sA, les effets radiatifs de la 
vapeur d’eau dans le spectre solaire ( provocant un réchauffement moyen de +2K/Jour) et dans le 
thermique (induisant un refroidissement moyen de -2K/Jour) se compensent en moyenne. Pour tenir  
compte de ces effets radiatifs sur la verticale, il est nécessaire de disposer d’un profil de vapeur  
précis. L’analyse des données de la campagne a permis de mettre en évidence une forte corrélation 
entre les  aérosols  et  la  vapeur d'eau dans les  panaches observés.  Une corrélation qui  peut  être 
exploitée  pour  améliorer  la  prise  en  compte  de  la  vapeur  d’eau  dans  les  calculs  de  taux 
d’échauffement.

La méthode appelée « méthode proxy » offre une perspective prometteuse pour une meilleure 
prise en compte de la vapeur d'eau dans les calculs pour les panaches de fumée en utilisant le  
coefficient d'extinction des aérosols. Lorsque les concentrations aérosols et la vapeur d'eau ne sont 
pas  parfaitement  corrélés,  la  méthode est  évidemment  moins précise  mais  cela  est  à  mettre  en 
balance avec l’utilisation de données de réanalyse météorologiques, seule alternative possible. Ces 
données de réanalyse pour la vapeur d’eau se sont révélées peu réaliste sur nos cas d’études. Cette  
approche « proxy » devra être testée avec d’autres données aéroportées et sur d’autres régions (c.f. 
campagnes ORACLES, CLARIFY). 

De plus, une méthode alternative a été développée pour renforcer la robustesse des estimations 
de taux d’échauffement. En combinant les mesures du photomètre PLASMA et des fluxmètres pour 
restituer  l’épaisseur  optique  des  nuages  et  l'absorption  des  aérosols,  cette  approche  offre  une 
simulation précise des taux et des flux, représentant une approche certainement novatrice. Cette 
méthode pourrait être appliquée à l’avenir lors nombreuses campagnes aéroportées, étant donné que 
les instruments utilisés (fluxmètre et photomètre) sont des instruments de petite taille et facilement  
intégrable  dans  les  avions  de  recherche.  Il  convient  toutefois  de  noter  que  ces  conclusions 
pourraient évidemment différer dans d’autres régions de l’Atlantique sud-est. 

V.2  PERSPECTIVES

À court  terme,  l’analyse des  données acquises  lors  de la  campagne AERO-HDF, qui  s'est 
déroulée  en  juillet  2023  dans  les  Hauts-de-France  avec  l’avion  ATR-42  (Waquet  et  Chiapello, 
2023), représente une opportunité de valider nos méthodes pour des conditions atmosphériques et 
des  zones  géographiques  très  différentes.  Durant  cette  campagne,  des  mesures  de  flux  et  des 
mesures photométriques aéroportées ont  été  réalisées.  L’ATR-42 était  principalement équipé du 
polarimètre OSIRIS et la plateforme instrumentée AVIRAD (du laboratoire LISA), permettant des 
mesures in situ et  des prélèvements.  Des descentes en boucle ont été réalisées au-dessus de la 
Manche et de la mer du Nord pour des conditions polluées. Même en l’absence d’un lidar à bord de  
l’avion, il sera intéressant de tester la méthode combinant les mesures photométriques et les flux 
pour  calculer  les  taux  de  réchauffement  (ou  de  refroidissement)  dans  le  cadre  d’observations 
obtenues au-dessus de surfaces spatialement homogènes (surface océanique sans nuage) et dans le 
cas de particules très probablement essentiellement diffusantes. 
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Une perspective à court terme est la généralisation de la démarche proposée dans cette thèse à 
l'ensemble des scènes, englobant ainsi les scènes océaniques et les scènes terrestres sans nuage. 
Dans le cadre de la campagne, ce travail implique de réaliser une analyse quantitative des données 
d’OSIRIS acquises au-dessus des déserts afin de restituer à la fois les propriétés radiatives de la 
surface et  les propriétés des aérosols à l’aide d’un algorithme tel  que GRASP (Dubovik et  al., 
2011). Les données d’OSIRIS n’ont pas encore été exploitées pour restituer la microphysique des 
nuages (distribution en taille et nombre de gouttes). Ces développements restent à réaliser pour 
étudier pleinement les effets des aérosols sur les nuages et leurs impacts radiatifs à partir de données 
de la campagne AEROCLO-sA.

Une étude récente, basée sur le modèle Meso-NH, a montré l’importance des taux d’échauffement 
sur la dynamique des panaches des aérosols de feux de biomasse observés lors de la campagne 
AEROCLO-sA (Chaboureau et al., 2022). Il serait particulièrement intéressant d’ajuster les taux 
d’échauffement dans le modèle à partir de nos résultats afin de vérifier si le modèle reproduit plus 
finement les  structures des couches d’aérosols  observées.  Ces travaux pourraient  permettre  une 
meilleure modélisation du transport des aérosols dans cette région. En améliorant la précision des 
prévisions liées aux aérosols, nous pourrons non seulement mieux appréhender leur dispersion dans 
l’espace, mais aussi évaluer de manière plus précise leurs impacts radiatifs et leurs effets sur les  
nuages.

Un aspect essentiel à poursuivre est la prise en compte et la caractérisation plus précise de la vapeur  
d'eau présente dans ces panaches transportés au-dessus des nuages. En développant des méthodes et 
des techniques plus avancées pour caractériser la vapeur d'eau dans l’atmosphère, en présence de 
nuages, nous pourrons mieux modéliser son impact sur les flux radiatifs et, par conséquent, sur les 
taux d'échauffement. De travaux ont déjà débuté au LOA dans le cadre de la missions spatiale CIEL 
du CNES (Thèse de Raphaël Peroni, soutenue en décembre 2023, LOA). 

De  façon  plus  générale,  des  mesures  de  flux  réalisées  sur  des  bandes  spectrales  plus  étroites 
pourraient  être  réalisées à  bord de l’avion ATR-42.  Ce type de mesures permettaient  d’estimer 
l’absorption des aérosols de façon spectrale à l’aide de la combinaison mesures photométriques et 
des mesures de flux acquises lors des descentes en boucle. Les bandes spectrales pour la mesure des 
flux pourraient être choisies en fonction de celles utilisées pour l’instrument PLASMA afin de 
favoriser cette synergie instrumentale. 

L'exploration  approfondie  des  effets  des  aérosols  générés  par  les  feux  de  forêt  sur  les  taux 
d’échauffement  a  ouvert  de  nouvelles  perspectives.  Il  devient  maintenant  essentiel  d'étendre  la 
méthodologie à d'autres types d'aérosols, notamment les poussières minérales, afin de capturer une 
signature radiative très différente.

À  plus  long  terme,  la  généralisation  de  cette  méthode  au  niveau  global  représente  notre 
perspective  majeure.  Le  développement  d'une  application  globale,  utilisable  avec  des  données 
satellitaires, est possible. Il existe cinq années de données des propriétés des aérosols au-dessus des 
nuages, issues des données de la missions POLDER/PARASOL, utilisables en synergie avec les 
données du lidar CALIOP. Le profil d’extinction des aérosols est désormais fourni à 1064 nm, de  
façon globale, grâce aux observations du lidar CALIOP, ce qui rend possible une application directe 
de notre méthode de calculs. De futures missions européennes et de la NASA projettent également  
d’associer des instruments passifs et actifs dans l’espace. Nos méthodes pourront également être 
appliquées à ces futures missions. 
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En appliquant cette méthode à des régions variées, au-dessus des nuages, de l'océan, de la terre 
et  même des déserts,  celle-ci  contribuera à  une compréhension plus approfondie des effets  des 
aérosols  sur  le  climat.  Ces  avancées  ouvriront  de  nouvelles  perspectives  passionnantes  pour  la 
recherche climatique, les prévisions atmosphériques et la gestion des impacts environnementaux à 
l'échelle mondiale.
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ANNEXE A : Corrections sur les 
mesures de flux liées aux 
mouvements de l’avion. 
(développements théoriques)

Source : Gérard Brogniez, LOA, communication personnelle.

Figure A.1 : Représentation de l'attitude de l'aéronef - tangage (P) et roulis (R) - par rapport au plan  
horizontal, la direction du vol - angle de cap (H) - et la position du soleil - angles zénith (θs) et 
azimut  (A).  L'angle  d'incidence  par  rapport  à  la  normale  du  plan  de  l'aéronef  est  également 
représenté.

Dans le référentiel terrestre OX0Y0Z0  , tel qu'illustré à la Figure A.1 dans le texte principal, et à la 

Figure A.2 avec les vecteurs unitaires correspondants (i⃗0 , j⃗0 , k⃗ 0) , le vecteur unitaire u⃗  porté 

par  la  direction  du  rayonnement  solaire  incident  est  exprimé  comme  suit  :

 u⃗=−coshcos A i⃗o−coshsin A j⃗ o ,+sinh k⃗ o (e.q.  A.1)
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Figure A.2 : Certains éléments de la géométrie du système.

Si nous considérons les vecteurs unitaires du repère de l’avion OXYZ (voir la Figure A.1), et la 
matrice de rotation qui permet d’exprimer la base  (i⃗ , j⃗ , k⃗ ) par rapport à la base  (i⃗0 , j⃗0 , k⃗ 0) , 
nous  obtenons  : 

(i⃗j⃗
k⃗
)=[M ](i⃗o

j⃗o

k⃗ o
)

(e.q. A.2)

où la matrice M s’écrit : (e.q. A.3) 

[M ]=(cos P cos H                           cos P sin H                           −sin P             
−cos R sin H+sin P sin R cos H    cos R cos H+sin P sin R sin H cos P sin R
   sin R sin H+sin P cos R cos H −sin R cos H+sin P cos R sin H cos P cos R )

Cependant, étant donné que le vecteur unitaire  n⃗ ,  normal au capteur, n'est généralement pas 
dirigé le long de la normale OZ du plan de l'aéronef, nous définissons  n⃗  dans le système de 
coordonnées  B  par  les  coordonnées  sphériques  (γ,  ϕ),  comme  présenté  à  la  Fig.  A.3  :

n⃗=sin γ cos ϕ i⃗+sin γ sin ϕ j⃗+cosγ k⃗ (e.q. A.3)
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Figure A.3 : Composantes du vecteur unitaire  n⃗ normal au capteur dans le repère de l’avion 
OXYZ

À partir de la Figure A.4, l'angle γ représente la différence entre les angles α et β. L'orientation de n 
résulte  de  deux  rotations  orthogonales  de  R.  Comme  nous  le  verrons  plus  tard,  il  est 
particulièrement intéressant d'exprimer ces rotations dans les mêmes plans que les plans de tangage 
et de roulis. Nous introduisons donc les deux rotations : (i) α dans le plan XOZ, et (ii) β dans le plan 
YOZ.  Comme  α  et  β  sont  des  constantes,  dans  la  suite,  elles  seront  considérées  comme  des  
décalages  sur  le  tangage  et  le  roulis,  et  seront  nommées  δP  et  δR,  respectivement.

Figure A.4 : Géométrie de la position du capteur par rapport à la direction du soleil (représentation  
plane). (i) Les directions du soleil et du nadir sont caractérisées par les vecteurs unitaires u⃗  et 

k⃗0 , respectivement. L'angle (k⃗0 , u⃗)  est l'angle zénithal solaire θs.
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Ces rotations produisent les vecteurs unitaires  k⃗α  et  k⃗β , dont les projections sur OX et OY 

donnent respectivement :  n⃗x= i⃗ sin δP et  
n⃗ y= j⃗ sin δR

. Ainsi, les composantes de  n⃗  

dans  la  base  (i⃗ ,   j⃗ ,   k⃗ )  sont  :

n⃗=[
nx=sin δP                           

n y=sin δR                            

nz=(1−sin2 δP−sin2 δR )1/2
(e.q. A.4)

Ensuite, afin d'obtenir l'expression du coefficient de correction d'attitude, la matrice de rotation M est 

utilisée pour écrire le vecteur unitaire n⃗  dans la base (i⃗o ,   j⃗o ,   k⃗o ) . À partir de l'équation A.1, nous 

avons n=M n′. Enfin, nous obtenons le facteur de correction d'attitude :⋅

ac=n⃗⋅⃗ξ (e.q. A.5)

 

ξ⃗=[

ξ x=−
1

tanh
[cosPcos (A−H )]−sinP                                                  

ξ y=−
1

tanh
[sin P sin R cos (A−H )+cos R sin (A−H )]+cosPsinR

ξz=−
1

tanh
[sin P cos R cos (A−H )−sin R sin (A−H )]+cos P cos R

(e.q. A.6)

Dans  l'approximation  des  petits  angles  P,  R,  δP,  δR,  limités  au  premier  ordre,  nous  avons  :

n⃗=[
nx=δP

n y=δR
nz=1    

ξ⃗=[

ξ x=−
cos (A−H )
tanh

−P                                  

ξ y=−
sin (A−H )
tanh

+R                                 

ξ z=−
1

tanh
[P cos (A−H )−R sin (A−H )]+1

(e.q. A.7)

Avec  les  quatre  cas  particuliers  suivants  :  A−H=0 , π , π /2 ,and −π /2 ,  nous  obtenons 
successivement les expressions simplifiées qui dépendent uniquement de P et δP, ou de R et δR :

[
ac (π or0 )=1± P+δP

tanh
(+ for π , − for 0)     

ac (π /2or−π /2)=1±
R−δR
tanh

(+  for +π /2, −  for −π /2)
(e.q.  A.8)
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ANNEXE B : Développements 
théoriques (suite)

Considérons des mesures de l'irradiance descendante à ondes courtes avec un angle d'incidence 

solaire θs
PR

 sur le capteur (c'est-à-dire un angle d'incidence solaire θs  perturbé par le tangage et 
le  roulis  de  l’avion).

I.  Mesures  directes  de  l'irradiance  descendante  sur  le  spectre  solaire.

Soit FSW
dir↓(θs ) la valeur de l'irradiance descendante directe avec un angle d'incidence solaire θS , 

et  FSW
dirM↓(θs)  les  mesures  correspondantes.  En  tenant  compte  de  la  correction  relative  de  la 

réponse  au  cosinus  du  pyrgéomètre  c (θs ) ,  nous  avons  
FSW

dirM↓(θs)=[1−c (θs)]F SW
dir↓(θs ) .

Cependant,  FSW
dirM↓(θs

PR) et  FSW
dirM↓(θs)  les mesures de l'irradiance descendante directe avec les 

angles  d'incidence  solaire  θs
PR

et  θS respectivement,  sont  liées  par  :

FSW
dirM↓(θs

PR)=ac FSW
dirM↓(θs) (e.q.  B.1)

où 
ac=

cosθs
PR

cosθs (e.q.  B.2)

Finalement,  nous  obtenons  les  mesures  (sous  l'angle  d'incidence  solaire  θs
PR

)  à  partir  de 

l'irradiance  descendante  directe  réelle  sous  l'angle  d'incidence  solaire  θS :

FSW
dirM↓(θs

PR)=ac [1−c (θs )]FSW
dir↓(θs ) (e.q.  B.3)
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II.  Mesures  de  l'irradiance  descendante  diffuse  sur  le  spectre  solaire.

Considérons des mesures de l'irradiance diffuse à ondes courtes corrigées par la correction de la 

réponse au cosinus.  En supposant une radiance diffuse incidente isotrope  LSW
dif

,  nous avons :

(e.q. B.4)

Étant donné que FSW
dif↓=πLSW

dif
, et en posant 

D=2∫
0

1

[1−c (θ )] cos θd (cosθ )
, nous obtenons :

FSW
difM↓(θs

PR)=DF SW
dif↓

(e.q. B.5)

III. Mesures de l'irradiance globale descendante sur le spectre solaire.

L'irradiance globale mesurée descendante à ondes courtes est alors :

FSW
G↓(θs

PR )=ac [1−c (θs)]FSW
dir↓(θs)+DFSW

dif ↓
(e.q. B.6)

De plus, si nous introduisons 
φ (θs)=

FSW
dir↓(θs )

FSW
G↓(θs ) ,  la proportion de l'irradiance directe dans l'irradiance 

globale, l'irradiance solaire globale sur un plan horizontal pour l'angle d'incidence solaire  θs ,  est 

alors exprimée par :

FSW
G↓(θs )=

FSW
G↓ (θs

PR)
ac φ (θs )[1−c (θs)]+D [1−φ (θs )] (e.q. B.7)
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La mesure effectuée sous l'incidence solaire soumise aux angles de tangage et de roulis (c'est-à-dire 
θs

PR
), est ainsi ramenée à la mesure qui aurait dû être effectuée sous l'incidence solaire  θs . 

Dans  des  conditions  de  ciel  dégagé,  le  rapport  φ (θs) peut  être  estimé  à  l'aide  de  calculs  de 
transfert radiatif. Typiquement, pour une atmosphère standard à une altitude de 5000 mètres au-

dessus du niveau de la mer, et pour θs = 40°, nous obtenons φ (θs)=0 .96 . Pour des altitudes plus 

élevées,  φ (θs) augmente et tend vers l'unité. Dans l'approximation φ (θs)=1 , nous obtenons :

FSW
G↓(θs )=

FSW
G↓(θs

PR)
ac [1−c (θs)] (e.q.  B.8)
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ANNEXE C : Récapitulatif du 5 
Septembre
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ANNEXE D : Récapitulatif du 7 
Septembre
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ANNEXE E : Récapitulatif du 8 
Septembre
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ANNEXE F : Récapitulatif du 9 
Septembre

175



ANNEXE G : Récapitulatif du 12 
Septembre
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ANNEXE H : Récapitulatif du 12 
Septembre – au-dessus du 
Désert

Figure  H.1 : Analyse  radiative  dans  un  environnement  désertique  :  Profils  d'Humidité  et 
Caractéristiques des Aérosols. Les graphiques (a) et (b) tracent la variation de l'humidité spécifique 
en fonction de l'altitude pour diverses données de dropsonde (a) et de sondes avions (b). Dans le 
même  temps,  le  graphique  (c)  présente  une  section  transversale  lidar  du  coefficient  de 
rétrodiffusion, tandis que le graphique (d) illustre le coefficient d'extinction des aérosols.
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