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INTRODUCTION GENERALE

En dehors de la saison des pluies, le climat Ouest Africain
est la plupart du temps chaud et ensoleillé. Mais ce qui frappe
le voyageur dans ces régions, c'est de n'observer que trés rare-
ment un ciel clair, trés bleu (méme les jours sans nuage) ou une
trés bonne visibilité. Le soleil parait le plus souvent voilé et
les lointains flous.

Cette mauvaise transparence de l'atmosphére est due dans les
zones a influence océanique a l'évaporation intense qui sature
en vapeur d'eau les basses couches surchauffées de l'atmosphére
et crée une brume humide presque en permanence. Dans les zones
séches, on observe une brume appelée "brume séche" due aux aérosols
mis en suspension dans l'atmospheére et qui donne une dominante
jaune orangée aux paysages lointains, un bleu du ciel tres pdle et
une faible visibilité qui peut descendre jusqu'a quelques dizaines

de métres au cours des épisodes de vent d'Harmattan intense.

Ces brumes qui limitent la visibilité au sol affectent de
facon trés significative le transfert de rayonnement. Le dévelop-
pement des observations spatiales de la surface (albédo, tempé-
rature de surface, nature du sol, couvert végétal etc...) ou de
l'atmosphére (couvert nuageux, profils de température et d'humidité
etc...) exige une connaissance approfondie des caractéristiques
optiques et de la concentration des aérosols en suspension, de
fagon & permettre d'en corriger les effets ; c'est ainsi que la
NASA développe actuellement un réseau de mesure du trouble atmos-

phérique et de points vérité sol en Afrique de 1l'Ouest.

Par ailleurs les régions équatoriales et tropicales sont la
source chaude du moteur thermique constitué par continents-océans

et atmosphére. Elles ont donc une grande importance sur le plan



météorologique et climatique. De plus, la sécheresse actuelle
en zone sahélienne améne probablement une augmentation des brumes
séches (Prospero et Nees, 1976). Elles mémes, modifient peut étre
la pluviométrie par stabilisation des couches atmosphériques bas-
ses. Les effets dramatiques de ces phénoménes pour la population
locale, montrent l'urgence de mieux comprendre la météorologie

tropicale jusqu'ici un peu négligée.

Lors de la derniére période glaciaire, une trés forte
concentration d'aérosols dans l'atmosphére retrouvée dans les
carottages effectués dans l'Antarctique (Petit et al, 1981)
peut-étre reliée & une extension des déserts cing fois plus im-
portante que maintenant (Sarnthein, 1978). Or l'effet des aéro-
sols par interaction avec le rayonnement et modification de 1l'al-
bédo global du systéme Terre~Atmosphére peut avoir été capital
dans le passage a un climat post-glaciaire.

L'effet climatique des aérosols a été trés étudié ces derniéres
années, particuliérement pour les aérosols stratosphériques injec-
tés par les éruptions volcaniques ou les essais nucléaires. Il y
a moins d'études sur l'impact des aéroscls troposphériques sur
le climat car le probléme est plus complexe : ils sont trés loca-
lisés, ont un faible temps de résidence et ne sont donc pas aisés

a étudier. Une revue trés compléte a été effectuée par Lenoble
(1983).

Peu d'expériences in situ ont été réalisées concernant les
aérosols troposphériques. On peut cependant citer De Luisi et al.
(1976), Carlson et al. (1972, 1973) et Prospero et al. (1972,
1976, 1979).

Cependant les multiples campagnes de recherche scientifique
réalisées depuis quelques annédes dans ces régions et les projets
en cours ou futurs (International Aerosol Program soutenu par la
Commission Internationale du Rayonnement ; rapport du SMIC, 1973, -

soutenu par le MIT) montrent le besoin de la communauté scienti-



fique internationale d'une meilleure connaissance de ces régions
(météorologie, rayonnement, dynamique et microphysique de 1l'at-
mosphere etc...) et de 1l'influence des fortes concentrations en

aérosols que l'on y rencontre.

L'étude qui suit porte plus particuliérement sur le phénoméne
de "brume séche" dli & la mise en suspension d'aérosols solides
dans l'air. Ce phénoméne est particuliérement intense autour du
Sahara qui & lui seul produit environ 25 % des poussiéres inso-
lubles en suspension dans l'atmosphére soit des centaines de mil-
lions de tonnes par an. Les conséquences au niveau biologique sont
considérables pour les régions puits ; c'est ainsi que les aéro-
sols désertiques participent a la constitution des sédiments marins
mais aussi & l'enrichissement en calcium ou en potassium de cer~
tains sols. C(C'est vrai notamment des régions du Sahel ou des
régions limitrophes pour lesquelles elles constituent un important
fertilisant naturel ; ou encore des régions océaniques pour les-

quelles les poussiéres constituent un important apport nutritif.

A travers leurs interactions avec les rayonnements solaire
et tellurique les aérosols sont susceptibles d'altérer de facon
significative le bilan radiatif de la planéte. En outre, les
aérosols interagissent avec la microphysique des nuages et peuvent
ainsi influencer notablement les feedbacks nuage~rayonnement-
climat. Pour expliquer et modéliser leur interaction avec le rayon-
nement, il est indispensable d'avoir une connaissance approfondie
des caractéristiques radiatives de ces aérosols, aussi bien dans
un but d'étude climatique que de corrections de mesures satelli-
taires.

Si leur composition chimique (Crozat, 1978) et Minéralogigque

(Bertrand, 1977) est assez bien connue, il reste de grandes incer-



titudes sur les granulométries et surtout leurs caractéristiques
radiatives de diffusion, absorption et émission qui sont capita-
les par leur effet sur 1l'état thermique de l'atmosphére et sa

transparence. Ce sera donc l'objet principal de ce travail.

Nous avons jugé utile, dans un premier temps, (Chapitre I et
II), d'effectuer quelques rappels sur la notion de trouble et sa
quantification ainsi que sur la météorologie de 1l'Afrigque de
1'Ouest. Une étude du rayonnement solaire et de 1l'insolation a
Niamey sur une période de deux ans, met en évidence une forte
proportion de rayonnements diffus due généralement & un trouble
atmosphérique élevé.

Dans un deuxiéme temps, (Chapitre III), on utilise le trouble
atmosphérique ainsi que la visibilité pour évaluer l'extension
spatiale et temporelle des brumes séches en Afrique de 1l'Ouest.
L'étude des visibilités indique une corrélation entre les épiso-
des de brume séche intense et les périodes de sécheresse au Sahel
ainsi que 1l'ont montré Prospero et Nees (1976) en utilisant les

concentrations de poussiéres recueillies aux Barbades.

On passe ensuite (Chapitre IV) aux caractéristiques granulo-
métriques et radiatives des aérosols.

Aprés avoir évalué les distributions de taille de ces aérosols
par diverses méthodes (mesure par compteurs optiques ou impacteurs
détermination théorique a l'aide de la théorie de Mie et de l'inver
sion des épaisseurs optiques spectrales), on examine leur effet
sur les températures de l'air au voisinage du sol et sur les flux
radiatifs au sol. L'étude de leur impact sur le bilan radiatif au
sein de 1l'atmosphére lors de deux campagnes préliminaires a Niamey
en 1979 et Ouagadougou en 1980 méne a l'expérience Eclats a Niamey
en Novembre-Décembre 1980.

Au cours de cette campagne, l'inversion des mesures d'épais-

seur optique permet de préciser la distribution granulométrique



des aérosols sahariens et les mesures de divergence de flux
radiatifs verticaux ménent & la détermination de leurs proprié-
tés radiatives (albédo de diffusion simple en courte longueur

d'onde et émissivité en infrarouge).

Les retombdes éventuelles d'une telle étude sont nombreuses.

En premier lieu elle apporte une meilleure connaissance du climat

de ces régions d'une part par la connaissance des bilans de
surface (flux de rayonnement, albédo etc...), d'autre part par
l'utilisation possible des aérosols comme traceurs du déplace-
ment des masses d'air.

On peut mettre en évidence un rdle climatique des aérosols
par modification des qualités absorbantes, diffusantes et de
transmission de l'atmosphére donc de l'albédo du systéme terre-
atmosphére. Cette modification d'albédo permet de détecter les
panaches d'aérosols sahariens, d'identifier leurs trajectoires
et d'évaluer leur extension spatio-temporelle. Le rdle de traceur
des aérosols permet une validation partielle des modeles de cir-

culation générale en zone tropicale.

Par ailleurs, la connaissance des caractéristiques radiatives
des aérosols désertiques est fondamentale pour améliorer les cor-
rections atmosphériques des mesures satellitaires et les valider
en particulier pour Météosat qui est en orbite géostationnaire
au-dessus de la zone étudiée.

Enfin la connaissance des interactions rayonnement-turbulence
dans la Couche Limite Planétaire troublée par des aérosols peut
expliquer en partie l'impact climatique (inhibition de la convec-—
tion, stabilisation des basses couches de 1l'atmosphére ?) mais
c'est un probléme qui n'a été qu'effleuré au cours de l'expérience
ECLATS et qui nécessite des études complémentaires pour conclure
valablement
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INTRODUCTTON

Les grandeurns radiométrniques, Les caractérnistiques des matérniaux et
La nomenclature des appareils utilisés dans La sulte sont déginies en tenant
compite des rnésolutions de L'Assemblie Générale de £'Union Internationale de

Géodésie et de Géophysique et des nésolutions de La Commission du Rayonnement
(I.A.M.A.P.).

Le paramétre trouble atmosphérique, tnés important pour notre étude

est plus particulilrement examiné d'aprés Les définitions qu'en ont donné
LINKE et ANGSTROM.

Des gormules de passage des coefficients d'Angstrim & celul de Linke
sont établies ainsi que Les abaques correspondantes.
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I - 1. DEFINITIONS DES GRANDEURS UTILISEES.

Nous nous conformerons @ la ré&solution suivante adoptée en Aolit 1975
d Grenoble par 1'Assemblée Générale de 1'Union Internationale de Goéodésie
et de Géophysique :

- considérant 1'accroissement général de 1'emp1oi'du'3ystéme Interna-
tional des Unités (SI) par les scientifiques,

*
- considérant que beaucoup d'unions de ICSU ont recommandé 1'adoption
des unités SI pour leur usage,

- recommande que les unités SI soient employées en Géodésie et Géo-
physique.

La commission du rayonnement (IAMAP**) avait dés 1972 constitué un
groupe de travail sur ce probléme. Les réflexions de ce groupe ont abouti
en 1978 & la publication par Raschke (1978) d'un fascicule faisant le point
sur la terminologie et Tes unités & utiliser pour les paramétres radiatifs.

Le tableau I-1 donne la terminologie de la commission du rayonnement
concernant les grandeurs radiatives et le tableau I-2 celle concernant les

caractéristiques des matériaux soumis a un flux de rayonnement.

Nous adopterons en général ce symbolisme. Cependant, nous nous trouverons
parfois confronté d@ un probléme commun & la communauté scientifique, & savoir
des notations trop diversifiées. En particulier, les articles écrits avant
cet ouvrage, comprenant des formules utilisées jusqu'ici traditionnellement
avec une notation différente, seront signalés en téte de chapitre.

Un paramétre important en optique atmosphérique, est le trouble de
1'atmosphére, c'est d dire 1a plus ou moins grande capacité de 1'atmosphére
d transmettre.la Tumiére sans la modifier. Le trouble atmosphérique ayant eu

* International Council of Scientific Unions.

** International Association of Meteorology and Atmospheric Physics.
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NOM SYMBOLE UNITE EQUATION DE
DEFINITION REMARQUES
ENERGIE RADIATIVE 0, (W) J = W.s Quantité d'énergie transportée
par un rayonnement
FLUX RADIATIF . ¢, (P) W ¢ = dQ/dt Puissance émise, transportée ou
recue sous forme de rayonnement.
a3 > 13 Tl
DENSITE DE FLUX M), (E) W™ e g | L e ersant un Slamont
RADIATIF ’ : dA ~ dA.dt gine Lraversam un elemen
de surface.
EXISTANCE RADIATIVE -9 Flux radiatif de n'importe qu'el-
(EMITTANCE) (ENERGE- M W.m M = d¢/dA le origine émergeant d'un élément
TIQUE) de surface.
- ~ 1 1 t3 . 1 -
ECLATIREMENT E Wom 2 E = do/dA Flux {aqlat%f qe n'importe gu’el
| ENERGETIQUE le origine incident sur un élé-
ment de surface.
LUMINANCE L W m—2 Sl_l L = d2¢ La luminance est conservatice
ENERGETIQUE : " do.dA cos 8] dans un systéme optique.
-2 92 ~ » * I d
IRRADIATION H J.m par H = aA Peut étre utilise pour les som-
temps d'expo- to mes journaliéres de rayonnement
sition. = l F.dt etc...
ty
t,t2 : temps
INTENSITE -1 _ Peut-étre utilisée seulement pour
ENERGETIQUE T W.st I = de¢/do le rayonnement sortant de sources

ponctuelles.

Tab. I - 1. Grandeurs radiométriques

et leurs symboles proposés par la

Commission du Rayonnement.




- 13 -

CARACTERISTIQUE SYMBOLE DEFINITION REMARQUES
. M .
Emittance € R v € = 1 pour le Corps Noir
€=1
Absorptance a a4 = 23 o, et o sont respectivement
% les flux radiatifs abordés et
incidents.
Q y
Réflectance p p = ;L ¢, et o sont respectivement
i lés flux radiatifs réfléchis et
incidents
Tt'
Transmittance T T =g o et o sont respectlvement
i jgtifs transmis a
travers uneupjushe ou une sur-
face et incidents.

Albedo Equivalent & la Réflectance d'une
surface et utilisé surtout dans
la littérature météorologique
et astronomique.

Coefficient o o - - Lldb Pour un milieu absorbant et dif-

d'extinction e e  Lds fusant recevant un faisceau ra-
diatif de luminance L, traversant
sous incidence-normale une couche
infinitesimale ds.

Coefficient Partie de 1l'extinction due a

d'absorption a 6 =0 Lo 1'absorption pure.

a e a s

Coefficient de s g?:iiiﬁé:gzn Partie de l'extinction due a

diffusion s la diffusion pure.

Albedo de o S S S Probabilité de diffusion

. . . S Q a
diffusion simple w W = ===
e ‘e
Epaisseur Optique G(t) T = exp(-8) L'usage fait que étant plus cou~
=) ramment utilisé en physique de
§(s) = ce(s')ds' 1'atmosphére que la transmittance
°) on lui attribue le symbole 1

Absorptivité Absorptance interne d'une couche matérielle sur un trajet optique

unité, les limites du matériau n'ayant pas d'influence.

Réflectivité Réflectance d'une couche matérielle dont 1'épaisseur est telle que

son augmentation n'e change pas la réflectance.

Transmittivité Transmittance interne d'une couche matérielle sur un trajet optique,

unité les limites de matériau n'ayant pas d'influence
Tab. I-2. Caractéristiques des matériaux et leurs symboles proposés par

la Commission du Rayonnement.
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plusieurs définitions suivant 1'@poque ou les auteurs et é&tant le paramétre
le plus important étudié dans ce travail, nous le dé&finierons plus précisément
dans Te paragraphe suivant qui lui est consacré.
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I - 2. LE TROUBLE ATMOSPHERIQUE.

Au cours de son trajet dans 1'atmosphére, le rayonnement solaire est
absorbé ou diffusé par les gaz et les particules solides ou liquides en
suspension.

La diffusion moléculaire, ou diffusion de Rayleigh, a une dépendance
spectrale monotone (§ ~ k'4), par contre 1'absorption moléculaire peut étre
trés importante et dépend fortement de la longueur d'onde considérée. Le
trouble atmosphérique, cependant, par définition correspond & 1'atté@nuation
du rayonnement visible par les particules en suspension. I1 est & la fois di

d la diffusion et & 1'absorption du rayonnement.

Toutes les méthodes de mesure du trouble sont basées sur la mesure de
1'atténuation du rayonnement solaire direct. La définition de ce que 1'on
appelle le facteur de trouble varie suivant les auteurs et inclut la vapeur
d'eau (Linke) ou 1'exclut (Angstrdm, Volz). Par convention les nuages ne sont
pas pris en compte dans les facteurs de trouble.

La Tuminance énergétique du rayonnement solaire en surface est donnée
par 1'intégrale :

L = ] L(A) . dA Eq. I-1
0

ou encore

L = Jm L (A).exp (-m &® (X)).'dk = L, .exp(- n;gé) Eq. I-2

ol LO(A) est la Tuminance énergétique spectrale du rayonnement solaire

extraterrestre,
et L(A) celle aprés traversée de tout ou partie de 1'atmosphére, ces
quantités étant ramenées a la distance moyenne terre-soleil.

Le facteur exp(-m . s&(n) ) = L(A)/Lo(x) est donc la transmission spec-
trale de 1'atmosphére, L et Lb, Tes luminances énergétiques correspondantes
intégrées sur tout le spectre. ’
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s8() et I sont respectivement 1'épaisseur optique spectrale et
1'épaisseur optique moyenne intégrée sur tout le spectre.

m = 1/sin h est 1a masse d'air qui,en premiére approximation, quand
le soleil est haut sur 1'horizon, est 1'inverse du sinus de la hauteur h
du soleil. m = 1 quand le soleil est & 1a verticale, c'est donc le nombre
d'atmosphéres équivalentes traversées.

L'épaisseur optique ée(k) peut étre décomposée en une somme de termes
correspondant aux différentes contributions de 1'atmosphére.

§%(x) = I .60 Eq. 1-3
qui peut étre explicitée sous Ta forme :

e _ .
85 (A) = 6p(A) + 6G(A) + 0“20 (\) + <SA( N Eq. I-4

avec SR(A) épaisseur optique de diffusion moléculaire (ou Rayleigh)
des gaz atmosphériques,

;6G(A) épaisseur optique d'absorption des gaz atmosphériques
sauf la vapeur d'eau.

Su o (A) épaisseur optique d'absorption de la vapeur d'eau.

2
S () épaisseur optique d'extinction des aérosols pour laquelle
on ne peut distinguer ici les parts respectives de la diffusion et
de 1'absorption.

Toutes ces épaisseurs optiques sont définies pour une masse d'air unité
(m=1).

A partir de ces équations de base, le trouble atmosphérique commence a
8tre &tudié vers 1920 par Linke et al (1929) et Angstrom (1929). Ultérieure-
ment, ils donnent les deux méthodes principales permettant d'évaluer le trouble
(Linke (1942) puis Angstrom (1961, 1964) ) et que nous décrivons briévement.
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o

1,5

2,5

3,5

w

8(m) {0,105

0,099

0,094

0,089

0,086

0,082

0,079

0,076

0,071

0,067

0,06(

Tab. I-3. Epaisseur optique d'extinction

standard en fonction de la masse d'air m.

8(m) d'une atmosphére pure et séche
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I -~ 2.1. LE COEFFICIENT DE TROUBLE DE LINKE.

—— o —— " i " — - - = " — . D - T - — -

L'extinction due & 1'air pur et sec est considérée comme 1'effet
atmosphérique de base. Linke (1942) a proposé de ramener & cette quantité,
le coefficient moyen d'extinction pour une atmosphére trouble, ce qui
revient &8 poser :

¢&(m) = T . &(m) Eq. I-5

o &(m) est le facteur d'extinction de 1'air pur et sec pour la masse d'air
m et T le coefficient de trouble de Linke, qui intégre donc 1'extinction
due & la vapeur d'eau.

L'équation I-2 devient alors :

: , Log(L /L)
L = LO exp(- m.T. 5(m) ) soit T = m Eq. I-6

Les valeurs adoptées pour &(m) et applicables au rayonnement total sont
publiées par 1'A.G.I. et le tableau I-3 en montre en exemple.

Linke (1942) définit donc le facteur T comme le nombre d'atmosphéres
standards pures et séches qui seraient nécessaires pour réduire le rayonnement
solaire extraterrestre dans le méme rapport que 1'atmosphére réelle qui con-
tient en plus, vapeur d'eau et aérosols.

Le coefficient de Linke est une fonction compliquée de la répartition
spectrale de 1'extinction et il ne peut étre inférieur a 1'unité. Des valeurs
de T voisines de 1,5 traduisent une atmosphére claire tandis que des valeurs
de 1'ordre de 5 correspondent & une atmosphére trouble.

I1 est & noter que les mesures faites en altitude peuvent étre ramenées
au niveau de la mer & 1'aide de la formule approchée de Feusner et Dubois qui
exprime que le trouble est sensiblement proportionnel & la pression.
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T =1+(T-1) & Eq I-7
b ( ) N q

p et Py étant respectivement les pressions au niveau de la station de
mesure et au niveau de la mer. Cette correction est nécessaire dans les cas
ol 1'écart entre 1000 mb et la pression au niveau de la station dépasse

50 mb.

I1 serait intéressant de séparer les contributions respectives des
aérosols et de la vapeur d'eau. Les premiers agissant surtout dans le visible
et la seconde dans 1'infrarouge, ce qui peut étre fajt a 1'aide de filtres.

Le filtre rouge RG2 de Schott, par exemple, élimine les radiations de longueur
d'onde inférieure a 630 nm et permet la mesure de la luminance LR, trans-
mise dans le proche infrarouge et donc par soustraction, la luminance LV,
transmise dans le visible et le proche U.V. , plus sensible & 1'effet des
aérosols.

1 - e Eq. I-8

LV peut étre utilisé pour déterminer le coefficient de trouble de courte
longueur d'onde qui mesure le contenu de 1'atmosphére en aérosols, alors que
LR est beaucoup plus sensible au contenu de 1'atmosphére en vapeur d'eau.

I - 2.2. LES_COEFFICIENTS DE_TROUBLE_D'ANGSTROM (1961, 1964).

Angstrom part également de 1'équation I-1, mais en considérant que la
mesure est monochromatique. S'il se place a des longueurs d'onde inférieures
d 700 nm, 1'extinction par la vapeur d'eau peut-étre négligée et dans ces
conditions, la luminance énergétique spectrale est :

LA = L(A) . exp[=m R+O + 8,00 )] Eq. I-9

8R40 (A) étant une épaisseur optique spectrale englobant la diffusion
mo]ecu1a1§e (Rayleigh) et 1'absorption par 1'ozone pour une masse d'air unité,
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seuls ces deux effets intervenant dans le domaine de longueur d'onde
considéré.

Selon Angstrom, dans de nombreux cas, GA(A) peut étre explicité
sous la forme :

sp(1) =8 e Eq. I-10

ou B, @&paisseur optique d'aérosols 3 la longueur d'onde A =1 um est
représentatif de la transparence de 1'atmosphére tandis que o permet
d'atteindre la granulométrie des particules constituant 1'aérosol.

Des valeurs de B< 0,1 traduisent un ciel pur, tandis que des valeurs
de B > 0,20 sont relatives d une atmosphére trouble. Des valeurs élevées
de o correspondent @ des particules de petite dimension, des valeurs faibles
a des particules plus grosses. Typiquement, en Europe, o ~ 1,3 et est beau-
coup plus faible en zone sahélienne ol il approche 0.

D'aprés Foitzik (1950), Junge (1951) et Van De Hulst (1952), la formule
empirique I-10, s'accorde avec la théorie sous certaines conditions. Junge
(1955) a montré qu'une condition nécessaire pour que 1'extinction par les
aérosols puisse étre représentée par cette expression est que la distribution
des particules soit sous la forme :

n(r) = %% = C.rV Eq. I-11

pour les particules de 0,1 & 10 um.

dN est le nombre de particules compris entre r et r +dr et C
une constante fonction de la masse et de la concentration des particules.

Junge considére que en dessous de 0,1 um le facteur d'efficacité de Mie
vaut 0 et se stabilise & 2 au-dessus de 10 um.
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A ces conditions, la variation de 1'épaisseur optique en fonction
de la longueur d'onde, est de la forme :

SA(A) =8 . A Eq. I-12
soit par identification avec la formule I-11 :
o= v-=-3 Eq. I-13

Schuepp (1949) et Volz (1959), utilisant les logarithmes décimaux,
définissent un coefficient B = 0,434 . SA(A).

I1 faut ajouter que Schuepp, n'utilise pas une méthode monochromatique,
mais des mesures pyrhéliométriques avec des filtres passe-haut, qui lui
permettent d'avoir des luminances sur de larges domaines spectraux. I1 déter-
mine ensuite une longueur d'onde équivalente pour cette bande spectrale par
la méthode exposée dans le rapport WMO (1971).

I - 2.3. CONCLUSION SUR LES COEFFICIENTS REPRESENTATIFS DU

—— ——— 0 — - —— - D O . S A WD ) WD D W - W SPO N — T >

Le facteur de trouble T de Linke est le plus approprié pour les mesures
de rayonnement total. C'est & la fois un indicateur de la quantité d'aérosols
et de vapeur dans 1'air. Mais &tant donné la grande variation de la concentra-
tion en vapeur d'eau, cette définition permet difficilement une caractérisa-
tion précise du rdle joué par les aérosols en suspension. Méme les filtres a
large bande utilisés pour séparer UV + visible et infrarouge ne séparent pas
totalement les effets respectifs de 1'eau et des aérosols qui agissent encore
dans 1'infrarouge. C'est la raison pour laquelle, dans la suite, nous lui
avons préféré les coefficients d'Angstrom. Néanmoins, Te coefficient de trou-
ble de Linke est encore assez largement utilisé, en particulier pour les uti-
lisateurs de 1'énergie solaire pour lesquels, seule compte 1'énergie disponible
au sol sans distinction de 1'effet des divers constituants variables (aérosols
et vapeur d'eau principalement) de 1'atmosphére.
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Si 1'on s'intéresse aux seuls aérosols, les coefficients a. et B8
d'Angstrom, les caractérisent respectivement pour la forme de la distri-
bution granulométrique (en supposant une distribution de Junge avec v=a+ 3)
et pour leur abondance.

Dans la mesure ol le coefficient T de Linke est encore utilisé dans
des buts pratiques, il est int@ressant de passer d'un coefficient & 1'autre
d'une maniére simple. Valko (1966) 1'a fait pour passer du facteur de trouble
de Linke au coefficient de Schuepp.

En annexe I, nous proposons une méthode pour passer des coefficients
d'Angstrom o et B au coefficient T de Linke afin que les mesures de
trouble par le couple a, B puissent étre utilisés par ceux qui emploient
encore le coefficient T.

Malgré tout le paramétre le plus intéressant physiquement, est 1'épais-
seur optique 6A(A) dont la variation spectrale dépend des propriétés physiques
des aérosols et de leur distribution granulométrique qui peut étre déterminée
par inversion.



- 24 -



- 25 -

CONCLUSTON.

Apris une revue générale des grandewrs hadiométriques et de La
nomenclatune des {nstruments de mesure des rayonnements natwrels, une
mise au point est faite surn Les paramétres reprisentatifs du trouble
atmosphénique.

Les coegficients de trouble de Linke et d'Angstrém sont companés.
Le premien est plus particulierement wtilisable pourn un bilan brut de
L'énengie au 4oL, tandis que Les seconds ont un caractire plus physique
et renseignent sur La structure granulométrique de £'aérosol et peuvent
donc permetine d'atteindre, par La théonie de Mie, des caractérnistiques
optiques telles que Le coefficient de difgusion.

Le coegficient de Linke étant plus parlant pour de nombreux utili-
satewws non physiciens (agronomes, wtilisateurs de L'énengie solaire)
des abaques de conversion sont proposées en annexe I, afin de pouvoir
utilisen Les mesures de thouble données en coefficient d'Angstrdm.
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CHAPITRE I1

NOTIONS DE METEOROLOGIE DE L'AFRIQUE DE L'OUEST
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INTRODUCTTION.

L' impontance des zones trhopicales et équatoriales dans La circulation
générale de L'Atmosphire est Liée au nile de scwrces d'énerngie qu'elles
jouent dans L£'équilibre themmodynamique du systime terre - atmosphere d'od,

- Llinténet que Leun porntent météornologistes et physiciens de L£'atmosphére.

On examine plus précisément Le climat Ouest - Agricain terrain des
observations wultérniewres, en montrant que Le climat d'un Lieu donné dépend
essentiellement de sa position par rapport au F.1.T. (Front Intentropical)
qui se déplace au cowrs de L'année de 5° N (saison séche) & envirnon 25° N
(saison des pluies).

Niamey a un climat carnactéirnistique de La zone sahélienne, de plus,
c'est Le centre d'un rdseau de mesunes radiométriques implantées par

L' AGRHYMET (PNUD).

Deux années de mesures du rayonnement global et diffus y sont étudides

ainsd que L'insolation. La gormule d'Angstrndm Liant rayonnement global et

Ainsolation sena établie.

L'aspect métiorologique de La gormation des brumes séches, phénoméne
capital pour La transmission de rayonnement dans ces régions, est examiné.
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IT - 1. IMPORTANCE DES ZONES TROPICALES ET EQUATORIALES DANS

LA CIRCULATION DE L'ATMOSPHERE.

L'intérét des météorologistes et physiciens de 1'atmosphére pour les
zones tropicales s'est manifesté ces dernidres années par de nombreuses
campagnes expérimentales mettant en jeu des moyens matériels et humains
importants. Par exemple :

- LINE ISLAND (1967) dans le Pacifique,

- ATEX (1969) dans 1'Atlantique Tropical,

- BOMEX (1969) dans la mer des Carafibes,

- Opération VENEZUELA (1970),

- VIMHEX (1972) dans le Golfe du Mexique,

- TROPEX-72 (1972),

- GATE (1974) dans 1'Atlantique Tropical,

- MOUSSAFRICA I et II (1977 et 1979), dans le Golfe de Guinée
et sur 1'Afrique de 1'Ouest (le deuxiéme dans le cadre de
WAMEX),

- MONEX (1979) dans 1'Océan Indien,

- ECLATS (1980) dans le Sahel,

- COPT (1981) dans Tle Nord de la Cdote d'Ivoire.

- SMONEX (1982) : SUMMER MONSOON EXPERIMENT, en Inde.

I1 apparait que la plupart des études ont €té entreprises dans les zones
tropicales du Pacifique, de 1'Océ&an Indien ou des Caraibes mais fort peu dans
les zones tropicales africaines sauf ces derniéres années. Ces zones, sont
pourtant trés importantes comme le montrent Riehl (1969, 1979) et Dhonneur
(1974). D'autre part, ces études ont trait surtout aux zones maritimes et
peu d'entre elles ont &té consacrées aux cas continentaux.

L'atmosphére est comparable & un moteur thermique alimenté par le soleil.
En moyenne, le bilan radiatif de la planéte est &quilibré et elle réémet vers
1'espace en infrarouge ce qu'elle absorbe aux courtes longueurs d'onde.
Cependant, la répartition spatio-temporelle des sources et des puits d'énergie
n'est paé uniforme et c'est ce qui commande les mouvements de 1'atmosphére et
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des océans. La source chaude est constituée par les basses couches tropicales
et équatoriales, tandis que la haute atmosphére et les zones polaires consti-
tuent la source froide. Il s'ensuit une circulation méridienne connue déja
depuis Hadley (1735). Cette circulation, trés simpliste, est &videmment alté-
rée par la rotation de la terre autour de son axe-’ (vent zonal, vent géostro-
phique). Ce modéle de circulation d'énergie de 1'Equateur vers les Pdles a été
remanié et perfectionné ces derniéres années par Riehl (1969, 1979). h

L'apparition des mesures satellitaires et en particulier celles de bilan ‘
radiatif (Von Der Haar et Suomi, 1969 ; Oort et Von Der Haar, 1976 ; Stephens//
et al. 1981) ont montré que 1'albédo de la ceinture équatoriale avait &té /
surestimé et mis en évidener le réle important joué par les Cumulo -
Nimbus tropicaux. Ces &tudes ont é&galement montré que les courants
atmosphériques dans la moyenne et haute atmosphére ne sont pas stables : ce
sont des successions de vagues ou tourbillons bien développés.

Mais les mouvements atmosphériques ne suffisent pas pour expliquer la
totalité des transferts d'énergie et ces observations ont également permis
d'estimer 1'importance du rdle joué par les transports océaniques,‘ggyé-ci
transportant sensiblement 50 % de 1'énergie. L'importance de 1'océanen matiére
de stockage d'énergie et de régulation peut-étre comprise en pensant qu'une
épaisseur de 10 m d'eau &quivaut & une atmosphére pour le stockage d'énergie,
1'eau ayant une capacité calorifique massique quatre fois plus grande que 1'air.

La circulation générale peut-étre schématisée par les figures II-1 et
II-2 tirées respectivement de Newell et al. (1972) et de la "Climatologie de
1'Afrique" Air-France - Paris 1963.

La figure II-1 visualise les mouvements généraux dans un plan vertical
de 1'atmosphére. Nous en retiendrons surtout la zone convective autour de
1'Equateur qui explique les pluies intenses qui y régnent tandis que les zones
de subsidence sur les Tropiques expliquent les zones désertiques qui s'y trou-
vent.

La figure II-2 met en évidence le déplacement d'environ 5°N & 25°N de
la frontiére entre le flux de mousson porté par les alizés du Sud-Est et 1'air
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continental porté par T'Harmattan de direction Nord-Est. Ce déplacement est
réglé par celui de 1'Anticyclone des Acores qui suit le déplacement du soleil
d'o0 la succession des saisons expliquée dans le paragraphe suivant.

IT - 2. VUE GENERALE DU CLIMAT OUEST-AFRICAIN.

Le climat et les saisons en Afrique de 1'Quest sont réglés par le dépla-
cement de 1'Equateur Météorologique correspondant aux dépressions thermiques
équatoriales qui suivent le dé&placement en latitude du soleil entre 5°N en
janvier et 25°N en aolt, avec un Tetard d'environ un mois. Sur Te Continent

Quest-Africain, les météorologistes francophones ont- pelé Front Intertropical

(F.I.T) 1'interface entre les masses d'air maritimes/ﬁggg es parcourues par
les alizés de 1'hémisphére austral (ven;i/dé/§fﬁfwaéviés en S.0. au passage de
1'équateur géographique) et les masses d'air continentales [séches parcourues
par 1'Harmattan ou alizés boréals (vents de N.E.) (fig. IIF2). Les anglophones
nomment cette interface Intertropical Convergence Zone 9 .T.C.Z). .?%?'ﬁ

La coupe méridienne du F.I.T. d'aprés Detwiller (1965) est montrée
fig. 8 du chapitre III-2.2.. C'est une structure schématique généralement
admise. L'interface est bien déterminée lorsque les masses d'air se déplacent
franchement vers le Nord ou vers le Sud mais il devient souvent extrémement
imprécis lorsque le systéme est en équilibre. I1 est alors constitué d'une
succession de centres dépressionnaires provoquant un mélange des masses d'air
(Desalmand, 1984). Lorsque 1'interface est bien déterminée, on observe la
variation des paramétres physiques de 1'atmosphére. Au passage du F.i.T. dans
le sens Nord-Sud, le vent passe de S.0. @ N.E. et le point de rosée diminue
brutalement. La couche de mousson (air maritime relativement frais et huride)
plus dense s'enfonce sous la couche chaude et séche d'air continental et 1'in-
Zerface entre ces deux masses d'air forme avec le sol un diédre aigu de guelques
degrés orienté vers le Nord.

Les caractéristiques dominantes du climat régional dépendent alors de
la position du point géographique par rapport & la trace du sol du F.I.T.
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On peut distinguer par rapport a cette trace, cing zones climatiques de
largeur assez bien définie et sensiblement paralléles & 1'équateur (fig.II-3).

* Au Nord le temps est beau mais 1'air peut-étre chargé de poussiéres |
donnant le phénoméne de brume séche provoqué par le vent d'Harmattan qui met
en suspension des aérosols dans les zones désertiques ol la végétation ne
limite pas 1'érosion éolienne. ‘

* Sur une bande de 100 & 200 km au sud, on trouve une bande d'air humide
surmontée par de 1'air continental sec subsident. L'@paisseur de cette couche
est trés fluctuante. En valeur moyenne, elle est comprise entre 0 (trace au
sol du F.I.T) et 1500 m lorsqu'on se déplace vers le sud. La convection dans
la couche humide donne des petits cumulus de beau temps, mais 1a faible épais-
seur de la couche et Ta gquantité d'eau insuffisante ne permettent généralement
pas une &volution vers un nuage d'orage générateur de pluie.

Le passage de ces deux bandes sur une région correspond 3 la grande
saison séche.

* Une bande de 200 & 300 km oU 1'épaisseur de la couche de mousson est
suffisante pour permettre une convection profonde produisant des orages et
générant des lignes de grains qui se déplacent d'Est en Ouest au sein de cette
bande. C'est dans cette zone que la convergence est la plus importante et que
se produisent les &changes d'énergie avec la stratosphére par 1'intermédiaire
des cumulo-nimbus ("tours chaudes") qui crévent couramment la tropopause.

* Une bande de 200 & 250 km o0 1'air trés humide donne des nuages bas et
moyens donnant des pluies abondantes et presque continuelles. Le passage de
cette bande correspond & la grande saison des pluies précédée et suivie d'une
saison orageuse au passage de la bande précédente.

* Une zone de divergence ol 1'alizé n'a pas encore acquis les caractéres
de la mousson. Etant passé sur une mer relativement fraiche, il présente encore
des surfaces d'inversion bloquant la convection et qui ne se détruiront qu'apré:

le franchissement de la cdte. Cette bande a sa position la plus au Nord forme
une zone cdtiére de 300 km de large, avant de redescendre vers le sud. Elle
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précéde une petite saison séche des régions proches du Golfe de Guinée
(au Sud de 8°N).

A partir du déplacement au cours de 1'année de la trace au sol du
F.I.T. entre 5°N et 25°N, on peut définir, en dehors du climat proprement
désertique au Nord de 25° paralléle et du climat purement maritime au sud
de 1'Equateur, deux types de climat qui se distingueront par le régime plu-
viométrique plus que par les variations de température :

- les régions au sud de 8°N, qui, le F.I.T., montant suffisamment au
Nord, sont atteintes par la derniére bande décrite. Les bandes dé&finies ci-
dessus traverseront chacune deux fois par an ces régions : une fois dans le
sens Sud-Nord au premier semestre, une fois dans le sens Nord-Sud au second
semestre. On a alors quatre saisons : deux saisons séches et deux saisons de
pluies dont les durées respectives dépendront de la latitude du point géo-
graphique considéré.

Pour les régions les plus méridionales, la répartition sera la suivante :

grande saison séche de décembre & février inclus,

grande saison de pluies de mars & mi-juillet,

petite saison séche de mi-juillet & mi-septembre,

petite saison de pluies de mi-septembre & novembre inclus.

- Les régions entre 8°N et 20°N qui ne sont pas atteintes par les masses
d'air maritime refroidies durant 1'hiver austral qui donnent la petite saison
séche décrite ci-dessus. Ces régions sont,soit en air continental sec au Nord
du F.I.T.,soit en couche de mousson & forte pluviométrie au Sud du F.I.T.

On a alors deux saisons, chaque bande climatique précédemment décrite,
n'étant présente qu'une fois par an sur ces régions.

Pour les régions les plus septentrionales, la répartition sera la suivante :

o

saison séche de octobre a juin,

o}

saison de pluies de juillet & septembre.
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Fig. II-4. Répartition de la pluviométrie des différentes stations de l'Afrique

de 1'0uest {(en mm d'eau).

Fig. II-5. Isohyétes annuelles en Afrique de 1'Ouest.
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Entre ces deux extrémes, la répartition relative de chacune des saisons
séche et humide dépend de la latitude du Tieu. La saison séche est d'autant
plus longue qu'il est & une latitude é&levée (fig. II-4 et II-5).

II - 3. RAYONNEMENT SOLAIRE ET INSOLATION A NIAMEY.

Le climat de Niamey, comme celui de toute 1'Afrique de 1'Ouest, est
régi par le déplacement du F.I.T. décrit dans les paragraphes précédents.

Ce climat peut-&tre décrit briévement comme suit. Niamey se trouve &
223 m d'altitude & 13°30' de latitude Nord et 02°10' de longitude Est, sur
les bords du Niger. Dés que 1'on s'éloigne des bords verdoyants du fleuve,
qui permet des cultures irriguées, on se trouve dans une savane sah&lienne
avec des arbustes trés clairsemés.

Les saisons s'y répartissent ainsi

=

- saison séche de novembre & avril avec des vents de secteur NE
d E faibles a modérés (Harmattan), secs et chauds. Ces vents peuvent étre
violents et générateurs de brume séche (90 jours/an environ) qui abaissent
fortement la visibilit® d moins de 10 km . Lors du passage de tempéte de
poussiére, la visibilité peut &tre nulle pendant 5 & 10 minutes puis infé-
rieures @ 1 km pendant quelques dizaines de minutes voire quelques heures

(3 8 6 fois par an en avril et mai).

- saison des pluies le reste de 1'année mais avec trois périodes
assez distinctes compte-tenu de la position de Niamey par rapport au F.I.T.
Les vents dominants sont alors au SW a S.

* En début (mai & juin) et fin de saison (octobre), i1 y a passage tous
les 4 ou 5 jours d'un grain avec vent fort, accompagné d'orages mais de faibles
précipitations.

* De la mi-juin & juillet et en septembre, on a des grains plus fréquents,
plus violents (surtout en soirée et la nuit) et des précipitations d'importance
variable.
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NIAMEY J F M A M J J A S 0 N D
T. (°C) 16:0 17:7 22:5 25:5 28:8 25:1 23:6 22:3 22;8 23;4 18)4 14;7
min
T oy () 24,6 |27,3 |31,2 |33,5 |32,6 | 30,6 28,2/26,5 | 27,5| 29,6/27,7 |23,8
RMXUC) 34,0 |36,6 39,5 |41,1 39,3 | 36,5| 33,5|31,2 | 33,0| 36,6|36,6 {33,0
R (mm) 8 19 101 123 (191 112 13 2
Brouillard 0,4 { 0,6 0,2 0,2
(- 2000m) (nb

jours)
Vents dominants | ENE | ENE | NE ENE SW Sw SwW Sw Sw S E NE
Orage (nb jours) 1,2 | 1,2 | 9,0 | 8,2 11,0} 13,4] 11,0{ 3,2 | 0,2

Tab. II-1.

Températures vents et précipitations d Niamey d'aprés la
"Climatologie des Escales" - Air France -
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y : Type :
ﬁ° Stations Station Latitude Longitude Altitude
Niger
1 | Niamey 1 13° 30*' N 2° 8'E 190 m
2 | Tahoua 1 14° 54' N 5° 15' E 86 m
3 | Agadez 1 16° 58' N 7° 59 £ 503 m
4 | Zinder 1 132 47' N 8° §59' E 451 m
5 | Tillabery 1 14° 12' N 1°27' € 209 m
6 | Gaya 4 11° 53* N 3027 £ 160 m
7 | Bilma 4 18° 41' N 12° 35' € 355 m
Haute Volta
8 | Ouagadougou Aeroport 3 12° 25' N 19 30* W 306 m
8 | Ouagadougou EIER 5 12° 25' N 1° 30' W 306 m
9 | Dori 3 14° 03' N Q° 277 m
10 | Bérégadougou 1 10° 37* N 4° 46 W
11 | Ouahigouya . 2 13° 36 N 2° 28' W 324 m
12 | Fada-Ngourma ’ 3 12° 04' N 0° 24' E 309 m
13 | Gacua 3 10° 18' N 3°12' W 33" m
14 | Bobo Dioulasso 1 . 112 12' N 4° 18' W 460 m
Mali
15 { Bamako 4 12° 38' N g° 2' W 329 m
16 | Kayes 4 14° 26' N 11° 18' W 47 m
17 | cougouni 4 11° 25' N 7° 30" W 3%0 m
18 | Tombouctou 4 16° 48' N 3¢ W 263 m.
19 | san 1 13° 18' N 4° 50' W 283 m
Gambie
20 | Yundum 1 13° 21 N 16° 39 W 26 m
21 | Sapu 3 13° 32' N 14° 54' W
22 | Basse 3 13° 20' N 14° 39' ¥ 11 m
Sénégal
23 | Dakar 1 14° 41' N 17° 26"
24 | Bambey 1 14° 42' N 16° 28' W 20 m
25 | Ziquinchor 1 12 33' N -} 16° 16' W 23m
26 | Tambacounda ] 13° 46' N 13° 41' W 49 m
Mauritanie .
27 | Nouakchott 1 182 7' N 15° 56' W im
28 | Nouadhibou 1 20° 56°' N 172 2' W 3m
29 | Kiedi 3 16° 8' N 13° 31' W -
Légende types de station :
1. Pyranométre KIPP, enregistreur Leeds & Northrup, imprimante SODECO ;
2. Pyranométre KIPP, enregistreur Leeds & Northrup ;
3. Pyranométre KIPP, intégrateur galvanométrique JYRA ;
4. Pyranomdtre KIPP, intégrateur digital JYRA ;
5. Pyranométre KIPP, intégrateur & mémoire CIMEL ;
6. Pyranomatre KIPP, intégrateur LINTRONIC.

Tab.II-2. Réseau radiométrique PNUD-AGRHYMET au Sahel (état vers 1980) d'aprés
un document AGRHYMET établi par Monsieur DEROO.
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* De la mi-juillet & début septembre, il y a des précipitations environ
1 jour sur 2 avec des orages locaux en début d'aprés midi.

La table II-1, extraite des données Air-France (climatologie des escales)

donne un résumé des températures vents et précipitations & Niamey.
N

Sur le plan radiatif, cette zone a été fort peu étudiée. A Niamey, depuis
1973, est implanté un centre Agrhymet qui a dévé]oppé un réseau de mesures
radiatives dans le Sahel. (Tableau II-2). A 1'époque ol nous travaillions sur
ces zones, seules les données de Niamey étaient continues sur une longue pé-
riode, fiables et utilisables ; du moins celles des rayonnements global et
diffus et de 1'insolation, le rayonnement infrarouge n'étanf pas encore ins-
talle.

D'autres stations, en dehors de 1'Agrhymet, effectuent des mesures mais
les appareils n'ont malheureusement pas &té étalonnés depuis longtemps. C'est
le cas, par exemple, de la station régionale OMM installée & 1'Onersol.

L'étude qui suit peut Etre utile pour les utilisateurs d'énergie solaire
dans cette région.

On &tudiera les rayonnements solaireglobal et diffus, ainsi que 1'inso-
lation en fonction de la saison, du mois et de la décade. On é&tablit la for-
mule de Angstrdm de ces différentes périodes pour Niamey par la méthode décrite
par Perrin De Brichambault (1978). On fait également la distinction entre matin

=

et aprés midi de manié&re d choisir une orientation optimale.

Les données étudiées proviennent du centre Agrhymet de Niamey (Tableau
[1-2). Ce sont les résultats de deux années de mesuresde Mai 1979 a Avril 1981.
La période de deux ans est un peu courte sur le plan météorologique pour faire
une étude statistique "dé&finitive", mais le climat sur 1'Afrique de 1'Ouest
est un macroclimat assez constant d'une année sur 1'autre (comparé a 1'im-
brication de microclimats de 1'Europe par exemple).

IT - 3.1. RAYONNEMENT SOLAIRE GLOBAL ET DIFFUS.

- . — S YOS S S ——— . T T - — . . —— . W —

La figure II-6 montre une vue générale des mesures, les arcs de courbes
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représentent le rayonnement solaire global horaire jour aprés jour, les
batons, le rayonnement diffus et la courbe encontinu, 1'insolation journaliére.

On observe qu'il y a des mois particuliérement favorables sur le plan
radiatif (global fort, diffus faible) : décembre & mars. Certains jours,
le rayonnement diffus ne figure pas, 1'appareillage &tant en panne.

Le tableau II-3 donne les moyennes décadaires et mensuelles de valeurs
journaliéres des rayonnements global et diffus.

La figure II-7 montre les isopléthes horaires par décades pour le global.
IT apparait que pour les deux années étudiées, quatre mois atteignent en
milieu de journée des énergies supérieures & 800 w.m'2 pendant une & -quatre
heures. Ce sont septembre - octobre qui correspondent & la fin de la saison
des pluies ot 1'atmosphére, 18ssivée, est trés propre et les mois de février -
mars, ol 1'air trés sec est peu absorbant et moins chargé en poussiéres que
décembre et janvier qui ont malgré tout de larges plages noraires entre 700
et 800 W.m™.

Les mois de juin - juillet - aout, en pleine saison des pluies, sont
manifestement les moins "énergétiques" bien qu'ils correspondent au maximum
d'énergie solaire incidente au sommet de 1'atmosphére (fig. I1I-9). Ils at-
teignent moins souvent et pendant moins longtemps 700 W.m'2 en milieu de
journée.

La figure II-8a visualise les sommes quotidiennes du rayonnement global
moyennées sur un mois, ainsi que les maxima, minima et écart type.

Le rayonnement global est tré&s stable pendant la saison séche, perturbé
uniquement par les périodes de brume séche alors que sa variabilité est trés
importante en saison des pluies avec des extrémes (maxima et minima) beaucoup
plus prononcés (fig. II-8a).
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'Fig. II-7. Isopléthes horaires par décade a Niamey pour le rayonnement global :
al. Mat 1979 a Avril 1980,
a2. Mai 1980 a Avril 1981.



(tf}

zr
proas

TG AHTY

- 54

“dpen "h_l
E‘: ) TYP | bt
[T VK TR 0 FES SO O 9
D A S S T I B A 4
MIIRSOHG

1375

WHTICMXK

b.

IMSOLATION JOURMALIERE-HIAMEY

b M T
\-‘. "J__av‘
ﬁ f . N ‘:Nh.
‘-..l")l- s‘g', ‘.‘k-'.’ & "A"x',...q..“‘.‘a' ’.‘
h wy et .
W I‘!{.,,.“ ! i ;

MINI

MGIE

Fig.II-8. Moyenne, minima, maxima et écart type du rayonnement global (a) et
de l'insolation (b) de Mai 1979 & Avril 1981 par mois de Niamey.

FAYOHHEMEHT SOLAIRE-MIAMEY

I+
i 112 .
184
EYTRATERRESTRE
E -
N =R onf
£
I -
g 5T
{
£
44
2+
a

LHVIDIMIE

IHNSOLATION JOURHALIERE-HIAMEY

b4 DUREE DU JOUR

oy

[

,_‘
D)

e o RS S

THEOLATION g, 39
. K

"”¢&qtyd?hJ’ﬂJ;T =

b

N

[2%]

0

-+
-
g

froed e
m ol J A 5 00H DT 3 F N

Fig.II-9. Valeurs compardes des mcyennes mensuelles :

=m

TS AT

a. des rayonnements solaires extraterrestres, global

liers au sol & Niamey (05/79 a 04/81).

b. de L'insolation jourmaliére et de la duréde du jour & Niamey (05/79 a

04/81).
4 RAYOMNEMENT GLOBAL-HIAMEY
KWH- M2 )
matin
14
) apréstmidi
e e o M S
noJ 4 oA 3 0N D0 Y F MR
Mols

QIMRCTIT

et diffus jourma-

S ITHEOLATION-MIAMEY. .
RN-7-1 - s
| APRES niD}/Chmﬁx,iu. g,
I AL R
4 g )'!, N B Y/ Q‘Ly \"'—"}1
¥ "r- S AI R
" i
I WAT TH
-I— .
e S S T S T e s
Mos 4| 2 0 M 0 JF N
oIS

Fig.II-10. Rayomnement incident global au sol (a) et insolation (b).
Comparaison des moyennes mensuelles entre matin et aprés-midi.



- 55 =

Le rayonnement diffus est sensiblement constant et maximum de mai &
aout, décroit de septembre d décembre, puis augmente ensuite de janvier
a mai, comme la courbe du rayonnement solaire extraterrestre,alors que le
rayonnement global subit un creux au maximum du rayonnement extraterrestre,
du fait de la couverture nuageuse de saison des pluies.

Le figure II-10a, permet de comparer le rayonnement global incident
entre le matin et 1'aprés midi. On observe en début et en fin de saison des
pluies (mai et septembre) un rayonnement global supérieur le matin de 10 %
environ par rapport & celui de 1'aprés midi. De méme, en octobre - novembre,
la différence atteint 20 % et 10 % en décembre. Ceci peut étre expliqué par
la convection thermique qui se développe durant la matinée, amenant la for-
matijon de nuages quand 1'humidité le permet (mai et septembre - octobre) ou
la génération de brumes séches (novembre - décembre). En pleine saison des
pluies, la couche nuageuse est gquasiment permanente, tandis qu'en pleine
saison séche,la brume s&che est présente presque en permanence.

IT - 3.2. INSOLATION.

L'insolation est le nombre d'heures d'ensoleillement de la station con-
sidérée qui peut étre donné sur la journée, la décade, le mois, la saison
ou 1'année. Elle est mesurée journellement avec un héliographe de Campbell-
Stockes. Cet appareil, trés simple, ce qui fait son intérét, est constitué
d'une boule de verre concentrant les rayons solaires sur une bande de papier
spécial qui se consume ou brunit @ 1'endroit ol se forme le spot solaire.
La lecture se fait ensuite en é&valuant la surface brilée et brunie par le
point lumineux. Cet appareil ne nécessite aucune maintenance sophistiquée,
ni mécanique, ni électrique ou électronique, seulement un nettoyage de la
surface. Par contre, le dépouillement des bandes de papier est déiicat et
nécessite un personnel qualifié sur place ou leur expédition @ un centre de
dépouillement.

Du fait de la longueur du jour & peu prés constante (entre 1lh 10' et
12h 50') en zone tropicale, le paramétre insolation varie assez peu
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(entre 7h et :'10h environ en moyenne journaliére) (figure 11-9 et tableau
I1-3). I1 y a une différence significative entre la saison des pluies et le
reste de 1'année. L'insolation est en moyenne inférieure @ 8h pendant la j
saison des pluies qui correspond @ la période des jours les plus longs, elle |
est en général supérieure & 9h en dehors de cette époque. I1 est & remarquer
que les maxima les plus &levés ainsi que les minima Tles plus faibles sont |
observés pendant la saison des pluies (fig. II-8b). Les premiers correspondent |
a une journée trés ensoleillée, aprés lessivage de 1'atmosphére par les p1u1‘es,j
la veille ou durant la nuit, tandis que les seconds ont trait a des journées |
ol la couverture nuageuse reste dense du matin au soir. Par contre, en saison
séche, 1'atmosphére est toujours assez trouble du fait des aérosols de brume
séche et les maxima n'atteignent pas ceux de la saison des pluies, les minima
restant assez élevés grdce a 1'absence de nuages.

Pendant la saison des pluies, (de juin & septembre) on peut observer
une différence importante entre 1'insolation du matin et celle de 1'apreés
midi qui Tui est & peu prés systématiquement supérieure de 15 % (fig. II-10b).
L'explication (non évidente) demanderait une &tude plus fine de la relation
entre les pluies et une insolation importante qui lui suivraient aprés dissi-
pation des nuages et lessivage de 1'atmosphére.

IT - 3.3. RELATION ENTRE INSOLATION ET RAYONNEMENT GLOBAL.

- S T YD . D D G G S S G VS D e W e A G S S S A I A - - w— o "

I1 était autrefois plus facile de faire des mesures d'insolation que
des mesures de rayonnement. En effet, les premiéres ne nécessitent qu'un
héliographe de Campbell-Stockes. Par contre, les mesures de rayonnement uti-
lisent des pyranométres, appareils plus sophistiqués et dont 1'E&talonnage,
trés délicat, doit étre effectué réguliérement. De plus, les enregistrements
se faisaient graphiquement et Te dépouillement par planimétrie était trés
long. Acutellement, on dispose de compteurs intégrateurs a lecture directe
et 1'enregistrement de données peut se faire sur bande magnétique, ce qui
simplifie le travail mais colite cher et demande une certaine maintenance.
Ces deux facteurs ne sont pas négligeables dans ces pays ol le budget recher-
che est faible et 1'environnement technologique trés réduit.
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C'est pour ces raisons, qu'il est parfois préférable d'implanter un
simple héliographe surtout dans les régions & faible environnement technique,
comme dans le Sahel. De plus, il y a actuellement plus de stations équipées
en h&liographes qu'en pyranométres.

Ce qui intéresse les utilisateurs de 1'énergie solaire, (agriculteurs
pour leurs cultures, architectes pour le chauffage ou la climatisation solaire)
est Ta quantité d'énergie disponible au sol, donc le rayonnement global. C'est
pourquoi, Ta relation entre 1'insolation, facilement mesurée, et le rayonne=
ment disponible est intéressante.

Diverses relations ont &té proposées suivant la région (Perrin de
Brichambault,1963). Nous retiendrons la formule de Angstrom qui est assez
universelle et qui relie par une fonction affine, insolation et rayonnement.

=a+b-§-— Eq. II-1
0 0

CDIGD

ol %~ est le rapport du rayonnement global solaire G mesuré au sol, au
0 . . .

rayonnement solaire direct extraterrestre GO sur une surface horizontale,
et %— est la fraction d'ensoleillement définie par le rapport de la

_ .70 . B . _ . . B
durée d'insolation mesurée s & la durée maximale d'ensoleillement calculée
pour ce jour et ce lieu.

a et b sont les coefficients de 1'ajustement par corrélation linéaire
entre G/G et s/s. <

GO et So sont calculés @ partir des facteurs géométriques (latitude ¢)
et astronomiques (déclinaison du soleil & et distance terre-soleil) par
Tes formules suivantes (Perrin de Brichambault (1978)).

o1 o esin s+ 2 o i
G —C.IOEIS.AHo sin ¢sin 6§+ 5 sin AHO cos ¢, cos § ] Eq. II-2

2
et s, =7 Arc cos (- tgotg §) Eq. II-3

it
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Q35
MAL ' OCTOBRE N > ) . .
OVEMBRE ‘ AVRIL IT-4. Coefficients a et b d'ajustement linédaire

1979 1980 1979 1980 entre le rayonnement global et 1'insola-
tion par la formule de ANGSTROM :

1980 1981
a. Etude par décades et par mois,
a 0.45 C0.42 0.34 0.37 b. Etude par saison.
0.25 0.25 0.32 0.31

R 0.93 0.93 0.86 0.92

_89_
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avec C=1- 5%%~$~ correction approximatiyg;dehla distance terre-
soleil.

AHO = Arc cos (- tg ¢ tg &) angle horaire du soleil au lever/
coucher.

- -2
Io = 1376 W.m

constante solaire (Hickey, 1980).

Les tableaux II-4a et II-4b donnent les résultats obtenus par décade,
par mois et par saison pour les coefficients d'ajustement a et b. On voit
que la corrélation est en général bonne, sauf pour quelques décades et mois
de Ta saison séche (novembre a avril) pour lesquels le coefficient de corré-
Tation descend parfois jusqu'a 0,56. On peut observer que ces mauvaises cor-
rélations correspondent a des périodes stables durant lesquelles, insolation
et rayonnement varient trés peu, ce qui donne des points groupés au maximum
et dont le nuage est peu &tiré. Par contre, les bons coefficients de corréla-
tion correspondent @ des périodes ol ces paramétres varient plus, permettant
un nuage de points beaucoup plus é&tiré et partant, une meilleure corrélation
linéaire.

La variabilité des coefficients &tant trop importante & 1'échelle de 1la
décade ou du mois, nous avons préféré retenir les coefficients d& 1'échelle
de la saison. Pour une échelle plus fine, i1 aurait fallu plus de deux ans
de statistiques.

Le tableau [I-4b met en évidence la nette différence entre les coef-
ficients saisonniers d'une saison & 1'autre, puisque a passe de 0,435
(moyenne entre les deux saisons des pluies étudiées) & 0,355 en sajson s&che
tandis que b passe de 0,25 en saison des pluies & 0,315 en saison séche.

Nous adopterons donc pour Niamey les formules suivantes :

[}

%— 0,435 + 0,25 %— en saison des pluies,

0 0

%— 0,355 + 0,315 %— en saison séche.

0 0
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On peut comparer ces valeurs & celles obtenues en divers points du
globe et en particulier en Afrique.

Lieu a b Auteurs

Dakar 0,495 0,286 Rijks (1976)
N'Djamena 0,44 0,34 Riou (1975)
Brazzaville 0,50 0,24 Henry (1976)
Quagadougou 0,48 0,27 Ouedraogo (1976)
Bobodioulasso 0,48 0,31 Ouedraogo (1976)
Versailles 0,498 0,216 Durand (1974)
Angleterre 0,62 0,18 Penman ( ? )
Tunis 0,69 0,31 Riou (1979)

IT - 4. LE PHENOMENE DES BRUMES SECHES.

Une des caractéristiques de 1'atmosphére tropicale en Afrique est le
trouble important qui y régne. Les visibilités y sont rarement bonnes a cause
des aérosols mis en suspension par les vents. Ce phénoméne est encore amplifié
lors des situations de brume séche, au cours desquelles de véritables nuages
d'aérosols terrigénes sont formés et transportés sur toute 1'Afrique de 1'Quest
et méme par dessus 1'Atlantique jusqu'aux Caraibes et la cote Est Américaine
(Prospero et al. 1972, 1976, 1979, 1981; Savoie etProspero, 1976 ; Carlson et
Prospero, 1972).

Leur formation et leur transport ont &té étudiés par des météorologistes,
en particulier Béranger (1963), Bernet et al. (1967), Dubief (195222%979)
ainsi que des physiciens de 1'atmosphére tels que Prospero et al. (iQ?Z, 1976,
1981); Savoie et Prospero (1976) ; Bertrand et al. (1974, 1977) ; Domergue
(1980), Carlson et al. (1972,1973).

Le vent de sable qui est a 1'origine de la brume sé&che est en général
1ié & la formation ou au renforcement d'an anticyclone sur le Nord du Sahara
et de Lybie, établissant au sol, entre ces zones et la zone dépressionnaire
de 1'Bquatieur thermique un fort gradient de pression. Le renforcement du vent
qui en résulte est accentué par un effet de couloir entre les massifs montagneux
du Hoggar, du Tibesti et des monts Ennedi. Sous le vent de ces passages, se
trouvent les sources principales de poussiéres : bassin du Tchad et Ténéré, o
la disparition de la végétation favorise 1'érosion &olienne (fig. II-11) d'aprés
Bertrand et al. (1974).
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Une deuxiéme source principale se trouve en Mauritanie et concerne
Nouadhibou et Dakar alors que la précédente concerne plutot 1'axe Niamey -
Ouagadougou - Abidjan que nous &tudions plus particuliérement.

Les zones sources sont d'immenses étendues, en partie alluviales,
soumises & la sécheresse durant les mois d'hiver qui correspondent a la
saison séche. Le sol, en surface, est constitué de trés fines particules.
L'érosion éolienne combinde aux turbulences thermiques sévéres (température
du sol jusqu'd 70°C) de ces zones permet, par déflation, de mettre ces par-
ticules en suspension. Leur analyse minéralogiques (Bertrand, 1977) permet
d'affirmer 1'origine alluviale (argiles) et désertique (quartz).

La turbulence thermique qui peut s'@tendre jusqu'd 2000 et méme 4000 m
favorise le développement vertical des brumes séches et disparait Te soir.
Une forte inversion apparait donnant a 1'atmosphére une trés grande stabilité.
Les fines particules restent en suspension et sont donc susceptibles d'étre
transportées par les vents dominants.

La répartition annuelle des vents dépend de 1'oscillation des basses
pressions de la zone de convergence Intertropicale (I.T.C.Z). Le F.I.T. sépare
1'air maritime équatorial de 1'air sec situé au Nord. Cet air sec provient en
hiver de la ceinture de hautes pressions s'étendant des A¢ores & 1'Asie du
Sud-Est & travers le Nord-Sahara et 1'Arabie. Le vent du Nord correspondant
est faible et tourne graduellement en vent d'Est sur les régions sahé&liennes
en se renfor¢ant au fur et @ mesure que la latitude diminue. I1 prend alors
la dénomination de vent d'Harmattan. Ce vent peut &tre plus ou moins mélangé
et méme remplacé par de 1'air polaire aprés passage de dépressions du front
polaire sur la Méditérranée et 1'Europe. Ce courant d'Est transporte les
poussiéres minérales en suspension vers toute 1'Afrique de 1'Ouest, vers le
Golfe de Guinée en hiver lorsque le F.I.T. est aux basses latitudes ; vers
le Sénégal, la Mauritanie et méme au-dessus de 1'Atlantique vers 1'Amérique
Centrale, en été, lorsque le F.I.T., aux environs de 15°N, empéche 1'accés
au Sud.

La situation décrite succintement est valable spécialement en hijver
et nous intéresse plus particuliérement car elle permet 1'arrivée des brumes
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Fig. II-13. Progression du front de brume séche sur l'Afrique de 1'Ouest
du 2 au 8 Mars 1973 établie & partir des courbes d'isovisibilité.
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séches jusq'en Cdte d'Ivoire d travers le Niger, la Haute Volta et le Ghana.
Les générations de brume qui se produisent en été peuvent mettre en jeu
d'autres zones sources (Tanezrouf, Mauritanie) et des configurations de
masses d'air différentes de celles décrites, permettant méme des flux vers
1'Europe ol 1'on observe alors des "pluies de boue", (Biicher, 1975, 1983, au
Pic du Midi). En effet ces particules une fois en suspension mettent trés
Tongtemps a se déposer par décantation &tant donné la turbulence thermique

de jour et 1'inversion nocturne. Elles sont la plupart du temps "lessivées"
dans les zones humides ou éliminées lors de 1'intrusion d'une masse d'air
froide et stable et de ce fait, peuvent rester des semaines en suspension sur
les zones sahéliennes. Les vents de sable peuvent aussi avoir des causes oro-
graphiques (plateau du Tidikelt, Massif du Tibesti) ou &tre la conséquence de
sortes de tornades séches ou de tourbillons de faible étendue ("Dust Devils")
mais alors, le phénoméne beaucoup plus localisé, ne s'étend pas a 1'échelle
du continent. :

En mars 1973, deux vagues successives d'air polaire sont descendues sur
1'Afrique, poussées par des centres anticycloniques puissants. (fig. II-12).
A ces deux descentes, correspond une double génération de poussiéres, 3 la
fois dans 1'espace et le temps. B

Dans le plan horizontal, le tracé de courbes d'égale visibilité permet
de matérialiser les régions d'ol proviennent les poussiéres (fig. II-13).
Dans certaines stations la visibilité sera réduite & moins de 500 m. I1 existe
un double front se déplacant en direction de 1'Afrique de 1'Quest dont les
origines sont respectivement le Sud Algérien et le Nord-Est du Tchad et dont
la progression peut étre suivie & partir des cartes de visibilité au sol
(fig. II-13). Les hautes pressions sahariennes, repoussent le F.I.T. vers le
sud avec un déphasage de quelques jours et le front de poussiéres accompagne
ce mouvement.

L'extension des surfaces occupées par le nuage de poussiére a &té suivie
sur les cartes de visibilité au sol tracées du 28 février au 13 mars et déter-

minée d partir des données d'une vingtaine de stations d'observation. Le tableau
II-5 donne une estimation quantitative, obtenue par planimétrie, des surfaces

ol la brume séche affecte la visibilité au sol et permet de suivre son &volution.
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SURFACES OU LA BRUME SECHE REND LA VISIBILITE AU SOL ESTIMATION
INFERIEURE A (en 10% km?) DE LA
MASSE
Mars 1973 <10km <4 km <1km <500m 10° tonnes

2 Mars 52 3,55 1,55 0,27 3,86
4 Mars 10,0 56 1,88 0,75 631
6 Mars 11,4 7,7 2,57 0,83 7,89
7 Mars 133 76 2,12 0,96 8,61
8 Mars 159 7,75 1,96 0,68 791
9 Mars 12,6 434 0,98 0,08 4,59
11 Mars 6,4 16 0,1- 0,014 1,73
12 Mars 7.0 0,81 0,1 0 1,66
13 Mars 324 0 0 0 0,65

e —— — e

Novembre 1973 <10km <4km <2km 10% tonnes

24 Novembre 1973 1,872 1,482 0,286 1,10
25 Novembre 1973 3,224 1,794 0,702 1,89
26 Novembre 1973 3,770 1,820 0,806 2,11
27 Novembre 1973 4,576 1,716 0,702 2,13
28 Novembre 1973 2,938 1,482 0,260 1,29
29 Novembre 1973 1,482 0,754 0,208 - 0,73
30 Novembre 1973 1,404 0,338 0,104 0,49

mise en jeu estimée

et la concentration en aérosols du genre

Tab. II-5. Extension horizontale de la brume séche et masse d'aérosols
par une relation entre la vistbilité
¢ =k V' (Bertrand, 1977)
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Le 8 mars (tableau II-5) correspond & une extension géographique maximum.
L'ensemble de 1'Afrique de 1'Ouest est recouverte de brume séche avec des zones
particuliérement denses & 1'avant des massifs montagneux du Nord-Nigéria, de
1'Atacora et du massif Guinéen. Sur prés de 2 millions de km2 la visibilite
est réduite a moins de 1 km.

Cet exemple donne une idée de 1'importance considérable que la brume
séche peut avoir sur le climat de 1'Afrique de 1'Cuest.

B2 tod v
.;.:’fﬁ‘.f; {
':’_; Y .‘; !‘)
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CONCLUSTON.

Lez zones trhopicales et équatorniales au sein de La circulation générale
et Le climat Ouest-Agricain ont été décnits succintement.

Niamey, cas typique du climat en zone sahélienne, est pris comme exemple.
De plus, des données nadiatives fgiables y sont disponibles grice au réseau
implanté par L'Agrhymet et dont Niamey est Le centre.

On releve tout au Long de £'année des niveaux d'énergie du rayonnement
global assez élevés et peu fluctuants. On observe toute L'année de 5 d 6 Kwh/m
en moyenne jowwmaliere mais avec une part de digfus assez important (30 a 40 %)
due au fait que £'atmosphire est toujourns assez trhouble dans ces zones, méme
Lonsque Le temps est beau, La brume sdche éftant presque en peunanence Aur ces
rhegions.

2

L'insolation varie aussi assez peu avec un minimum voisin de 7 heunes
en sailson des pluies, alorns que L'on atteint de 9 a 10 heures en salson séche.

La nelation d'Angstrdm entre Le rayonnement global et La fraction d'inso~
Lation donne de bonnes cornélations a condition de prendre des périodes saison-
nignes ¢

S = 0,435 + 0,25 5 en saison des pluies (R = 0,93)
¢ 4}
% = 0,355 + 0,313 2 en saison s2che (R = 0,39)
4] 4]

Les valeuns de saison séche, bien que correspondant a une faible nébulosite,
sont plus faibles que ce que L£'on powuvalt attendre a cause du phénoméne de
brume séche.
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CHAPITRE II1

IMPORTANCE DES BRUMES SECHES EN
AFRIQUE DE L'OUEST
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INTRODUCTION.

Pan Le biais de La visibilité, on peut thacer des cantes mettant en
Svidence La trafectoine des nuages de poussdiires. Les études par station
permettent d'étudien Les variations fjowwnalidres et annuelles des brumes
seches et de détenminen Les zones sources et Leun voisinage plus souvent
soumis a Leuns efpects.

Un autre moyen de sulvihe Les brumes séches est La constitution d'un
néseau de mesune du thouble atmosphérnique. Quatre stations (Abidjan, Lamto,
Ouagadougou ef Niamey) ont gonctionné pendant quatre ans parn intermittence,
nous en présentons Les rnisultats dans ce chapitre.

Les trente dennidres années font apparaltre des séries d'anndes parti-
culiznement fentiles en Episodes de brume séche. Ces sénies d'années @ atmos-
phere trés froublies coilncident avec des poussées dramatiques de séchenesse
en zone Sahélienne, mais en sont-efles La cause ou La conséquence ?

Par aillewrs La mesure du §lux solairne diffus, au moyen de pyranomdires
Zquipés de bandes pare-soledll, permet aussi La mise en @vdidence du trouble,
quelques résultats sont présentés au paraghraphe I111-2.
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ITI-1.ETUDE DE LA LOCALISATION ET DE LA FREQUENCE DES BRUMES
SECHES A PARTIR DES VISIBILITES OBSERVEES DANS LES STATIONS

METEOROLOGIQUES DU RESEAU ASECNA EN AFRIQUE DE L'OUEST.

L'Afrique de 1'Ouest est dépourvue de réseaux d'observations systéma-
tiques du trouble atmosphérique mais offre dans sa partie francophone, un
bon réseau d'observations météorologiques, celui de 1'Asecna (Agence pour la
Sécurité et le Contrdle de 1a Navigation Aérienne). Dans ces stations, les
observateurs évaluent la visibilité. Ce paramétre est peu significatif sur
une station ; cependant une carte des visibilités permet de visualiser 1'am-
pleur du phénoméne des brumes séches quant d 1'extension des surfaces couvertes
par le nuage et la densité de la poussiére.

La visibilité est pour les météorologistes, la distance horizontale
maximale & laquelle un observateur peut identifier un repére et ceci dans la
direction ol 1'observation est Ta moins bonne (Asecna - 1968). Vassy (1966)

a montré que ce paramétre était fonction du coefficent d'extinction des parti-
cules qui lui-méme dépend de la concentration, de la taille et des propriétés
diffusantes et absorbantes de ces particules, (Charlson et al. 1969). Dans les
cas de brume séche, la diffusion moléculaire et 1'absorption par les gaz sont

négligeables devant 1'extinction de la Tumiére due aux aérosols.

Bertrand et al. (1974) ont donné une relation entre concentration des
particules et visibilité de la forme C = K/VY avec des coefficients K et
y différents suivant la position géographique des stations i cause de la

décantation quand.on s'éloigne des zones sources.

Les mesures de trouble étant trop rares et fragmentaires dans ces régions,
nous avons retenu la visibilité telle qu'elle est relevée par le réseau ASECNA
comme représentartive de Ta turbidité atmosphéricue. La visibilité, qui dépend
de 1'observateur, de la cible choisie, de son éclairement etc... est peut pré-
cise mais c'est un bon indicateur de la densité des brumes séches.
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Fig. III-1. Moyenne mensuelle d'heures avec une visibilité horizontale infé-
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Fig. III-2. Moyenne mensuelle du nombre d'heures de visibilité inférieure a

10 km de Juin @ Septembre pour les stations d’Afrique de 1'Ouest

(la surface de référence représente 25 heures/mois de visibilité
inférieure a 10 km pour cause de brume séche).
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Pour avoir une juste appréciation de 1'importance réelle des brumes
séches en Afrique de 1'Ouest, il est nécessaire d'en faire une étude statis-
tique regroupant un nombre suffisant d'observations convenablement distribuées
dans 1'espace et le temps.

Ce qui suit est tiré d'une communication faite par Bertrand, Cerf et
Domergue (1979) au sujet de 1'étude spatio-temportelle des visibilités dans
27 stations météorologiques sur 5 ans (1970 - 1974) ou 4 ans (1970 - 1979)
pour celles du Niger et du Tchad.

IIT - 1.1. REPARTITION SPATIALE DES BRUMES SECHES.

—— o —— — — —— . — T —— W — " — >3 - m— S . i T ——— - — —

La figure III-1, wmontre Ta position des diverses stations sélectionnées.
La surface du cercle entourant chaque station est proportionnelle & Ta moyenne
annuelle du nombre d'heures de réduction de visibilité & moins de 5 km, du fait
de la brume séche. On constate que 1'importance de 1a brume séche dans une sta-
tion n'est pas simplement 1iée a la latitude, la continentalité ou le caractére
plus ou moins désertique de la région. Les réductions de visibilité & Tessalit
et Faya-Largeau qui sont & peu prés d& la méme latitude que Bilma, sont respec-
tivement 7 @ 10 fois plus faibles que dans cette derniére station. De méme,
d 1'Quest, les régions continentales désertiques de Fderik et Nema sont 4 & 6
fois moins chargées que Nouakchott qui est prés de la mer.

Avec une moyenne de 190 heures par mois de réduction de visibilité &
moins de 5 km et 287 heures d moins de 10 km, Bilma, au centre du Ténéré est
1a station Ta plus exposée aux nuages de poussiére.

Directement, sous le vent de cette station, les régions de Zinder et
Agadés recoivent de grandes quantités de poussiére. Comparée & la source
nigérienne, la source Tchadienne, représentée par Faya - lLargeau apparait
faible. Prenant en compte les hautes valeurs obtenues & Ndjamena en saison
séche, i1 semble qu'il peut y avoir une possibilité de sources au Sud Quest
de Faya - Largeau. Au contraire, Bilma qui est certainement dans une zone
de génération, recoit aussi probablement une importante quantité de poussiéres
des régions plus au Nord (Mainguet et Canon, 197§).
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Complétement & 1'Ouest, apparait une seconde zone distincte ol les
nuages de poussiére sont fréquents en Mauritanie au niveau de Nouakchott
et Nouadhibou. Alors que la poussiére originaire de cette région est
directement transportée au-dessus de 1'oc@an, la poussiére provenant du
Niger et du Tchad diffuse au-dessus du continent vers le Sud-Quest. Les
stations localisées sur la trajectoire du nuage de poussiére ont une densité
d'aédrosols d'autant plus élevée qu'elles sont proches des sources et & lati-
tude élevée. On peut donc observer une décroissance réguliére de 1'importance
des brumes séches de Zinder & Abidjan via Niamey, Ouagadougou, Bobodioulasso.

Bien que cette statistique inciut les années ol le F.I.T. descendit
exceptionnellement bas, provoquant un long séjour de la poussiére dans les
stations les plus méridionales. L'importance des nuages de poussiére dans
toutes les stations au-dessous de 6°N de latitude est faible. Ceci est plus
particuliérement di au rdole du F.I.T. qui, par la dynamique de la masse
d'air maritime et par le lessivage de 1'atmosphére par les nuages et la pluie,
bloque la progression de la poussiére vers le Sud.

Les régions localisées & 1'Est d'une ligne joignant les monts Ennedi &
Douala sont en déhors du trajet du flux des poussiéres. La transition est
brutale comme le montre la comparaison des résultats obtenus a Garoua et Sahr
situés 3 Ta méme latitude mais distants de 7° en longitude. Plus au Sud vers
Bangui, les nuages de poussiéres denses sont pratiquement inexistants.

De méme, les régions situées au nord d'une ligne joignant approximati-
vement 1'Air & Mopti recoivent peu de poussiére venant du Nord du Niger et
du Tchad (fig. II-11 et III-1). Cependant, des sources secondaires dans ces
régions désertiques font que 1'atmosphére y est rarement claire.

IIT - 1.2. VARIATIONS ANNUELLES ET JOURNALIERES DES BRUMES

La répartition des brumes séches de juin a septembre est présentée
figure III-2. On peut voir que & cette période, les nuages de poussiére
sont retenus plus haut que 15°N 3 cause de la position vers les hautes
latitudes du F.I.T.
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Fig. III-4. Variation diurne de l'intensité de la brume séche.

a. Nombre annuel de jours d visibilité inférieure & 10 km.

b. Nombre annuel de jours d vistbilité inférieure 4 5 km.
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La figure III-3 présente les variations annuelles des brumes séches
définies par la moyenne mensuelle du nombre d'heures de réduction de visi-
bilité & moins de 5 et 10 km dans différentes stations.

Deux types de stations peuvent &tre distinguées. Celles localisées
trés haut en latitude au-dessus de 15°N. Les brumes séches dans cette région
se produisent toute 1'année avec un maximum dans certains cas durant 1'été,
par exemple, en Mauritanie, Fderik et Nouakchott. Ceci est parfaitement en
accord avec le résultat des variations saisonniéres de la concentration en
masse d'aérosols obtenues aux Barbades par Delany (1967) et en général dans
1'Atlantique tropical Nord pour Tequel ces régions constituent les sources.
Pour ces stations, étant donné 1'orientation des vents (fig. II-10), le Nord
du Niger ne peut étre la source des brumes. Elles proviennent de perturbations
sur- le Sahara central et occidental (Dubjef, 1952). Cette source, active sur-
tout pendant 1'é@té de 1'hémisphére Nord, influe sur des stations plus méridio-
nales telles que Tombouctou et Gao alors que les stations au-dessous de 15°N
sont 3 cette saison protégées par la barriére que constitue le F.I.T. (fig.
II-2). Pour ces derniéres, les varjations saisonniéres sont essentiellement
liées a la position du F.I1.T..Le nombre d'heures de réduction de visibilité
décroit de juin & aout - septembre et croit ensuite de octobre & décembre.
Les minima enregistrés correspondent au méme moment & la position la plus au
Nord du F.I.T. et & la pluviométrie maximale dans les régions Sahéliennes.

Dans les stations les plus méridionales, les brumes séches sont surtout
Tocalisées en décembre et janvier tandis que 1'importance des brumes pendant
les mois de février, mars et avril ainsi que octobre et novembre augmente
avec la latitude (fig. I11I-3). '

La figure III-4 caractérise & la fois 1'importance des brumes séches
et leur évolution journaliére dans 8 stations par le nombre annuel de jours
ol Ta visibilité est réduite & moins de 5 et 10 km & des heures données, les
réductions par hydrométéors étant exclues.

On voit par exemple que la moyenne mensuelle d'heures de réduction des

visibilités aussi bien & moins de 5 km que a moins de 10 km est sensiblement
la méme & Faya - Largeau et & Abidjan (fig. III-3).
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IIT-5. Evolution du nombre annuel de Jours de brume séche & Bilma,

Zinder, et Niamey.
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Fig. III-6. Variation annuelle de la moyenne mensuelle d'heures a visibilité

réduite par la brume séche & Bobodioulasso et Bouaké pour dif-
férentes périodes.



Au contraire, la variation journaliére est tout a fait différente.
D'importantes variations caractérisent toutes les stations proches des
zones sources. Les maxima sont situés Te matin et correspondent & une
accélération des vents.

Souvent, dans les zones sources, le phénoméne de déflation commence
d se produire quand des vents forts en altitude, atteignent le sol aprés
disparition de 1'inversion nocturne. Dans d'autres régions, un double phé-
noméne peut se produire : une homogénéisation vers le bas du nuage de pous-
siére existant en altitude et une augmentation du dépot de particules au
sol durant la nuit. Loin des zones sources, les variations diurnes sont
faibles.

IIT - 1.3. TENDANCE DES BRUMES SECHES DURANT LES 30 DERNIERES
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Les statistiques effectuées sur les nuages de poussiére au Sud du Sahara
d partir des visibilités étudiées de 1970 a 1974 ont été complétées sur une
longue période (1945 - 1980).

Sur Ta figure III-5, montrant le nombre annueiuﬁé 5ours avec brume séche
a Bilma, Zinder et Niamey, deux périodes de brumes sébhes intenses sont visi-
bles : une entre 1947 et 1953 et 1'autre & partir de 1970. Entre ces deux
périodes, les nuages de poussiéres sont moins fréquents mais avec cependant
une tendance générale & 1'augmentation particuliérement & Bilma. Ces périodes
de brumes intenses coincident avec les périodes.de fort déficit pluviométriques
et le drame de la sécheresse qui en découle.

A Bobodioulasso et Bouaké, 1'@volution de la brume séche durant les vingt

‘derniéres années a &té estimée par le nombre d'heures de visibilité & moins de

5 et 10 km. La figure I1I-6 montrent le caractére exceptionnel des brumes
séches entre 1970 et 1974. Elles ont atteint ces stations méridionales et ont
entrainé une sécheresse inhabituelle méme au Sud du Sahel. Le nombre moyen
d'heures de visibilité réduite entre les deux périodes 1957 - 1969 et 1970 -
1974 a &té multiplié par 4,5 & Bobodioulasso et 2,5 & Bouaké pour les visibi-
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1ités inférieures @ 5 km et multiplié respectivement par 3 et 2 pour les
visibilités inférieures @ 10 km. Ainsi 1'augmentation de durée des brumes
est considérable et particuliérement perceptible pour les brumes les plus
denses.

La répartition annuelle est également modifiée (fig. I1I-6). Les brumes
séches ont tendance a apparaitre plus tdt : & Bobodioulasso, maxima en février
pour la période 57-66 et en décembre pour la période 70-74 de méme qu'd Bouaké
les maxima sont déplacés de janvier & décembre pour les mémes périodes. L'ap-
parition de ce glissement dans le temps peut étre considérée comme une confir-
mation du rdle joué par 1'humidité du sol et le couvert végétal contre 1'éro-
sion éolienne et de 1'interaction sécheresse - brume séche. Les régions sub-
désertiques, insuffisamment arrosées sont arrides plus tdét dans 1'année et
soumises alors a 1'érosion &olienne. L'augmentation des brumes séches de 1970
d 1974 est un signe de la diminution progressive du couvert végétal résultant
du déficit pluviométrique. Le retour a une pluviométrie normale devrait &tre
suivi par une diminution progressive des brumes séches. Malheureusement, si
la sécheresse s'est atténuée quelques années, elle semble redoubler d'autant
que la zone forestiére cOtiére source d'humidité disparait de plus en plus...

ITITI - 2., LE TROUBLE ATMOSPHERIQUE EN AFRIQUE DE L'OUEST.

Le trouble atmosphérique défini précédemment est une représentation
plus précise et plus scientifique que 1a visibilité qui dépend de 1'observa-
teur, des cibles qu'il utilise, etc... I1 donne de plus des renseignements
sur la concentration et la granulométrie des aérosols.

IIT - 2.1. PRINCIPE DE LA MESURE DU TROUBLE ATMOSPHERIQUE.

- —— - —— —— O - - i —— A W ) Wy w— — " Ny w— w— = S - -

Si 1'on reprend 1'équation I-I0 suggérée par Angstrom pour expliciter
1'8paisseur optique d'extinction des aérosols 6A(k) =g.2"% on peut la
considérer comme une équation a deux inconnues o et B .
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A partir de Ta mesure 3 deux longueurs d'onde Al et AZ on tire les
coefficients de trouble d'Angstrom :

Ln(8 ,(X;)/8 ,(x,))
AVT17TE AN 2
a = Eq. III-1
Ln(Az/Al)
= o _ o

C'est Ta méthode utilisée par Angstrom (1929, 1961, 1964) et Volz (1959).

Si 1'on dispose d'une série de mesures dans la journée sur une période

de temps ol le trouble peut étre considéré comme constant, on peut tracer les

droites de Langley pour chaque longueur d'onde.
L'équation I-9 peut en effet s'écrire :
Log (L/Q)/L () ) = - m . 85(2) Eq. I11I-3

La méthode de Langley consiste a déterminer Se(k) épaisseur optique

d'extinction globale de 1'atmosphére, par régression 1in€aire entre Log (L(X))

et m.
Sachant que :

L(x)/LO(A) = s(k)/so(x) Eq. 1I1-4

ol s(A) et sO(A) sont respectivement le signal du photométre au sol

soumis & la Tuminance L(X) et s_(A) 1le signal qu'il donnerait hors atmos-

o

phére avec la luminance solaire spectrale extraterrestre Lo(x). so(x) est

obtenu par extrapolation de la droite de régression pour m = 0 et ae(x)
est la pente.

SA(A) épaisseur optique des aérosols est obtenue en retranchant 6R+O (n),

épaisseur optique d'extinction due & la diffusion Rayleigh et d@ 1'ozone,
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qui peut étre soit calculée, soit évaluée & 1'aide de tables ou d'abaques
(W.M.0., 1971). Ceci est valable si on se place en dehors des bandes d'absorp-
tion de la vapeur d'eau qui introduirait une épaisseur optique d'absorption
supplémentaire,

Si 1'on dispose de deux longueurs d'onde, on peut utiliser les équations
[TI-1 et III-2 pour calculer o et R. Si T'on a davantage de longueurs
d'onde, en reprenant 1'équation I-10, une régression linéaire entre Log()) et
Log &(A) donnera une droite de pente -a et d'ordonnée d 1'origine (A = 1 um)
égale & Log B.

Un exemple de cette méthode est donné figure [11-7 & partir des mesures
effectuées durant ECLATS avec un photométre multispectral (Chaoui Roquai ,
1984). On se limite en général & la montée (matin) ou & la descente (aprés-midi)
du soleil, le trouble variant fréquemment entre les les deux demi-journées &
cause de la convection qui se développe ou du vent qui se léve. Malgré tout,
on doit souvent s'en tenir & une série d'une ou deux heures de mesures parmi
lesquelles on doit enlever les points aberrants correspondants & un passage de
cirrus invisibles & 1'oeil nu et qui introduit une épaisseur optique parasite.

III - 2.2. RESULTATS OBTENUS AVEC UN RESEAU DE PHOTOMETRIES

Gy . - —— - ——— - — - — — - — - — - — ) e W W . = A " — i - —

- — - -

Ces résultats font 1'objet de 1'article suivant :

Les notations sont différentes des conventions choisies au départ en
particulier pour :

8 (1) noté B, pour les aérosols
(A) noté T,  pour les autres constituants (03, Rayleigh)
L (A) noté I,
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RESUME

Des mesures de trouble atmosphérique ont été effec-
wiées & Abidjan, Lamto, Ouagadougou et Niamey depuis
1076. L'appareil utilisé est le photométre de Volz 2
deux longueurs d’onde (0,506 um et 0,880 um). Les
coefficients de trouble et d’;\ngstrom sont analysés
mensuellement et par saison (séche et pluie). On observe
tout au long de 'année des valeurs de trouble importan-
tes, particuliérement lors des vents d’Harmattan qui met-
tent en suspension des poussiéres sahariennes. Les valeurs
du coefficient o sont trés faibles par rapport aux valeurs
trouvées en zone tempérée. Ceci est di a la granulométrie
bien particuliére des aérosols constitués uniquement
d’éléments minéraux provenant du sol et non pas de
pollution industrielle.

Introduction

L'OMM. dans ses recommandations conseille vive-
ment des mesures de rayonnement et de trouble atmos-
phérique sur le plan mondial afin d’intégrer ces paramé-
tres, jusqu'ici négligés, dans les modéles de circulation
générale et de prévision. Ces mesures sont souhaitables
particuliérement en zone tropicale qui est la source
chaude du moteur thermique atmosphérique. En outre
ces régions se tournent vers I’énergie solaire. Les études

préliminaires nécessitent la connaissance du climat
radiatif,

Divers rapports (1) (2) montrent lintérét de ces
Mmesures et leur nécessité dans les régions au réseau

météorologique peu dense comme c’est le cas en Afrique
de I'Ouest.

Fort peu de mesures de rayonnement sont effectudes
en Afrique. Un réseau radiométrique cohérent commence
4 étre installé au Sahel sous ’égide du PNUD (Nations-
Unies). Les pays africains sont trés intéressés par ’énergie
solaire et les études des causes et remeédes 2 la sécheresse.
Il serait souhaitable'que le réseau se développe. Un bon
réseau permettrait d’avoir des points vérités au sol pour
les mesures satellitaires. Celles ci sont faussées dans ces
régions par le trouble atmosphérique important dd aux
aérosols. Les corrections & introduire nécessitent I'étude
des caractéristiques optiques des aérosols et en particu-
lier leur indice complexe et leurs coefficients d’absorption
et de diffusion. La connaissance de ces paramétres
permettrait de mieux cerner le climat radiatif africain a
’aide de satellites tels que Météosat sans nécessiter un
réseau radiométrique au sol a mailles trés serrées.

L'utilisation de I'énergie solaire par I’intermédiaire de
grosses centrales électriques ou directement pour la
climatisation constitue une source d’énergie propre et
inépuisabie. On peut penser qu’elle sera économiquement
rentable dans un délai relativement bref. Les pays
africains, de par leur position géographique sont, a ce
point de vue, trés favorisés;cependant le développement
des masses nuageuses de la ceinture équatoriale et la
présence des couches d’aérosols en suspension dans Iair
diminue fortement ’énergie disponible. Dans ces condi-
tions, la sélection des sites favorables & I'implantation
des centrales solaires et I’étude préalable de leur renta-
bilité revét une importance considérable.

Un probléme plus immédiat est celui de la sécheresse

en zone sahélienne dont la gravité a amené la création
saz . [ )
du- Comité Permanent Interétats de Lutte contre la

La Mctéorologie Vie série n” 23 Décembre 1980



Sécheresse  dans le Sahel (CILSS). Les études radiomé-
triques peuvent servir & définir les relations réciproques
entre la sécheresse et les zones de trouble atmosphérique

intense.

En cffet si une partie du rayonnement est absorbée
par les aérosols, il y a échauffement moindre du sol,
diminution de la convection, stabilisation des basses
couches et donc diminution de la pluviométrie.

Le rapport (2) fait état des modifications éventuelles
du climat local dies & la présence d’aérosols dans I’at-
mosphére. En particulier, la désertification améne une
dégradation du couvert des sols qui, n'étant plus proté-
gés sont soumis & I'érosion €olienne génératrice de vents
de sable. Les aérosols en suspension provoquent une
modification de la transmission du rayonnement et de
I'aibédo du systéme terre-atmosphére. De 12 des change-
ments non négligeables des températures au sol avec
toutes les conséquences sur I’environnement, ’évapora-
tion d’ou la pluviométrie. L’albédo terrestre sera modifié
également, aussi bien du fait du changement du couvert
végétal que par la présence de brumes séches qui modi-
fient sensiblement ’énergie disponible au sol. Par ail-
leurs. ces brumes séches provoquent un effet de serre
important dans la mesure ou elles font écran a la trans-
mission du rayonnement tellurique vers I’espace. Prospe-
ro et Carlson (3) ont montré que le début de la sécheres-
se au Sahel a coincidé avec d’importants transferts
de poussiére sahariennes qui ont atteint la Cote Ouest
des Etats Unis.

Définitions :

Le rayonnement solaire direct doit traverser I’atmos-
phére avant d’atteindre le sol. Il sera réfléchi, absorbé et
diffusé et une partie seulement de cette énergie extra-
terrestre sera utilisable (Fig. 1, d’aprés Coulson (4)).
L'épaisseur d’atmosphére traversée dépendra de la
position du soleil et de sa hauteur sur I'horizon (Fig. 2
d'aprés Robinson (5)).

Le chemin optique relatif des rayons directs dans
'atmosphére ramené a I'épaisseur de !'atmosphére
standard homogéne (t = 15°C,p=760 mm Hg H=
8430 m) peut s'exprimer par m = 1/ sin h (m =1 pour
h = 90%). Pour h > 15 soit m <4, on néglige la
réfraction des rayons lumineux qui augmente le trajet
lorsque le soleil est bas sur {horizon.

Le coefficient d’extinction By du rayonnement
solaire direct par les aérosols, ramené & ['épaisseur

Flux d’énergie(cal em? min™! m?)
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Fig. 1 : Distribution spectrale du rayonnemeni solaire

cu sommet de atmosphére et au niveau du sol.

d’une atmosphére, est défini pour une longueur d’onde
A par By, dans I'équation :

IAS = Io)\.exp [—-(TRK + TozA +B>\)m]

-1 ! intensité énergétique spectrale au point d’obser-
vation ‘

- Io)\ : intensité énergétique spectrale extra-terrestre
a la distance moyenne du soleil

-S : facteur de correction par rapport a la distance
moyenne du soleil

“TR) coefficient de diffusion Rayleigh des molécules
de ['air

- 1'037\ : coefficient d’absorption pour i’ozone

-m : épaisseur d’air traversée ramenée & |’épais-
seur de I’atmosphére standard au niveau de la mer.

On en tire :
1 H
By = — Ln 22 _(ma +7500)
m [.S

et T\ =m.By épaisseur optique spectrale des aérosols

Le photométre ne mesure pas directement Iy, mais la
déviation de I'ampéremétre de mesure est proportionnel-
le 4 cette quantité. Ayant étalonné |’appareil pour obte-
nir la déviation correspondant au rayonnement extra-
terrestre, le rapport de la mesure a cette derniére dévia-
tion donne I /155

La somme des coefficients de diffusion Rayleigh
et d’absorption par 'ozone est donnée par des tables
(6). L'épaisseur optique relative de I'air traversée my
est reliée 4 I’épaisseur absolue par I’équation.



dm{77I7777 ds

- -

h = 900—' Zo

1 m = 1/sinh

Fig. 2 : Définition du chemin optique relatif m
my, =m, (p/po)

Ce paramétre est calculé en fonction de la position
géographique du point de mesure et de ’heure mesurée
a la minute prés ce qui permet de déterminer la hauteur
du soleil et partant ’épaisseur d’atmosphére traversée
par le rayonnement solaire direct. p est la pression 4 la
station de mesure et p, la pression standard au niveau
de la mer.

S rapport de la distance réelle de la terre 4 la distan-
ce moyenne est calculé par une formule empirique
précise (7).

Le coefficient By peut s’exprimer d’aprés Angstrom
(8) sous la forme

By = B )\- «
ol
A est la longueur d’onde considérée
B est le coefficient d’extinction pour A=1 um
« est un facteur relatif A la distribution granulomsé-
trique des particules responsables de cette extinction.

B donne une mesure de la quantité de matiére dif-
fusante dans I’atmosphére tandis que a donne une
indication sur la distribution granulométrique de ces
particules.

Les aérosols ayant une concentration en grosses
particules relativement élevée, tendent 2 diffuser la
lumiére de grande longueur d’onde (rouge) plus forte-
ment que les aérosols ayant une proportion élevée de
petites particules. Un aérosol ayant de grosses particules
donnera donc une valeur faible de o, tandis qu'un
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aérosol constitué de petites particules donnera une plus
grande valeur de oo Par exemple, un air continental
«normaly en zone tempérée, correspond A une valeur
de o comprise entre 1 et 1,5, tandis que pour un air
chargé d’aérosols provenant du désert on trouve des
valeurs de « proches de 0. Ce dernier cas est le plus
souvent observé en Afrique de I'Ouest.

Appareillage utilisé.

La figure 3 montre un schéma du photométre de
Volz (9) utilisé pour nos mesures. Il permet de mesurer
I'intensité énergétique spectrale du rayonnement direct
pour deux longueurs d’onde :

A} = 0,506 um (AX = 0,050 um) filtre & absortion Kodak
)\,2 = 0,880 um (AN = 0,030 um) filtre interférentiel

cellule au ’ microamperemetre
silicium S /

M e
N BN
rayon o HEEAN ‘§‘ 49
lumin 'x
o~
filere
optique e
' ! 5% ]
T ~1

Fig. 3 : Schéma du photometre de Volz

Le détecteur est une cellule au silicium dont le maxi-
mum de sensibilité est compris entre 0,6 et 1,i um
(fig. 4).

100

50

10

A ] AL 1
504706 08 10 12 num

Fig. 4 : Sensibilité du détecteur au silicium

Ces longueurs d’onde ne sont absorbées par aucun



des constituants de 'atmosphére sauf par 'ozone dont
on tient compte par le terme o3 Le coefficient By
obtenu n’est fonction que de lextinction due aux
aérosols.

Les mesures sont effectuées tous les jours ensoleil-
lés aux environs de 8 H, 12 H et 16 H TS.V.. Les
recommandations de 'O.M.M. (6) indiquent que la
précision est la meilleure pour des hauteurs de soleil
entre 15 et 30° soit 2 < m < 4. En zone tropicale
humide, il est difficile de faire des mesures pour des
épaisseurs atmosphériques m > 2,5 du fait de la pré.
sence fréquente de nuages. La mesure est possible
lorsqu’il y a une percée assez importante dans le cou-
vert (le champ de I'appareil est de 2°).

La présence de cirrus fins ne modifie pas sensible-
ment les résultats, mais les jours sans mesures sont
assez fréquents au cours de P'année, particuliérement
a Abidjan et Lamto ou la nébulosité est trés souvent
importante méme en saison séche.

Les deux longueurs d’onde du photométre permet-
tent de déterminer

By =B(}) B, = B(\y)
et partant de calculer
B =B A =B2XS et _ _log(By/B)
log(A3/A1)

Le photométre de Volz a été choisi, de préférence
a un pyrhéliométre plus précis, pour son faible coit,
son mode d’emploi élémentaire et son entretien a peu
prés nul.

Ces qualités nous ont permis d’installer plusieurs
stations, mais il aurait fallu pouvoir les réétalonner plus
souvent pour ne pas perdre des mois entiers de données
jugées douteuses. Un contrdle au moins tous les six mois
est absolument nécessaire et si le nombre de stations est
élevé, il faudrait un technicien employé & temps plein
3 ce travail.

En effet la précision de 1’appareil est moyenne et
il y a quelques défauts.

Une source d’erreur est que I’appareil a un champ de
2° environ. Il mesure donc le rayonnement direct plus
celui du ciel circumsolaire. Si ce rayonnement addition-
nel est faible en cas de ciel clair, il peut ne pas étre
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négligeable lorsque le trouble atmosphérique est impor-
tant. {1 tend alors 2 sous-estimer ce trouble. Clest le
cas des régions tropicales.

Un défaut plus grave, car non évaluable, est la
détérioration des filtres.

Dés 1973, le filtre G (0,5 um) fit Pobjet de change-
ments. A cette date, le filtre & absorption fut remplacé
par un film Kodak-Wratten pour ajuster la longueur
d’onde 3 exactement 0,500 um (au lieu de 0,506 um
pour l'ancien filtre). Malheureusement, le nouveau
filtre montra une plus grande sensibilité A la lumiére. Sa
transmission diminuait d’environ 1,5.10'4 par mesure,
ce qui sur un an améne une varation du coefficient
d’étalonnage de plusieurs pour cent. C'est pourquoi
Volz remonta a partir d’octobre 1975 le premier filtre
(A=0,506 um) plus stable.

A l'usage, il s’est montré, lui aussi, peu fiable et en
1977, Volz envoya une note aux utilisateurs pour les
mettre en garde. Les instruments provenant de zones
humides comme Abidjan semblent avoir particuliére-
ment souffert.

Les filtres interférentiels également ont eu des baisses
notables de transmission. Une des causes du phénoméne
semble &tre I'apparition de moisissures ou de bactéies.
Un simple nettoyage suffit parfois a les éliminer, mais
pour certains filtres, elles étaient trés incrustées et il
était nécessaire de les gratter. En attendant de trouver
un reméde, Volz construit ses nouveaux modéles avec
des supports de filtres faciles 3 démonter pour contréle
et nettoyage. Il conseille, en outre, de les entreposer en
un endroit sec entre les mesures. Or, ceci n’est pas
toujours possible. Si on les garde dans un lieu climatiss,
de la condensation.se forme lorsqu’on les sort pour la
mesure, particuliérement dans les régions tropicales
humides. Voiz conseille de démonter, nettoyer et con-
troler les filtres tous les six mois.

Il semble que le probléme de la dégradation des
filtres soit maintenant résolu. Les couches filtrantes
sont parfaitement isclées de [Iair, principalement
grice 2 un vernis sur la tranche du filtre (conclusion
faite 4 la suite d’un entretrien personnel récent, aoit
1980, avec Volz).

Par contre, les cellules photodétectrices au silicium
n’ont pratiquement pas varié en sensibilité.



Résultats des mesures effectuées en divers points du
globe

Les premiers. travaux modernes de détermination
des facteurs du trouble par la méthode décrite ont été
effectués par Angstrém (8) (10) et Volz (11). La
méthode suggérée par Herovanu (12) a été reprise,
simplifiée et étendue par ‘&ngstrﬁm (8). Sa proposition
empirique de poser B (A) = BN\ ® est inspirée des
résultats théoriques obtenus par Van de Huist (13),
Foitzik (14) et Junge (15).

Junge montre que lexpression ci-dessus de B N
est valable si la distribution granulométrique de 1'aé-
rosol est de 1a forme .

dN = -krVdr

od dN est le nombre de particules dans I'intervalle dr
centré sur le rayon r et k une constante dépendant des
paramétres physiques caractéristiques des particules et
de leur masse totale. Dans ces conditions, on aboutit a
v = a +2 et aest donc représentatif de la distribution
granulométrique de I’aérosol.

Les résultats d’Kngstrc’Sm (8) ont trait 3 des mesures

- effectuées en Europe Centrale (Potsdam et Davos) par

Hoelper (16) et Schiiepp (17). Si 'on considére seule-

-ment les valeurs hivernales, les valeurs de a varient de 1

a 3 avec un maximum marqué de 1,3 3 1.4, et des ma-

xima secondaires entre 2 et 3 et infédeurs a1 (fig. 5
et 6).

Les mesures citées par Angstrom (10) montrent une
forte variation annuelle de cravec un maximum supérieur
a 2 en été (fig. 6) ce qui correspond a un déplacement
du spectre granulométrique vers les petites particules
a cette saison. Quant au coefficient de trouble f il est
en général inférieur 3 0,1, atteingnant 0,15 dans des
conditions particuliérement troublées en été.

A partir de ces mesures, la valeur de o = 1,3 a été
choisie comme valeur standard i prendre dans le cas
ou on ne disponse que d’une longueur d’onde (ou inter-
valle de longueur d’onde) et od on ne peut donc déter-
miner &t(6) (18).

Volz (19) donne le résultat de mesures effectuées
en Thdilande pendant la saison séche. Les valeurs de
« sont sensiblement plus élevées qu'en Europe (de
1,5 a 2,2) ainsi que les valeurs du coefficient d’extinc-
tion. B (A =.0,5 um) qui varient de 0,2 a2 04. Des
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Fig. 5 a : Histogramme des valeurs de 0L 4 Postdam
(1932-1936)
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Fig. 5 b : Histogramme des valeurs hivernales de Qa
Postdam (courbe 1) et Davos (courbe 2).

valeurs de trouble aussi élevées ne sont observées aux
latitudes moyennes que lors du passage des poussiéres
issues du Sahara (20), ou aprés des éruption volcani-
ques trés violentes susceptibles de projeter d’énormes
masses d’aérosols jusque dans la stratosphére (21)
(22). De méme les agglomérations urbaines sont sou-
mises 4 des valeurs de troubles atmosphérique élevé.

Flowers, Mc Cormick et Kurfis (23) ont effectué
durant cinq années sur tout le territoire des Etats-
Unis des mesures a 'aide de photométres de Volz a
une longueur d’onde (A = 0,5 um). Les valeurs de
B (A) sont en général inférieures 4 0,1 mais atteignent
0,5 et parfois I'unité dans des villes trés polluées telle
que Baltimore. IIs ont observé un trouble trés impor-
tant en Juillet 1964 sur la Cote Est (B (A) ~1). Cette
situation correspondait a la présence d’une couche
d’air tropical couvrant cette zone.

Prospero, Carlson, Savoie et Nees (3) ont aussi obser-
vé des augmentations du trouble atmosphérique sur
I’Atlantique.
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Fig. 6 : Variation annuelle de Ot a Postdam (1932-1936)

Elles sont dues 4 des arrivées d’air tropical chargé de
poussiéres provenant du Sahara et atteignant la Cote
Est des Etats Unis. Ces masses d’air sont caractérisées
par un coefficient B (A=0,5 um) élevé (0,3 en moyenne)
et un coefficient a trés bas (a¢ < 0,4) ce qui ne se ren-
contre pratiquement jamais en zone tempérée. Cette
faible valeur de o est caractéristique des masses d’air
provenant des régions arides (24) ce qui est confirmé
par notre étude. Rangarajan (25) observe également
de faibles valeurs de aen zone tropicale:

Les stations de mesures de trouble atmosphérique
en Afrique de 1’Ouest.

Nous avons installé ces stations a partir de 1975,
mais elles ont connu un fonctionnement plus-ou moins
régulier du fait de la détérioration de certains filtres
aprés quelques mois de fonctionnement. La difficulté
de remise en état des instruments et de réétalonnage par
F.E. Volz fait qu’il y a de longues périodes sans me-
sures. Cependant, le bilan saisonnier peut étre signi-
ficatif.

Les quatres stations principales sont, du sud au
nord :

Abidjan (5° 15'N, 03° 55 W - altitude : 6 m)

Lamto (6° 13’ N, 05° 02’ W - altitude : 105m)
.Ouagadougou (12°21°N, 01°31° W - altitude : 312 m)
Niamey (13°30’ N, 02°08' E - altitude : 216 m)

Abidjan se trouve en zone équatoriale humide au
bord du Golfe de Guinée et les mesures sont souvent

impossibles & cause de la couverture nuageuse.

Lamto 4 200 km au Nord d’Abidjan est dans une
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zone de savanes arborées avec encore une nébulosité
importante.

Les deux autres stations sont dans les zones de
savane sahélienne plus favorables au point de vue en-
soleillement et la fréquence des mesures est plus élevée.
La quantité d’aérosol y est aussi plus importante.

La climatologie de ces régions est réglée par le dépla-
cement du Front Intertropical entre 6°N en janvier et
20°N en aoiut. Le FLT. est la frontiére entre I'air
maritime humide des régions équatoriales, caractérisé
par des vents de secteur S5.W. appelés mousson, et I'air
continental sec sahérien, caractérisé par des vents de
secteur N.E. (fig. 7). La structure du F.IL.T. habituelle-
ment admise est celle de J. Detwiller (fig. 8). Sa position
au cours de 'année conditionne les saisons.

Son évolution est représentée figure 9. La traversée
du F.LT. est généralement caractérisée par une diminu-
tion de '’humidité, et surtout par un changement de
Porieritation des vents en altitude.

Les stations d’Abidjan et Lamto sont caractérisées
par quatre saisons :

- La grande saison séche (mi-novembre & mi-avril) :
la pluviométrie est trés réduite et se limite a4 quelques
averses orageuses nocturmes ou matinales en mars et
avril.

Du 15 décembre au 15 janvier, on peut avoir une
trace au sol du FI.T. trés au Sud, caractérisée par un
vent faible de secteur Nord appelé harmattan. II peut
se renforcer la nuit avec effet de brise de terre. On
observe alors des brumes séches (quelques jours par an).

- La grande saison des pluies (mi-avril 3 mi-juillet) : de
puissants systémes nuageux donnent des averses orageu-
ses en avril-mai, puis des pluies de mousson pouvant
durer un a deux jours, ainsi que des passages de lignes de
grain {tomades) venant de I’Est. 65% des précipitations
se produisent ]a nuit.

- La petite saison séche (mi-juillet 3 mi-septembre)
la trace au sol du F.I.T. étant trés au Nord, 'interface
turbulente n’est plus au-dessus de la zone cotiére et on se
trouve dans une masse d’air maritime relativement
calme (on note une nette interruption des orages et des
grains), permettant méme des incursions d’alizés de
S.E. donnant un beau temps trés clair.
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Fig. 7 : La circulation générale en Afrique de | "Ouest

- La petite saison des pluies (mi-septembre 3 mi-
novembre) : elle correspond 3 la descente du FI.T.
vers le Sud, ce qui repousse vers la zone cotiére I'interfa-
ce turbulente et convective air maritime/air continental
génératrice de pluies.

Toute 'année, les vents sont de S.W. en dehors des
périodes d’harmattan et de quelques incursions des
alizés du S.E.

-Les deux stations sahéliennes sont soumises a deux
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Fig. 8 : Structure du F.I.T. (Dettviller)

Fig. 9 : Mécanisme du climat en Céte d’lvoire



saisons seulement. La zone convective de linterface
air maritime/air continental ne passant pas au Nord de
ces régions, il n'y a qu'un passage annuel des précipi-
tations. On distingue donc :

- Une saison séche (de novembre a avril) : les vents
sont alors de secteur E 3 N.E. et transportent souvent
des poussiéres provenant de la région du Ténéré et du
Tchad. Ces jours-1a, la visibilité est réduite a quelques
centaines de métres, surtout 3 Niamey (90 jours/an),
mais aussi 3 Ouagadougou (21 jours/an).

- Une saison des pluies le reste de 'année-: la pluvio-
métrie est due principalement a des orages violents se
déclenchant surtout I'aprés-midi et la nuit par suite de
la convection diurne due a ’échauffement important des
basses couches. Les lignes de grain venant de I'Est qui
traversent cette zone avec une périodicité de quelques
trois jours, participent également 2 la pluviométrie
violente de cette saison.

Que ce soit dans la premiére ou la deuxiéme zone,

les jours suivant les pluies sont souvent trés clairs et
propices 4 des mesures d’étalonnage d’instruments de
rayonnement. En effet, "atmosphére lavée des poussiéres
en suspension est trés limpide.

Présentation des résultats

La figure 10 donne une vue d’ensemble des mesures
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effectuées dans les quatre stations. Les courbes [ et I
correspondent respectivement aux valeurs mensuelles
de et f.

On a éliminé les mesures comprises entre deux
étalonnages incohérents. Il était prévu un réétalonnage
tous les six mois avec un standard conservé au laboratoi-
re en Abidjan. Ce programme n’a pu €tre assuré par
manque de temps et de crédit. 1 a été constaté une
détérioration parfois trés rapide des filtres due selon
le professeur Volz 3 'humidité, bien que les appareils
en zone séche subissent eux aussi une détérioration
trés rapide.

La figure 11 montre un exemple de résultats jour
naliers sur un an & Quagadougou.

Les tableaux | & 3 présentent les détails des résultats

- mois par mois pour chaque station. Les coefficients

d’extinction B et § sont ramenés A une épaisseur de 1
atmosphére et calculés en base e suivant les recomman-
dations de I'O.M.M. (6). Pour chaque mois, est indiqué
le nombre de points de mesure et pour chaque para-
métre la moyenne, 'écart-type et le coefficient de
variations

La figure 12 présente les histogrammes et fréquences
cumulées saisonniers (saison des pluies et saisons séches)
pout les coefficients & et 3 dans les stations ol la conti-
nuité des mesures 1’a permis.
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Fig. 10 : Valeurs mensuelles de et 3 sur 'ensemble des stations



Pour chaque station, on a choisi respectivernent :

Figure 12.a : Abidjan - Mai 3 octobre 1976 saison des
pluies

Figure 12.b : Lamto - Mars A avril 1976 saison séche
Février & mars 1978 saison séche

Figure 12.c : Lamto - mai 3 octobre 1978 saison des
pluies

Figure 12.d : Ouagadougou - novembre 1978 i mars
1979 saison séche

Figure 12.e : Ouagadougou - juin & septembre 1976
saison des pluies

Figure 12.f : Ouagadougou - novembre 1976 4 mars
1977 saison séche

Figure 12.g : Niamey - mai 4 octobre 1976 saison des
pluies

Figure 12h : Niamey - novembre 1978 & avril 1979
saison séche
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séche

Quelques paramétres statistiques saisonniers forment
le tableau 4. Ce sont :

N : nombre de mesures durant ’époque considérée
X : moyenne arithmétique du paramétre mesuré

o : écart-type

V : coefficient de variation en %

D : classe dominante de I'histogramme
Me : médiane

Ql) QZ, Q3, Q4 . QUinti]es.

L’histogramme 12.i correspond 3 une période parti-
culiérement troublée étudiée ultérieurement et les
figures 13 -et 14 résument I’ensemble des histogrammes
en présentant les valeurs moyennes et écart-type de

Figure 12 : Niamey - ler au 11 mars 1979 saison o et  des figures précédentes ainsi que les fréquences
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cumulées pour quelques stations.
Analyse des résultats

Les courbes des fréquences cumulées des valeurs de
@ indiquent une croissance du trouble dés que ’on passe
du littoral, soumis la plupart du temps 3 un air maritime
aux stations de I'intérieur (fig. 13). Dés Lamto (200 km
a lintérieur des terres), cette tendance est sensible
et s'accentue 3 Ouagadougou et Niamey qui ont des
caractéristiques de trouble atmosphérique semblables
(fig. 12).

Sauf 4 Abidjan, la valeur de §est rarement inférieure
4 0,2 ce qui, d’aprés les normes O.M.M. (6) correspond
4 la limite au-dessus de laquelle I'atmosphére est dite
brumeuse. Méme 3 Abidjan, durant la saison des pluies,
époque a laquelle I'atmosphére est la plus limpide,
B est inférieur 4 0,1 (norme OM.M. au-dessous de
laquelle on a des conditions d’atmosphére trés claire)
dans 2 % des cas seulement.

A Abidjan, dans 60 % des cas, on a 3 compris entre
0,2 et 0,4 alors qu’a l'intérieur du continent il est
entre 0,2 et 0,6. Il y a peu de différence entre saison
séche et saison des pluies, alors qu'en fait le trouble
est plus important durant la saison séche. Les mesures
par les méthodes photométriques sous-estiment le
coefficient de trouble moyen. En effet, certains jours
le trouble est tel qu’il n’y a pas d’ombre et que Ion ne
peut viser le soleil avec le photometre, la visée consis-
tant 4 faire tomber le spot lumineux foumni par un
rayon solaire traversant un ceilleton sur un repére.

La variabilité est plus grande pendant la saison
séche du fait qu’il y a des jours trés troublés (vents
d’harmattan) aussi bien que des jours trés limpides
(hautes pressions sur la région). Les histogrammes
montrent que la classe 0 - 0,1 n’est pas inexistante
(quelques %) et que la derniére classe (> 0,9) est parfois
importante mettant en évidence des situations de trouble
atmosphérique trés élevé (saison séche 1978/79 i Nia-

mey).

Le coefficient aztend 4 diminuer du Sud au Nord
(fig. 13). 60 % des mesures sont comprises entre 0,2
et 1,0 pour Abidjan, ente 0,1 et 0,7 pour Lamto et
Ouagadougou et entre 0,15 et 0,6 pour Niamey. La
dispersion des résultats est beaucoup plus grande en
Abidjan et ceci s'explique par le fait que I'on peut
étre dans une masse d’air continental A faible valeur
de a(de 0 a 04) ou dans une masse d’air maritime

15
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3 plus forte valeur de a. Le résultat général que I'on
peut déduire est que la valeur standard @ = 13 ne
convient pas en zone tropicale. Dans le cas ou sa déter-
mination serait impossible, il est préférable de choisir
« = 0,35 en air continental et 0,8-0,9 sur la cte lors-
qu’elle est soumise & un flux d’air maritime.

B étant déduit du coefficient d’extinction B par
B =B. \& pour une valeur de B = 0,5 4 0,5 um, on
obtiendrait pour :

a=1,3 6'—'—'0,2
a =108 B =03
a =04 B=0,4

Le coefficient de trouble est donc trés variable sui-
vant la valeur de & Prendre en zone.tropicale la valeur
standard de « déterminée pour les zones tempérées
revient 3 sous-estimer trés largement le trouble atmos-
phérique.

Fig. 13 : Fréquences cumulées de et 3 saisonniers pour
quelques stations

En passant de I'air maritime 2 I'air continental, on
passe donc A un aérosol de densité optique plus impor-
tante et de spectre granulométrique déplacé vers les
grosses particules.

ETUDE DE QUELQUES CAS PARTICULIERS
Trouble atmosphérique dans le Golfe de Guinée
Quelques campagnes de mesure ont été possibles en

mer grice aux missions effectuées par la Marine Nationa-
le Ivoirienne et & celle du «Capricome», navire océano-
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graphique frangais en place dans le golfe de Guinée
pour les opérations POS 1 et POS 2 dans le cadre de la
PEMG-WAMEX.

Du 29 Mars 1976 au 2 Avril 1976 des mesures ont
été effectuées par Delmas (Laboratoire de Physique de
I’Atmosphére d’Abidjan) sur le trajet Dakar-Abidjan
le long de la cote (Fig. 15). Pendant les trois premiers
jours , Pexpédition rencontra des conditions d’Harmat-
tan avec présence de brume séche. Le coefficient de
trouble était assez élevé (8 = 0,5), tandis que « était
assez bas (¢ = 0,3), ce qui correspond bien aux valeurs

16

des paramétres du trouble caractéristique des masses
d’air continentales inter-tropicales. -Le fait caractéris-
tique est le passage de la trace au sol du FIT le soir du
troisiéme jour. Le coefficient 8 a alors augmenté consi-
dérablement (prés de 1), tandis que « fluctuait par une
augmentation puis une diminution brutale avant de
croitre 4 nouveau apres la traversée du F.I.T. (Fig. 16a)
Ceci semblerait indiquer que l'interface air continental/
air maritime est soit une sorte de barriére, ou s’accumu-
lent les aérosols, soit ce qui est plus vraisemblable, une
zone de contact des aérosols continentaux secs et de
Pair marin humide ce qui modifierait leurs caractéris-



tiques optiques. La diminution de « indique un dépla-
cement du spectre granulométrique vers les grosses
particules, ce qui est expliquable car la capture d’eau par
les particules hygroscopiques qui constituent 1'aérosol
continental (argiles en particulier). Ces particules gros-
sissant, leur section efficace (optique) augmente ce qui
entraine l'augmentation du coefficient de trouble 8
constatée.

La deuxiéme campagne du 18 au 20 Mai 1976, se
déroula le long du méridien d’Abidjan jusqu’a 29s.
Les analyses chimiques (27) ne montraient pas de
présence d’aluminium, caractéristique des aérosols
continentaux. Par contre le chlore et le sodium étaient
prépondérants. On était donc bien dans un aérosol
exclusivement maritime ce qui est confirmé par la
position du FIT trés haut A cette époque ( >15° N).

Les valeurs de 8 faibles (~ 0,2) par rapport a celles
d’'un air continental indiquent cependant un trouble
relativement élevé (Fig. 16b) aest fluctuant mais assez
faible en moyenne ce qui implique un aérosol constitué
de grosses particules. Ce dernier point est vérifié par les
études granulométriques de Crozat (27) et Domergue
(28).

Du 14 au 29 Jaavier 1979, un photométre a été
embarqué sur le Capricorne qui était positionné prés
de ’Equateur sur le méridien d’Abidjan. Les résuitats
(Fig. 17) sont plus significatifs d’'une masse d’air mari-
time.  reste faible mais & est plus élevée (de 04 a
1L,D.

Etude d’une situation de brume séche 3 Niamey

Le premier trimestre 1979 a été marqué i3 Niamey
par de nombreux jours de brume séche durant lesquels
la visibilité a diminué jusqu’d moins d’un kilométre :
12 jours en Janvier, 8 jours en Février et 22 jours en
mars (Fig. 18). Certains de ces jours, la mesure fut
impossible, la faiblesse du rayonnement direct ne per-
mettant pas de distinguer les ombres.

Les valeurs de « restent faibles mais dans les normes

. habituelles alors que 3 atteint des valeurs trés élevées,

jusqu’d 1,5 et méme 1,9 un jours particuliérement

troublé. Nous avons sélectionné la période du 1 au 11

mars durant laquelle il y eut de la brume séche sans
discontinuité.

Le tableau 4 et I'histogramme de la figure 12i don-
nent les éléments statistiques de cette période.

17
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“ Accra
Avril 1976 **3
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GUINEE é

Fig. 15 : Trajet des expéditions en mer (1976)

Les valeurs moyennes des coefficients d’extinction B
(A;) et B (Ay) furent respectivement de 0,85 et 0,70
avec des écarts types de Iordre de 0,25. Un coefficient
d’extinction de 1 signifie que le rayonnement solaire
extraterrestre direct est réduit A sa fraction 0,37 au
niveau du sol. 63 % du rayonnement a dont été diffusé
ou absorbé par les aérosols, les parts respectives de la
diffusion et de I'absorption étant actuellement incon-
nues. Si 'on suppose I'absorption négligeable devant la
diffusion, on aurait donc un rapport diffus/global de
I'ordre de 65 % pour un ciel sans nuage, valeur inima-
ginable en zone tempérée.

Si I'on prend la statistique globale de ia saison séche
1978-1979 (novembre 1978 & avril 1979, tableau 4,
figure 14), cette derniére n’apparait pas comme parti-
culiérement troublée. Ceci est di au fait que décembre,
fin janvier et la premiére quinzaine de février furent
particuliérement clairs pour la saison (tableau 3, figure
18).

Au cours de ce premier trimestre 1979, on peut
constater que la visibilité et le facteur de trouble §
varient assez bien en opposition. Ceci est exceptionnel
et se produit dans le cas d’une couche bien établie et
d’épaisseur peu variable. En effet dans le cas général,
on peut avoir une bonne visibilité horizontale malgré
un facteur de trouble important di 4 une couche peu
dense mais épaisse et dans ce cas 3 et la visibilité ne
sont pas du tout anticorrélés.

Quelques valeurs de trouble obtenues en Europe
et en Afrique du Nord

Ces mesures ont été effectuées au cours de divers
voyages avec un photometre qui était en fonctionnement
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A |
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Fig. 16 : Résultat des mesures en mer (Qet 3 journaliers)
(1976)

en Afrique de I'Ouest.

Les valeurs de & sont alors compatibles avec celles de
la littérature et affirment la validité des mesures en
Afrique de I'Ouest malgré la précision moyenne de
I"appareil.

Deux semaines de mesure ont été faites- 4 Djerba
(Tunisie) (Fig. 19). Cette ile a quelques kilométres au
Nord de la Cote est soumise la plupart du temps 2 une
influence maritime. Cependant le vent est parfois de

Qs

)
30
Janvier 1979

Fig. 17 : Résultat des mesures en mer (1979)
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secteur sud donnant des ciels laiteux. C’est ce qui s’est
produit pendant la période de mesure les 1,2,3 et 8,9,
10 Aout 1976. On a alors diminution de & et augmenta-
tion de B sans atteindre cependant les valeurs d’Afrique
occidentale. La masse d’air maritime est caractérisée par
o 16 (0= 03)etf = 0,11 (¢ = 0,045) et I'air
continental para = 1,0 (0 = 03)etf = 0,22 (0
0,1).

Les 14 et 15 Juillet 1976 a2 Montpellier on retrouve
des valeur d’air maritime avec un ciel trés clair, alors
qu’a Djerba il reste quand méme pollué par des poussié-
res sahariennes, apportées par les vents de sable tant
qu’il n’y a pas eu lessivage de 'atmosphére par la pluie.
Les valeurs trouvées sont :

a=16(0 =0,15etf = 008(c = 0,01).

Enfin a Garmish-Partenkirchen ‘(Allemagne) nous
avons trouvé des valeurs caractéristiques d’un air con-
tinental d’altitude compatible avec les valeurs de Davos
(Fig. 5) soit o = 2,1 et § = 0,12.

Ces résultats montrent les caractéristiques totalement
différentes du trouble en zone continentale tempérée,
en zone méditerranéenne et en zone tropicale.
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ig. 18 : Valeurs de & B et de la visibilité & Niamey durant le premier trimestre 1979
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Fig. 19 : Valeurs de (et § mesurées a Djerba (Tunisie) et Montpellier

CONCLUSION

Les mesures du coefficient d’extinction des aérosols
3 deux longueurs d’onde i l'aide de photbmétres de
Volz montrent P'importance du trouble atmosphérique
en Afrique. de I’Ouest. La détermination des coefficients
o et  d’Anstréom affirme la spécificité des aérosois
ouest-africains de source naturelle comparés aux aérosols
des zones tempérées souvent de source anthropogénique.
Les variations en fonction de la latitude sont sensibles,
la zone sahélienne étant particuliérement troublée sur-
tout lorsque les vents d’Harmattan ameénent des pous-

siéres issues des sols désertiques. Les variations saison-
niéres sont assez peu significatives, mais le trouble est
sous-estimé A I’époque des brumes séches (saison séche).
Celles-ci sont en effet parfois si denses qu’il est impos-
sible de viser le soleil, le systéme de visée utilisant un
spot lumineux produit par le rayonnement direct.

La précision des mesures avec le photométre de Volz
n’est pas trés bonne, mais c’est un appareil simpie et
peu coiteux. Des mesures effectuées en Europe et
comparées 2 celles trouvées dans la bibliographie mon-
trent que cet appareil est malgré tout utilisable a condi-



tion de vérifier son étalonnage tous les six mois. De
plus Volz I'améliore année aprés année.

Le laboratoire de Physique de 'Atmosphére de la
Faculté des Sciences d’Abidjan participe par ses études
aux objectifs plus généraux énoncés dans 'introduction.
L'étude présente est une partie des travaux entrepris
et a été possible grace a la coopération active des person-
nels de "ASECNA 4 Abidjan, Bamako, Ouagadougou et
Niamey et a celles des observateurs de la station géo-
physique de Lamto (Cote d’lvoire).
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ANNEXE
TABLEAU 1
ABIDJAN B 1976
LiLL
B(\,) B(X;) 8 a
MOIS N| B | oy Ve, % || By | o8, | VB, %|| B | 08 |VE% | @ | o | Va%
Mai 29|040 [019 | 48 J 037|022 58 [lo37]023] 62 |[0,17]| 043 | 252
Juillet 16 [ 0,41 {0,13 33 {026 ]006{ 23 Jlo24]005] 22 [lo76]027] 55
Aoit 16053 |o14 | 27 [lo33|o012| 37 |[o30]0,12]| 41 |[o091 026 | 29
Septembre | 140,40 [012 | 29 [l025|007| 29 [f023}007] 31 [[083]026 | 32
Octobre | 06 | 0,27 | 0,05 17 0221005 21 021 |005| 24 J|037[026] 69
LAMTO 1976
Mars 14045 |025| 54 038|023 | 61 [l037]023| 63 ||034]031]| 91
Avril 271056 [036 | 65 {041 ]022] s5s [Jlo38|022] 58 {049 0,51 103
Mai 181034 {010 [ 30 [026[009| 35 |[025]009]| 38 {[054]095]| 174
LAMTO 1978
Févier | 29]0,56 | 0,15 28 |l 044 ]015| 34 |lo42]016| 37 ||046| 040 | 88
Mars 411059 {0151 25 [[o49{013| 27 [o47|014| 30 [|033{032| 98
Avril 481039 {006 | 40 [ 038 o012| 33 [038|0,13] 33 || 000] 045
Mai 30/032 (03| 40 [[028]011| 38 [o028]0,0] 38 [[019}0,27| 143
Juin 291035 (013 36 [[030]0,16] 52 {f0,29]0,17] 58 [[037]042] 113
Juillet 211047 |06 | 34 [[o26|o011] 42 {o26]011] 42 || 1,09]|033] 31
Aoit 171048 (0,19 | 40 (J032{016] 50 [0,29]016]| 53 [[0,78] 049 63
Septembre | 22| 040 | 0,23 57 |lo24 010 43 J021|010] 46 |[094]| 058 62
Octobre | 39/039 |04 | 37 [|022]|008| 36 [[020[007] 37 [[1,01]{034] 34
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TABLEAU 2
OUAGADOUGOU 1976 - 1977
B(A\) B(A2) 6 o
- I

MOIS N B! a8, vB] % 32 4 VBZ % g | 0’ : Vﬁ% a Ox Va%
Mars | 21048016 | 33 |[[039]014]| 37 | 037|014| 38 [|040]028| 70
Avil [ 38]087] 061 | 70 077 064] 84 | 075 065| 87 [[043 038 89
Mai 27/071 (024 | 35 floss|024] 37 | 063]025] 39 (018021 | 112
Juin 28058 016 27 l0s6]023| 42 |l 055|027 48 1013|026 | 208
Juilet | 21060017 29 [0s4] 018 33 [l 053[019[ 35 022|025 112
Aoit | 13]062[015]| 23 |lo49[016] 32 || 047/ 016[ 35 [l048| 040 | 84
Septembre | 19]040 | 0,16 | 40 || 035|017| 48 | 034]0,17] 50 [[033]020| 59
Octobre | 19034 | 0,15 | 45 || 031[014| 46 || 031|0,14| 46 [|016] 031 | 19
Novembre | 38034 [ 0,11 | 32 [ 028011 39 |[027[011] 41 [[042]034| 83
Décembre | 39{051 | 031 | 61 JJo039]030] 78 | 037]030] 83 Jos9{030| 50
Janvier | 25[053 /023 43 [ 040]025] 62 | 038]025] 66 [[060] 033 | 54
Féviier | 311073033 [ 49 [ o065[{031] 48 [ 064 |031] 49 JJo25[024] 98
Mars | 22086 [ 0281 33 fo77[027| 35 [ 075028 37 [fo22]027 | 121

OUAGADOUGOU 1978 - 1979
Novembre | 33056 | 0,18 | 33 [l 046 |016| 35 || 045/ 016] 35 [[033|013| 40
Décembre | 29[042[ 018 [ 42 [Jo30]012| 39 [ o28]011] 39 Joss]o18] 31
Janvier | 36[048 {037 [ 77 [[036|028] 79 [ 034|027] 80 [[055{ 024 | 43
CFevier [ 35032013 41 Jo26[oar| a1 [ 024010 42 Josafo26] 59
Mars. | 29(106|036 | 34 [[094[037] 39 [[ 092[038] 41 [[o24[019] 32

TABLEAU 3

NIAMEY 1976
B(\,) B(Ay) 8

N | By | g | Ve, % || By | 8, | Ve, %|| B | % | V%) T | & | Ve%
Mai 13080 (030 ] 38 [[072[027| 38 [|070{027| 38 J|022]| 0,6 | 74
juin [ 43056 [019 [ 33 [loa7][o17] 35 Joae[017] 36 [[031 {020 | 65
Juillet | 47] 060 (023 [ 39 [[osi]o21| 41 Joso[o21| 42 029021 [ 74
Aoit | 221098 095 | 98 [oss[o72| 123 [[os52]057] 109 || 053|036 | 68
Septembre | 21 [ 044 [0,18 | 42 [[038] 019 52 [[037]020] s4 [[035]023 | 68
Octobre | 25 | 0,57 |04 | 42 [[049 [ 021 | 43 |[047[021 | 45 [[029[030 | 103
Novembre | 80| 0,52 |0.18 | 34 [[043]019] 44 [042]019] 46 [ 039[029 | 74
Décembre | 77 | 058 [027 [ 48 [lo4a 022 | so [oarfo2r| st Joszfoss | 112

23
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TABLEAU 3 (Suite et fin)

Novembre | 83 | 049 1030 | 61 |Jo46]| 032 70 046|033 | 72 || 0,14 | 027 | 187
Décenibre | 88 | 037 | 015 | 4t JJ029] 0,12 | a1 [jo28[012] 42 [[043]029 | 67
Janvier | 87 | 043 |034 | 78 | 033]028 | 85 [[031{027] 87 [[057]023 | 41
Février | 81| 034 |023 ] 70 [ 028|022 81 Jlo26[022] 83 [fo42[021 | 48
Mars 511 083 |026 | 31 ||lo71] 025 | 36 [|068[025| 37 [[032]0,19 | 59
Avril 501 041 (015 | 36 |034]01s | 44 [l032][015[ 45 [[044 022 | 50
TABLEAU 4
QUINTILLES
STATION PERIODE | SAISON| N x | o |vVal D | Me
Q Q] Q| Q
ABIDJAN 05/76 » 10/76 | PLUIES | 87 | B 030[0,20 | 67|0,2-0,3|0,26 {0,17]0,23]0,29 | 0,38
al054l0,53]98t00-02|0,5710,17[041}0,73] 097
03 - 04/76 3 1043]0,18| 42 04-0,5[0,40{0,29[037] 0,45 0.53
LAMTO 02-03/78 SECHE |[111
«}0,40]0.40 [100] 0,0-0,2]0,42 | 0,13]0,32{0,52| 0,73
glo.25{0,12] 511 0,1 -02{0,22]0,14{0,19{0,25] 0,33
LAMTO 05/78 -»10/78 | PLUIES | 158 '
«l0,71{0,53 | 75| 0,0-0,2] 0,74 | 0,21/0,60| 0,92] 0,19
. Bl0,48]0.23147] 0607 [ 046 | 030{0,41]0,51] 0,60
OUAGADOUGOU | 06/76 -09/76 | PLUIES | 81
: a 0261030117 0,204 |0,25} 0,10{0,21} 030} 0,39
B l0,45]031]69] 0203 ]033]0,21]0,28] 0,41] 0,66
OUAGADOUGOU { 11/76 »03/77 | SECHE |155
« |0,43/034] 79| 00-0,1 | 038} 0,15{0,30| 048] 0,71
B 1043033 77] 0203|033 0,190,228 040] 0,63
OUAGADOUGOU | 11/78 -03/79 | SECHE {162 :
o 10431025571 0204 {041]024{036|048| 0,61
8 l0.47]028] 60| 03-04 | 041]0,29{038|0,53| 0)63
NIAMEY 05/76 - 10/76 | PLUIES | 160
« 1033027] 80| 0,102 {0321 0,15(0,27] 037} 0,55
B l037(028]74] 0,1-02 [030]0,17{0,26{ 035] 0,51
NIAMEY 11/78 »>04/79 | SECHE |440
« |039/028] 71| 0204 {038 {0,20{0,32| 046{ 0,59
B l0,68{025(37] 0506|059 0,53]0,55{0,67] 0,91
NIAMEY 03/79 SECHE | 51
« 1032(0,19] 59| 0204 {030/ 0,21]0,28 035] 0,40
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III - 2.3. RAYONNEMENT DIRECT_ ET_TROUBLE_ATMOSPHERIQUE.

La mesure du rayonnement direct peut se faire avec un pyrhéliométre
sans filtre, mais elle nécessite alors la visée du soleil par un opérateur
qualifié ou, si 1'on souhaite un enregistrement continu, 1'utilisation d'une
monture équatoriale qui suit Te soleil. Ce dernier systéme est de réglage
délicat et i1 arrive que 1'appareil "perde le soleil". I1 existe é&galement
des montures permettant de faire un "tracking" du so]eil mais elles ne sont
actuellement qu'ad 1'&tat de prototype dans certains: }aborato1res (L.A.A.S.
de Toulouse, L.0.A. de Lille, I.U.T. de Dakar) et le. systeme tant électro-
nique que mécanique est complexe.

L'autre solution est de mesurer le rayonnement global avec un pyranométre
ordinaire et le rayonnement diffus avec un pyranométre & bande ou disque pare-
soleil, La différence des deux mesures est censée donner le rayonnement solaire
direct puisque :

G,-0D
¥ ¥ = m(G ‘"

ST

D¢)
La bande pare-soleil (ou le disque dans une moindre mesure) occulte non

seulement le soleil mais aussi une certaine couronne de ciel diffusant de la
lumiére dans un plan paralléle au plan équatorial.

Diverses formules de corrections ont &té proposées, mais aucune ne prend
en compte tous les paramétres. La correction dépend, en plus des données astro-
nomiques et des coordonnées géographiques, de données locales telles que la
nébulosité et surtout le trouble atmosphérique difficile a paramétrer, en
routine, sans mesure complémentaire.

Une formule peut &tre déduite des données expérimentales et géographiques
et des caractéristiques de la bande pare-soleil. Elle donne le déficit en
rayonnement diffus de la mesure (Colson , 1975).

3

AD = (R/r) . cos” § °

-ho

(sin¢. sind + cos¢ . cos § cos h) dh
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od h est la hauteur du soleil (hO et - h0 au lever et au coucher)
¢ la latitude
8 la déclinaison du soleil

%,r largeur et rayon de la bande pare-soleil
d sa distance au détecteur du pyranométre

Cette formule suppose que la largeur & est petite devant le rayon r,
que la taille du capteur est négligeable devant les autres dimensions et qu'il '
n'y a de réflection ni & 1'intérieur de la bande pare-soleil, ni & 1'intérieur

des coupoles du pyranométre.

La correction donnée par cette équation pourrait &tre évaluée d& un instant
donné & condition de connaitre la distribution de la luminance du ciel dans
1'espace occulté par la bande pare-soleil. Ce paramétre variant avec la hauteur
du soleil, le trouble atmosphérique et la nébulosité, cette formule a une appli-

cation limitée dans la réalité.

Drummond (1956), Blackwell (1954) et d'autres ont simplifié cette formule
en supposant une distribution isotropique de la luminance sur tout le ciel.
Cependant, comme indiqué par le C.S.A.G.I. (1958) cette analyse simplifiée ne
peut donner qu'un ordre de grandeur de la correction et 1a meilleure méthode
est sans doute la détermination expérimentale du facteur de correction sur le
site de mesure. Une des méthodes consiste & comparer les mesures obtenues avec
un disque pare-soleil et avec une bande pare-soleil. On peut également comparer
Tes mesures d'un pyranométre avec et sans bande pare-soleil par ciel unifor-

mément couvert.

Ces étalonnages n'ayant pas été faits pour les pyranométres installés 4
Niamey, nous ne ferons pas d'études du rayonnement direct & partir du global
et diffus mesurés & la secticn Agrhymet de Niamey.

Par contre, durant la campagne ECLATS, des mesures de rayonnement solaire
direct étant effectuées en méme temps que les mesures au pyranométre, nous
allons examiner 1'influence du trouble atmosphérique sur Ta quantité (G¢ - D¢)
mesurées avec deux pyranométres et comparées & la mesure du rayonnement solaire

direct mesuré au pyrhéliométre.
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FIG. III-8. Abaques de correction du flux diffus avec un pyranometre Eppley
& bande pare-soleil (Drummond, 1964) & différentes latitudes en

fonetion de 1l'époque de 1'année.
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JOUR HEURE _ a b R Nb.points
19/11/80 | 7.50-10.40 | 0,44 0.9374 | - 22,28 | 0,9933 | 17
20/11/80 7.50-10.20 0,48 0?9452 - 27,85 | 0,9991 16
21/11/80 | 8.20-10.10 | 0,38 0,117 | - 15,13 | 0,9937 | 11
27/11/80 | 8.30-10.40 | 1,52 0,7625 | - 45,15 | 0,9965 10
28/11/80 | 7.00-10.20 | 0,935 0,7171 - 2,07 | 0,9928 21
01/12/80 | 6.30-10.30 | 0,26 0,9847 1,90 | 0,9996 25
02/12/80 6.30-10.25 0,31 0,9956 - 0,58 | 0,9992 24
03/12/80 | 6.30-10.10 | 0,23 0,9868 2,09 | 0,9991 23
03/12/80 6.45-9.50 0,195 1,0012 . 7,41 | 0,9993 17

Tab. III-1. Ajustement Llinéaire entre le rayonnement direct mesuré avec un
pyrhéliométre et celui mesuré avec deux pyranométres, (dont L'un
avec bande pare-soletl), pour des jours de turbidité différente.

—nn RAYOHMNEMEMT DIRECT=ECLATS-S0L
|BE1-1 . -~y
Aa1-12
5838 4=
$ SBB“[— 19',.-11
4o
E
b zeat
B
284 HFF;#,E?;il
1884 :
g1 TI— — TR— — T— N — +

8 188 288 388 4909 500 €@. GL
PYRAND

Fig. III-9. Comparaison entre le flux solaire direct mesuré avec un pyrhélio-

meétre et celul mesuré avec deux pyranométres dont un avec bande
pare-soleil.
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On supposera pour la correction de bande pare-soleil un facteur de
correction de 1,13 déduit des abaques (figure I1I1I-8) données par Drummond
(1964) pour des pyranométres Eppley du type de ceux que nous avons utilisé.

Elles sont &tablies pour des conditions de nébulosité moyenne et tiennent
compte d'une correction supplémentaire de 4 % pour la non isotropie du ciel.
De plus une correction de 2 % doit étre ajoutée en cas de ciel clair et
retranchée pour un ciel couvert. Ces corrections ne peuvent qu'é@tre des ap-
proximations pour d'autres types de pyranométres ; de plus, le trouble atmos-
phérique n'est pas pris en compte. On ne peut donc espérer avoir une précision
meilleure que 10 % compte tenu de ces approximations et des charactéristiques
de 1'appareil.

Le tableau III-1 et la fiqgure III-9 montrent les résultats obtenus.
L'ajustement linéaire SPH =a . SPA + b

(PH pour pyrhéliométre, PA pour pyranométre) est bon dans tous les cas avec
un coefficient de corrélation supérieur & 0,99. Par contre le facteur de pro-
portionnalité a entre les flux directs mesurés par les deux méthodes, qui
devrait étre de 1 si la correction de bande pare-soleil &tait bonne, varie

de 1 pour un jour trés clair d@ 0,7 pour un jour trés brumeux. La correction
est insuffisante d&s que le trouble est important et la différence (G, - D)
est surestimée indiquant un rayonnement direct supérieur a celui mesuré direc-
tement au pyrhéliométre.

De méme, 1'écart & 1'origine (par ol devrait passer la droite d'ajuste-
ment si la relation de proportionnalité directe était parfaite) s'accroit
avec le trouble atmosphérique, ce qui laisse a penser que la relation n'est
plus. Tinéaire pour les faibles valeurs du rayonnement quand le soleil est
bas sur 1'horizon.

La figure III-10, ol 1'on a tracé le coefficient de proportionnalité,
a en fonction de 1'épaisseur optique des aérosols a 550 nm ( 5550), montre
qu'il faut apporter pour ce genre de mesure une correction de bande pare-
soleil dépendant du trouble atmosphérique.
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Fig. III-10. Variation du coefficient a de l'ajustement linédaire entre

Spy et Sp, avee l'épaisseur optique d'aérosols a 520 nm.
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Quant 3 paramétrer une correction de ce type, le peu de mesures
disponibles ne nous permet pas de conclure. Une corrélation 1inéaire serait
d la rigueur possible si 1'on supprime Te jour le plus trouble (§ = 1,52)
pour lequel Ta mesure au pyrhéliométre était aldatoire.

Dans ce cas on obtient :

a =-0,38.96+ 1,09 avec un coefficient de corrélation de 0,93.
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CONCLUSTON

Malgné La non comrnélation entrne L'épalssewr optique et La visdibilite,
L' evolution spatiale et temporelle de cette derniire, perumet de sulvre La
progression du front de brume s2che et de déteaminen ses sources et Les
thajectoines des nuages d'adrosols.

Deux sources sont mises en évddence : La source Mauritannienne dont
Le flux va se perdre au-dessus de L'Atlantique et La source Tchadienne dont
Bilma, Agadés et Zindern sont Les premiens recevewws avant toute L'Afrique
de £'0uest, y comprnis Abidjan et Le Golfe de Guinée Lons des épisodes parti-
culisrement intenses qui se produisent principalement pendant La salson séche.

Deux périodes nistoriques, coincidant avec une séchernesse intense, ont
gte manquées par une augmentation des brumes siches : 1947 a 1953 et de 1970
a 1978. 1L semble d'ailleurs que depuis 1983 on S04t @ nouveau en période de
séchenesse avec des brumes siches qui ont atteint La Cite d'Ivoinre et y sont
nesties anormalement Longtfemps.

Pendant quatre ans, de 1976 & 1979, des meswres de trouble atmosphérique
swt £'axe Abidjan - Niamey ont montrné que Le trouble était constamment élevé
dans ces négions.

La valeur du coefficient B  d'Angstrim était toufours supérnieure a 0,2
et pouvalt dépasser 1 alons que en zone tempénée, on peut descendre en dessous
de 0,1 pour des fourns particulidrement clairns. Le coefficient o éEtait par
contrhe beaucoup plus faible et souvent proche de zéro, ce qui signifie un aéro-
s0L niche en grosses particules, La valewr typiques des zones tempénées étant
de 1,3.

Les conséquences de ce trhouble sont en parnticuldien L'impontance du diffus
dans Le rayonnement global et L'impossibilité de déduirne Le nayonnement direct
des mesurnes avec des pyranomdtres avec et sans bande pare-soleil. En effet,

La conrection de bande pare-soleif classique ne suffit pas et AL gaut une
correction dependant du trouble, Lequel est caleulé @ partirn de meswres du
rayonnement sofaine direct...
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CHAPITRE IV

LES CARACTERISTIQUES DES AEROSOLS
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INTRODUCTTON.

LA NECESSITE D'ETUDTER LES CARACTERISTIQUES DES AEROSOLS.

Les conséquences climatiques de touf ce qui peut ethe injecté dans
L'atmosphene s0it par L'homme (pollution), s0it par des phénomines naturels
(voleans, vents de sable) sont foujourns trhis controvensées. Par exemple
quelle est L'ampleur de L'échaufgement di a £'augmentation du taux de COZ
dans L'atmosphere (Hansen et al. 1981) ou Les aérosols atmosphériques ameénent
ALs un échauggement ou un regroldissement et dans quelles proportion ? Bryson
(1968) fait Le bilan de tous Les facteuwrns ingluencant Le changement de climat
et pose, sans y népondre, quelques quesitions du Lype de celles ci-dessus
1L donne également quelques ordres de grandeur concernant Les modigications
supposées de La température moyenne de fLa terre swite a des variations d'acti-
vite solaire, d'albédo ou d'émissivite.

Rasool et Schneidern (1971) étudient L'egfet sun Le climat global d'une
augmentation des concentrations du dioxyde de carbone et des adrosols dans
L'atmosphéne. SL Le dioxyde de carbone augmente fa température au 0L, par
contre Les adrosols aurnalent un efget de refroidissement de La surface tern-
restre qui pourrait atteindre 3,5°C pour un quadmiplement de La concentra-
tion actuelle d'aérosols.

Quelques réponses ont été données nécemment au sujfet de L'impact des
agrnosols sun Le climat via Les modigications des glux de rayonnement. Les
conséquences sur Le climat peuvent trne directes par modification du bilan
radiatif régional ou planétainre, ou indirectes par modification de La couche
Limite planétainre (C.L.P).

Pourn ce qui est des conséquences directes, Les effets d'une couche
d'adrosols sun Les glux radiatifs, a ét& étudiés en particulier par Vonden
Haar et al. (1972}, Unswonth et al (1973), Carlson et al. (1973), Reynolds
et al. (1975), Kuhn et al. (1975) et plus nécemment durant L'expérnience ECLATS
décnite dans La derniére pantie de ce travalil.
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Vonder Haan et Cox (1972) et Reynolds et al. (1975) durant L'expérience
BOMEX, observent une absorption du rayonnement solaire de 25 % plus imponrtante
dans une atmosphdre trhoublée par Les aérosols comparée a une atmosphire claire.
Cecd améine un échauffement par Les courntes Longueurs d'onde dans Les basses
couches (1000 - 700 mb) qui excéde, pendant quelques hewres autour de midd,

Le negroidissement ingrarouge.

Carlson et al. (1973) indiquent que pour une Epaisseur optique d'airosols
d'envinon 0,30, La transmission de La couche d'aérosols est seuwlement 0,86 et
néduit Le nayonnement solaire dans Les mémes proportions qu'une couche nuageu-
se avec Le méme effet : diminution de L'échaufgement so0laire du systime océan -
atmosphire et diminution du regroidissement net dans Les couches moyennes.

Kuhn et al. (1975) étudiant Les données de GATE dans La fenétre atmosphé-
nique de § - 14 um, trouvent un regroidissement ingrarouge plus intense dans
La couche d'agrosols.

Depuis une dizaine d'années, Les études théorniques surn L'ingluence des
adrosols sun Le climat, ont prnis de L'importance. ELLes ont débuté par celles
deCharleon et Pilat (1969), Atwater (1970) et Mwwray Mitchell J. (1971). 1&s
ont montré que Le sens de L'effet dépendait des caracténistiques opfiques des
aérnosols : 4L R'aérosol est purement diffusant, La perte par rétrodiffusion
prodult un refroidissement ; 44 de L'absornption se superpose a La difgusion
AL peut y avoin néchaufgement, La Limite entrhe ces effets opposés dépendant
de La parnt de L'absorption par rapport a La difgusion qui est quantigiée par
2'albédo de diffusion simple des particules ().

Lenoble (1983) a fait une nétrospective exhaustive des études Les plus
rnécentes surn ce sujet et de La manidre dont Les adrosols interviennent suivant
Le modéle numérnique choisi. L'ensemble de ces études montre qu'il faut distin-
guen L'effet des aérosols strnatosphéniques de celul des airosols trhoposphiri-
ques. 1L y a Lieu de séparen également L'effet au niveau du s0f de celul au
sein de L'atmosphinre, L'albédo du s0f ayant une influence considérable.



- 123 -

Les adrosols injectés dans La strnatosphére par Les Gauptions volceaniques
ayant un efget sur Le bilan radiatif du systéme terre - atmosphére, on a é£8
amené & etudien également quel pouvait tre L'effet de ceux injectés par
L'homme par suite des vols d'engins a haute altitude (Turco et af. (1980)).

Les etudes sun Les adrhosols statosphéniques artigiciels ou naturels
aminent aux conclusions sulvantes :

- malgré L'egfet de serre provoqué parn Les adrosols, L y a une perte
d'enengie planitaire d'environ 27 W/mz powr une couche d'aérosols stratos-
phéniques d'épaisseuwr optique & = 0,03 et d'albédo de diffusion simple
mc = 0,998 donc peu absorbants, Cette perte est due essentiellement a L'aug-
mentation de L'albédo Local et planétaire pour Le rayonnement solaire. Cet
albédo dépend essentiellement du caractire absorbant ou diffusant des aérosols
et de £'albédo du s0f. On a donc un regroddissement du s0L et de La trhopos-
phére qui ne powuralt tre compensé qu'avec des aérosols trhes absorbants
(G, = 0,85 d'apres Lenoble et al. 1982).

- Au sein de £a couche d'aérosols elle-méme, il y a échaugfement tant
par Le rayonnement solaine que par Le rayonnement thenmique terrestre, du falt
de L'absorption et de L'augmentation du thajet optique. Cet échauffement peut
avoin un efget non négligeable surn Les processus photochimiques qui se dévelop-
pent dans La stratosphéne.

Les études dans La trhoposphére sont plus difgiciles car Le Zemps de
nésidence des adrosols y est plus faible que dans La stratosphirne et {Ls subis-
sent de grandes variations spatiotemporelles. L'effet y est plus Localisé malis
plus intense, Les épa,ézsxseww optiques pouvant atteindre 2 ou 3 dans Le visible
et AL 8'exence plutdt sun Le climat Local et négional. C'est en parnticulien
Le cas des ainosols provenant de désents tels que Le Sahara.

Ces adrosols sont concentrés dans Les basses couches et ont donc un faible
eﬁﬁet:%e senne. 1Ly peuvent provoquern échaudfement ou regrodidissement au niveau
du s0f ou dans La couche elle-méme. Le problime est complexe du fait de La
difgusion multiple, de La diffusion moLéculaire et du couplage sol-atmosphire.
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Dans L£'ensemble, Les auteurns cités pan Lenoble (1983) trouvent un
néchauffement des basses couches par Le rayonnement sofaine qui n'est en
génénal pas compensé par Le refroidissement supplémentaire di a £'émission
ingranouge. Le sens et L'amplitude du réchauffement/regroidissement dépend
de £'albédo du s0L et des caractéristiques optiques et granulométriques des
adrosols. Globalement, Le dégicit en énerngie solaire disponible au 404,
conduit a un regroidissement en surgace.

Avec Les modéles climatiques simples d'équilibre énengétique (C.B.C.M)
tel que celul de Budyko (1969), qui cherchent a caleulen La variation méni-
dienne de La température en moyenne zonale, L'efget radiatif des aérosols
est modélisé d'une gacon approximative par L'inteumédiaire de Lewr efget sun
L'albédo de La surface et de L'atmosphire et sun L'opacité ingrarouge de
L'atmospherne. 1L apparait une perte d'énengie planétaire qui condudlt a un
regrodldissement du s0f de 1 a plusdeuns degrés suivant L'albédo de diffusion
simple, La granulométrie et L'éipaisseun optique des adrosols. Ce hrefroddis-
sement n'est en général pas compensé par L'interaction, par rayonnement
ingrarouge, entre La couche d'aérosols surchauffée et Lo s0L regrodldi. Les
conclusions sont sensiblement Lidentiques avec Les modiles radiatifs convectifs. |

Les modéles de circulation générale (G.C.M), sont évidemment Le meilleur
moyen d'investigation de L'effet des adrnosols sur Le climat mais AL ne faut
pas perdre de vue que :

- Les codes radiatigs introdudlts doivent Etre compatibles avec Les Lemps
de caleul et donc simplifdier aw maximum.

- Zes simplifications et Les contraintes ainsi que Le haut niveau de bruit
inhérent a ce genre de modéle peuvent masquern £'ingluence des aérosols ou Les
interactions entrhe divers paraméires.

Joseph (1977), a, Le premien, effectué une telle étude en introduisant
Les adrosols désentiques dans un G.C.M.

La tentative La plus nécente (d notre connalssance) est celle de Tanné
et al. (1983). 1Ls ont introduit dans Le modele du Centre Eunopéen de La
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prevision a Moyen Terwme de Reading £es modéles d'aérnosols préconisés pan

La Commission du Rayonnement (World CLimate Programme Repoat n°12) avec

une distrnibution géographique améliorée. 185 trouvent un regroddissement

au niveau du s0f 54 L£'on ne considéne que Le nayonnement solaire. En tenant
compte de L'effet des atrosols dans L'ingrarouge, Le nefroidissement est

moins Aintense. Joseph aboutit au contraire d un réchauffement car AL a choilsd
des Epaisseurns optiques d'aérosols considérables (6§ v 3 sur Les déserts) en
prenant en compie une épaisseur ingrarcuge par rapport a L'épalssewr optique
visible beaucoup plus important (<SIR/<SM./5 = 0,55) que celle choisdie par Tanné
(6112/6\“;/3 = 0,10) qui semble plus réaliste.

En conclusion de £'ensemble de ces études, Les effets Les plus signifi-
catifs des aérosols sont :

- une augmentation de La température de La stratosphire au sein de La
couche d'aérosols stratosphénique,

- une augmentation, moins Lmportante que La précidente, de La température
de La troposphére au sein de La couche d'aérosols conginés dans Les basses
couches.

- une diminution de La température du s04.

Mais & ne gaut pas perdre de vue que ces effets sont a peine plus impor-
tants que Le bruwit d'un G.C.M. et qu'ils peuvent changern de sens en fonction
des caracténistiques radiatives des airosods, de Leun réparntition dans L'at-
mosphereet de L'albédo du s0L.

C'est pouwrquoi une des prionités Enoncées par Lenoble (1983) est £'appro-
gondissement des connaissances concernant £es caractéristiques physiques des
aérosols et en particulien :

- Leun concentration spatio-temporelles,

- Leurn composition chimique et minéralogique permettant d'en déduire Leur
indice complexe,

- Leurn gonme et Leur ghanuloméinie.
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Ces caractiristiques physiques peuvent permettre d'en déduire Les
caracténistiques radiatives dont Les principales sont :

- Le coefficient d'extinction B d'od découle L'épaisseunrn optique §

- L'indice complexe des particules dont dépend trés gortement L'albédo
de diffusion simple & .

- La fonction de phase ou plus simplement Le facteur d'assymétrnie g
dont La connaissance subfit pourn Les études d'impact climatique.

La connaissance des variations spectrales de ces caractérnistiques est

nes Ampontante. En parnticulier, comme Le montre La comparaison des résulitats
des simulations de Joseph (1977) d'une part et de Tané et al. (1983) d'autre
part, AL est indispensable de connaltre précisément Les caractéristiques moyen-
nes dans Le domaine spectral du rayonnement solaire d'un cdté et dans Lo domal-
ne ingrarouge de L'autre. Compte tenu de L'absorption parn Les gaz atmosphériques
de L'infrarouge, La prioniti est dans Les études de La fendtre atmosphénique

& - 12 wn.

Dans ce qui sult, nous nous efforcons de caractérnisern Les proprniltis
physiques et principalement Les propriltés nradiatives des adrosols désertiques
et nous chenchons & Gvaluer expérimentalement Leur impact Local surn Le bilan
radiatif des basses couches de ﬂfggmqéphéne ainsd que surn La structure de ta
couche Limite. -

C'est ce que nous avons tenté de réalisen dans Le travail qui
swit. Nows nous Limitons @ une atmosphére dépourvue de nuages. Un autre pro-
bleme est en effet d'étudien L'impact des adrosols surn Les nuages, qui ne
doit pas étrne négligé d'autant que ces alrosols ont des caractéristiques dif-
genentes suivant qu'ilLs sont secs ou humides (Junge (1955)) .

Les trhavaux de Crozat (1978) et Bertrnand (1977) qui ont fait respecti-
vement L'analyse chimique (par éLéments) et L'analyse minéralogique des aéro-
4045 ouest-africains sont rappelés.
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Des mesuwnes faites auparavant en diverses stations, puls pendant
L'expénience ECLATS, donnent une idée assez précise du spectre granulo-
métrnique qui peut Etre déterminé également par inversdion des mesures
d'épaisseurs optiques specthales.

Les mesunes de flux radiatif dans Le visible et de Luminance dans La
genitre atMOAphénLque permetient de déterminen centains des paramiires
radiatigs des aérosols : albédo de digfusion simple dans Le visible et
amissivite dans L'ingrarouge.

Avant d'étudien Les carnactérnistiques optiques des brumes séches, LL
peut etre Ainténessant de faine Le bilan de nos connaissances sur Leuns
autrhes caractinistiques physiques, ainsi que surt Lewr composition. Ces
connaissances powvont éventuellement nous permettre de remonter {indinrec-
tement aux caracténistiques optiques et de Les comparern a celles mesurées
indirnectement.

Les analyses minéralogiques et chimiques donnent Les composiiions
en matérniaux dont Les caracténistiques optiques individuelles sont en géné-
hak connues mals dont La combinaison ne donne pas forcément un résultat
prévisible. De méme Les distrnibutions granulométriques permettraient d'at-
teindre, parn La théorie de Mie parn exemple, des caractérnistiques optiques
telles que Le coefficient de digfusion et L'albédo de diffusion simple.
Encore faudrnait-AL connaitre Leur indice complexe et Leur forme, deux éfLé-
ments qui sont peu connus ou d'une grande divensité {gig. 1V-1).
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Iv - 1. LA COMPOSITION DES AEROSOLS.

Iv - 1.1. COMPOSITION DES ELEMENTS :

e W S A T T - ) " V. — " —

Elle a été déterminée par Crozat (1978). Nous ne retiendrons que les
résultats obtenus en Haute - Volta ol 1'aérosol est essentiellement terrigéne.
En effet, il y a une nette variation entre le Golfe de Guinée et le Sahel,

Ta composante marine disparaissant petit & petit au profit de la composante
terrigéne. Lors des épisodes de brume sé&che intense, cette derniére est
alors prépondérante méme en zone sous influence maritime.

Les concentrations moyennes obtenues sont les suivantes (en ug/m3 d'air)

Na K Ca Mg Fe Al
50 1,26 0,79 0,64 4,24 7,45

Un point intéressant & noter est que ces valeurs moyennes relevées en
épisode de brume séche, sont aussi &levées que celles observées en zone urbaine
polluée (Henry et al.,1971) et 100 & 1000 fois plus élevées, suivant 1'818-
ment que les valeurs données pour des zones non polluées telles que la Norvége
et la Suisse (Rahn, 1971, 1972) ou le pdle Sud (Zoller et al., 1974). Ces
concentrations trés élevées en Afrique de 1'Ouest, bien qu'il s'agisse d'une
zone non polluée par 1'activité humaine, montrent 1'importance des sources
naturelles d'aérosols. En particulier, les fortes concentrations en aluminium
permettent de penser que la source terrigé@ne joue un rdle prépondérant dans
les zones désertiques ou semi-désertiques.

Ceci implique que le trouble soit toujours important dans ces zones et
qu'une @paisseur optique de 0,2 - 0,3 qui est 1'indice d'un fort trouble en
zone tempérée, corresponde d& un ciel dit "clair" dans ces régions.

IV - 1.2. COMPOSITION MINERALOGIQUE.

- - v —— - ——— " - - - — ——— > Vo

Bertrand (1977) a étudié ce probléme & 1'aide de diverses méthodes :
prélévements sur filtres ou gazes, analyses par la diffraction de rayons X
globale ou par classes de granulométrie quand la quantité recueillie le
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Q
ECHANTILLUA DE 5038 DIOLLASSO
®
X Q
. K
i
1
. ; 1 “
A L ] . - "
e nrad S
1
@ - 2
. /'
. 1 //"’
[ .. .
] .
;A-\‘ J L =
o o, Sl '4' O
|W"“\ ‘M ______ vt
'
” [ [} 14 12 "7 . -J

" 9 ? 3 ! l‘l
AUSLE g IncIDERCE ("M

Fig. IV-3. Diffractogramme de poussiéres collectées 4 Bobodioulasso en
Janvier 1974 :
A. Diamétre maximum des particules 10 um
B. Diamétre maximum des particules 2 um

@ : Quartz K : Kaolinite
I : Illite M : Montmorillonite



- 133 -

permettait. Les analyses de couches superficielles de sol qu'il a également
faites, présentaient la méme composition minéralogique.

Pour ce qui est des échantillons d'aérosols atmosphériques, il aboutit
aux conclusions qui suivent.

Les principaux minéraux sont le quartz et le Kaolinite qui sont accompa-
gnés de I11ite, Montmorillonite et de traces de Feldspath.

Le quartz de densité plus é&levée que les argiles décante plus rapide-
ment. Par ailleurs, les observations montrent que la proportion de quartz
augmente avec la concentration en grosses particules ce qui entraine au voisi-
nage des zones sources une forte proportion de ce minéral liée & 1'arrachement
des grains de sable de forte dimension (75 % & Zinder et Agadés). Ailleurs,
la proportion en masse du quartz est sensiblement constante (50 - 60 %) car
les gros grains de sable sédimentent rapidement alors que les particules
d'argile, de petite taille, restent plus longtemps en suspension dans 1‘'atmos-
phére,

Ces conclusions apparaissent sur les diffractogrammes de rayons X
effectués sur des échantillons prélevés en divers points de 1'Afrique de
1'Quest (fig. IV-2 et 1V-3).

Les diffractogrammes d'échantillons préievés sur une Tigne joignant
Agadés 3 Abidjan (fig. IV-2) montrent nettement que la proportion de Quartz
(pic Q) diminue trés sensiblement lorsque 1'on passe du désert & la Céte,
la Kaolinite (pic K) restant d peu prés constante. Les échelles sont relati-
ves et on ne peut comparer directement la proportion quartz/Kaolinite d'aprés
la hauteur des pics.

Dans certains échantillons prélevés & Bobodioulasso, les parties fines
de diamétre inférieur & 2 um et les parties plus grossiéres de diamétre infé-
rieur & 10 pm ont 8té séparées. Les pics du quartz (Q) sont beaucoup plus
faibles dans des premiéres alors que ceux de la Kaolinite (K) ont augmenté
confirmant les hypothéses précédentes.
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LIMITE DES

CLASSES DE 0,15 u Num _o
RAYON (um)
distribution| LIEU Ciel 1 2 3 4 5 6 .
(Date)

Abidjan =

1 (28/11/73) 58400 18900 22540 2010 680 70 0
Niamey o

2 (07/01/74) 87500 36600 45590 3940 1270 100 0
Abidjan =

3 (18/01/74) | 230 7000 22000 4000 1600 370 30
Abidjan

4 (22/01/74) 45000 20000 22000 2200 750 50 0 |
Abidjan «

> (09/01/75) 22300 3300 5100 730 370 85 15
Abidjan clair

6 (25/05/76) 23100 12520 2630 N 60 80 150 60
Abidjan Taiteux =

7 (11/02/79) 17160 1130 1890 @ 390 210 100 20
Niamey o

8 (15/03/79) 38450 24500 67585 12175 6190 2070 130
Distribution 6 |

9 de JUNGE 1,13.10 273600 35500 3440 1130 275 34

Tab. IV-1. Granulométrie des aérosols atmosphériques & Abidjan et Niamey.
Comparaison avec une distribution de JUNGE. (N/litres

3

© = prume séche)
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Loin des zones sources, le rapport quartz/kaolinite reste constant,
indiquant une faible évolution de la distribution en taille des aérosols
continentaux au cours de leur déplacement. Cet équilibre s'explique par le
fait que les particules sont en majeure partie de taille inférijeure & 10 pm
et qu'alors le processus de sédimentation joue un rdle mineur.

Nous adopterons donc la conclusion de Bertrand : "... une sélection

granulométrique accompagnée d'une sélection minéralogique s'opére & partir
des zones sources d'aérosols, mais un équilibre est rapidement atteint. Une
grande partie des régions concernées par les phénoménes de brume séche en
Afrique de 1'Ouest recoit donc un aérosol relativement homogéne en taille

et en composition minéralogique, durant les périodes de brume séche".
Ce type de sé&lection granulométrique est observé également dans les

brumes séches transportées du Sahara ou du Sinaj vers 1'Est au-dessus
d'Israel (Yaalon et Ganor, 1979).

IV - 2. GRANULOMETRIE DES AEROSOLS OUEST AFRICAINS.

Une @&tude compléte, en paralléle avec les mesures d'épaisseur optique
est faite dans la suite. Nous ne parlerons ici qu des résultats obtenus par
Bertrand (1977) et nous méme lors d'expériences ponctue]les avant 1'expérience
ECLATS. Les mesures ont é&té effectuées avec un granulométre a diffusion opti-
que Bausch and Lomb.

Le tableau IV-1 et la figure IV-4 montrent quelques granulométries obte-
nues d Niamey et Abidjan pendant les périodes de brume séche, ainsi qu'a
Abidjan sans brume séche, dans un flux d'air maritime (distribution 7 et 8).

La derniére ligne du tableau, donne les valeurs que donnerait une dis-

tribution de Junge de la forme dN = c.r?

dr, correspondant 3 une concen-
tration en masse de 1000 um/m3. Cette distribution donne un nombre de petites
particules beaucoup plus important, alors qu'au dessus d'un rayon de 0,5 um

elle suit sensiblement les valeurs expréimentales. D'aprés ce que 1'on a dit
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Fig. IV-4. Distribution granulométriques typiques :

a. en période de brume séche d Abidjan et Niamey comparées
d une distribution de Junge.

b. a Abidjan par ciel clair et par brume séche.
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précédemment, dans le chapitre sur le trouble atmosphérique, 1'exposant n

de Ta loi de Junge peut &tre reliéd & T'exposant o de la variation de
1'épaisseur optique, donc de 1'extinction, en fonction de la longueur d'onde,
par n = a+ 2, a condition que 1'extinction soit une fonction affine de

Log A.

Sur la figure IV-4a, sont portées deux granuiométries de brume séche
d Niamey et Abidjan. Elles sont sensiblement identiques pour les petites
particules jusqu'a 0,5 um, puis & partir de cette taille, différent d'autant
plus que les particules sont grosses. Ceci est explicable par 1a décantation
qui se fait durant le transport entre les zones sources proches de Niamey et
Abidjan & 2000 km, les grosses particules décantant en premier.

Ces granulométries comparées & celles de Junge ou @ une distribution
typique obtenue par inversion des mesures optiques pendant 1'expérience Eclats,
lTeur sont comparables pour les particules supérieures & 0,5 um, mais trés
déficitaires pour les petites particules. Or, d'aprés 1'expérience que 1'on a
eu ensuite au cours de 1'expérience ECLATS, i1 n'est pas évident que 1€ granu-
lométre ait la méme sensibilité dans toutes les classes. Les comparaisons
relatives d'un prélévement & 1'autre pour une méme classe peuvent étre préci-
ses, par contre, 1'abondance et la répartition en valeur absolue peuvent étre
sujet & caution. En particulier, 1'abondance dans les classes de taille faibie
qui est souvent sous estimée par ce genre de compteur optique.

La comparaison des granulométries de brume séche et en ciel clair &
Abidjan (fig. IV-4b) met en évidence que 1'apport des brumes séches se fait
principalement dans les classes de 0,25 & 1 um.

La figure IV-5, montre la contribution relative des différentes classes
d la masse et & 1'extinction. On considére les particules homogénes, sphéri-
ques de densité 2,7 et on applique la théorie de Mie. On met ainsi en évidence
que plus de 50 % de 1a masse provient de particules de rayon supérieur a 1,5 um,
tandis que 1'extinction est due surtout aux particules de rayon inférieur & 1 um.
On note une influence prépondérante de la classe 0,5 - 1 um qui est une classe
modale de la distribution, 1'autre mode &tant vraisemblablement dans les trés
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petites particules (r < 0,15 um). On doit noter que les distributions 1,2

et 3 sous-estiment sans doute gravement les concentrations en grosses parti-
cules de rayon supérieur d 2,5 um. En effet, ces 3 prélévements &taient faits
d 1'aide d'un Tong tuyau et d'une cuve de dilution intermédiaire avant d'ar-
river au granulométre. Une pompe auxiliaire assure le renouvellement de 1'air
dans la cuve. Ce systéme de prélévement permettait de garder 1'appareil en
ambiance climatisée, chaleur et humidité nuisant & son bon fonctionnement.

En contre partie, il y a certainement perte par décantation et/ou impaction
dans les coudes des plus grosses particules dont 1'importance pour la masse
totale est capitale, mais qui ont peu d'influence sur les propriétés

optiques en courtes longueurs d'onde. Par contre, elles sont susceptibles
d'une influence notable en Infrarouge. Dans les conditions qui suivent, on

ne tient donc pas compte de ces trois prélévements.

Si 1'on compare (tableau IV-1), les distributions en période de brume
séche, (1 & 6) aux distributions de temps clair (7 et 8) en air maritime, des
différences notables apparaissent. La plus importante est 1'augmentation du
nombre de particules dans la classe 0,5 - 1 um, qui constitue de 16 & 45 % de
1'abondance totale alors qu'en jour "clair" elle ne forme que 7 & 9 % du total.
Par ailleurs, la part des particules supérieures d 1,5 um est beaucoup plus
importante & Niamey (22 %) alors qu'elle n'est que d'environ 2 % & Abidjan, ce
qui semble logique, Niamey &tant beaucoup plus proche des zones sources.

Les mesures de granulométrie sur les classes de petites particules sont
aléatoires, mais il est possible de reconstituer la granulométrie des aérosols
par inversion des mesures d'épaisseur optique en fonction de la longueur d'on-
de. Ce paramétre dépend de la taille relative des particules et de la longueur
d'onde incidente, on peut, & partir de lui, remonter & la granulométrie, ce qui
est proposé au paragraphe IV-4.1.
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IV - 3. LES EFFETS CLIMATIQUES DES AEROSOLS EN SUSPENSION
DANS L'ATMOSPHERE.

Lorsque nous avons conclu @ la nécessité d'étudier les carac-
téristiques des aérosols, nous avons nrésenté divers effets nossibles
des couches d'aérosols sur la transmission du flux de rayonnement. Mais
peut-on observer des effets climatiques au sol ou dans la basse atmos-
phére ?

Prospero et al. (1976) montrent que Tes années de sécheresse
au Sahel entre 1970 et 1980 coincident avec de fortes poussées de brume
séche. Le phénoméne est accentué du fait de la désertification nroares-
sive et peut-@tre inexorable des zones bordant le désert. Ce processus
de désertification est probablement accentué@ par 1'activité humaine
(Charney et al. (1975, 1977)). Des ranports tels gue celui du SMIC
(1973) avaient déjd mis 1'accent sur la nécessité d'étudier 1'impact
des activités humaines sur la désertification. La déforestation et le
sur-paturage aménent & la destruction du couvert véaétal et le sol &
nu est susceptible de produire des aérosols lorsaue la déflation est
suffisamment forte ce qui est souvent le cas dans ces zones surchauf-
fées. De plus 1'albédo du sol auamente passant de 0,15 - 0,20 pour un
sol herbeux ou la forét a 0,25 - 0,35 pour un sol dénudé suivant son
type et sa couleur. Or une modification d'albédo est un des paramétres
les plus importants pouvant interaair avec une couche d'aérosols comme
le montrent la plupart des auteurs cités par Lenoble (1983). Une aua-
mentation de 1'albédo conduit en narticulier & un échauffement moindre
du sol, d'oQ une convection thermique moindre;§5§gs d un échauffement
plus important au sein de la couche d'aérosols At effet devrait &tre
inclus dans la dynamique de la couche limite planétaire via ses proprié-
tés radiatives. I1 peut amener & une modification de la turbulence et de
la thermodynamique donc de Ta convection et affecter divers paramétres
tels que la pluviométrie.



LIEU MOIS ’ Nb O%OURS PARAMETRE OH 3H 6H 91 12H 15H 18H 21H
. [BILMA JANVIER 104 T 11,46 9,09 9,43 18,18 24,42 26,05 20,73 14,82
Te 14,23 13,09 11,97 17,23 22,51 23,90 20,13 15,84
T T+ 2,77 + 4,0 + 2,54 - 0,95 - 1,91 - 2,15 - 0,60 + 1,02
FEVRIER 123 T T 13,61 12,29 10,78 20,90 27,65 29,10 24,93 17,78
e 17,67 16,21 15,41 21,22 26,71 28,36 24,43 19,86
Tg}'r + 4,06 + 3,92  + 4,63 +0,32 - 0,9 - 0,74 - 0,50 + 2,08
AGADES JANVIER 88 T 16,16 14,35 13,10 21,61 28,82 28,04 23,83 18,98
T 16,12 14,67 13,81 21,30 25,35 26,24 22,17 17,45
E:-?f - 0,04 + 0,32 + 0,71 - 0,31 - 1,47 - 1,70 - 1,66 - 1,03
FEVRIER 83 T 18,85 16,82 15,37 24,84 29,92 31,94 26,66 21,96
T 19,43 17,64 16,28 24,07 28,63 29,97 26,14 21,69
To-T  +0,58 +0,82  + 0,91 - 0,77 -1,29 - 1,97 - 0,52 - 0,27 ,
TAHOUA JANVIER 82 T 19,92 17,52 16,99 22,75 29,58 31,35 27,59 22,67 I~
T, 19,69 17,60 16,25 21,91 27,47 29,41 26,28 22,19 N
T -T - 0,23 + 0,08 + 0,26 - 0,84 - 2,11 - 1,94 - 1,31 - 0,48
FEVRIER 74 T 22,68 20,17 18,47 26,07 32,78 34,80 31,56 26,04
T, 23,15 20,60 18,82 25,05 30,90 33,21 29,54 25,65
T__.T  + 0,47 + 0,43  + 0,35 - 1,02 - 1,88 - 1,59 - 2,02 - 0,39
NIAMEY JANVIER 85 T 20,91 18,60 16,93 23,71 30,63 32,91 29,75 24,31
T 21,03 19,40 18,00 22,36 28,25 30,75 28,04 23,40
Te"T  +0,12 +0,80 + 1,07 - 1,35 - 2,38 - 2,16 - 1,71 - 0,91
FEVRIER 78 T 23,41 20,88 18,90 26,40 32,98 35,04 33,12 27,09
' T 24,14 22,19 20,61 25,45 31,61 34,32 32,04 26,84
To,-T  +0,73  + 1,31  + 1,71 - 0,95 - 1,33 - 0,72 - 1,08 - 0,25

Tab. IV-2. Ecart de la température moyenne au voisinage du sol les jours de brume séche (=) par rapport & la moyenne
sur 10 ans des jours sans brume séche pour les mois de Janvier et Février en quatre stations :
a. Bilma b. Agadés e. Tahoua d. Niamey.
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Fig. IV-6. Ecart de la température au sol les jours de brume séche par
rapport 4 la moyenne sur 10 ans au cours de la journée :

Bilma,

Adgades,

Tahoua,

. Niamey.
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IV - 3.1. LES EFFETS OBSERVABLES AU SOL DES BRUMES SECHES

Iv-3.1.1. SUR_LES_TEMPERATURES DE L'AIR AU VOISINAGE
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On a fait nour quatre stations du Niger (Bilma, Acadés,
Tahoua et Niamey) les moyennes des températures & une heure donnée
toutes les trois heures sur 10 ans pour les mois de janvier et février
de 1970 & 1979 en condition de brume séche et en ciel clair (Tableau IVY-2).

Ces mois correspondent & des fortes probabilités d'oc-
curence des brumes séches. On a extrait de ces périodes les jours de
brume séche.

On constate que les jours de brume séche, la temnérature
moyenne &tait jusqu'a 2,4°C plus faible en milieu de journée (12 h
d 15 h). Ceci peut-étre dd & Ta diminution du flux solaire qui est rétrodif-
fusé ou absorbé par Ta couche d'aérosols. Par contre, de nuit, la tempé-
rature est jusqu'd 4,1°C plus forte en fin de nuit (3 h d& 6 h du matin).
Le tableau IV-2 et la figure IV-6 montrent lec résultats d'ensemble. L'hu-
midité est trés faible & ces &poques et ne varie pratiquement pas entre
les jours avec ou sans brume séche. La couche d'aérosols semble donc
produire un effet de serre.

Parmi les quatre stations étudiées, Bilma se distingue par le
trés fort échauffement (+4° par rapport & 1a meyenne) la nuit lorsaue
1'on est en situation de brume séche, alors aque nour les autres sta-
tions, cet échauffement est plus faible (moins de 1°) que le refroidis-
sement diurne de 1 & 2°. Bilma est une zone source et la aranulométrie
y est certainement plus riche en arosses particules qui ont un effet sur
1'infrarouge (effet de serre) plus important que les petites narticules
qui agissent plutdét sur les courtes longueurs d'onde.

L'effet global sur une journée est donc une diminution consi-
dérable de 1'amplitude thermigue par diminution de la tempnétature le
Jjour et augmentation de la température nocturne, ce aui est mis en évi-
dence sur les figures IV-7a et IV-7b. Sur la oremiére, les températures
horaires du 18 au 23 mars 1979 & Niamey ont une tendance & la hausse.
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Dans la matinée du 20 mars, une arrivée de brume séche fait chuter la
visibilité de 10 @ 5 km et on observe corrélativement une diminution
du maximum diurne et une augmentation du minimum nocturne. L'ensemble
de ces deux effets conduisant & une diminution de 1'amplitude thermique
journaliére de plus de 2° Torsaue la visibilité n'est pius que de quel-
ques centaines de métres.

De méme sur la figure IV-7b &tablie & nartir des données au
sol de la campagne ECLATS, on observe une diminution de 1'amplitude ther-
mique du 24 au 28 Novembre 1980 qui correspond & une brume s&che moyen-
ne. Cette diminution atteint 10° lors de 1'épisode du 10 au 14 décembre.
La brume y a été particuliérement intense, diminuant la visibilité jusqu'a
moins de 500 m, 1'amplitude thermique passant alors d'environ 15° & 5°.
Toutes choses &gales par ailleurs, en particulier la nébulosité, 1'effet
est d'autant plus accentué que la brume sé&che est dense. I1 est & noter
que la nébulosité peut également particiner & la diminution d'amplitude
thermique par effet de serre également mais que si elle reste sensiblement
constante sur une période donnée, s'il survient uudagﬂsode de brume séche,
la diminution de 1'amplitude thermioue est encore aﬁbentuee (lors des épi-
sodes de brume séche dense une nébulosité de 9 est notee par les observa-
teurs météo qui ne peuvent distinguer 1a couverture nuaceuse). De nlus
a cette époque de 1'année les nuages sont des cirrus d haute altitude,
la nébulosité des basses couches restant nulle, or les nuages hauts ont
un effet de serre trés faible et une telle variation de 1'amplitude ther-
mique ne pourrait étre attribuée qu' & des nuaaes bas qui sont inexis-
tants a& cette époque de 1'année.

D'autre part on ne peut attribuer cet effet & 1'arrivée d'une
masse d'air différente, en effet, la circulation générale i cette épooue,
dans les basses couches, est telle que, & cette latitude, Tes masses
d'air sont sensiblement identiques avec ou sans brume séche. De onlus,
si 1'effet &tait d0 & une masse d'air plus chaude ou plus froide, il
serait de méme sens de jour ou de nuit.
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Figs IV-8. Effbt d'une couche d'aérosols sur le rayonmement solaire

au niveau du sol :
a. Courtes longueurs d'onde,
b. Infrarouge.
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IV - 3.1.2. SUR_LES FLUX RADIATIFS AU_SOL
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La figure IV-8 a mis en évidence, oour une méme énoque, toutes
choses égales par ailleurs, 1'important déficit de ravonnement alobal
(environ 100 W/mz) des jours brumeux (27/11/81) comparés aux jours clairs
(01/12/81).

La répartition entre direct et diffus change également, la nro-
portion de diffus dans le global est de 12 % pour un jour clair & midi
mais atteint 50 % pour un jour brumeux.

L'effet sur le rayonnement infrarouge est moindre mais 1'émis-
sion accrue de 1'air charaé d'aérosols dans les basses couches chaudes
améne un supplément de 10-20 W/m2 par rapnort aux jours clairs (fig.
IvV-8b).
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IV-3.2. LES EFFETS DES AEROSOLS AU SEIN D'UNE ATMOSPHERE TURBIDE :
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Le bilan radiatif de 1'atmosphére est un des é&léments imnor-
tants de son bilan énergétique. I1 importe donc de connaitre aussi pré-
cisément que possible 1'impact des aérosols sur ce bilan.

De la réponse 3 cette question, dépend la prévision & Tong
terme de 1'effet d'une pollution globale de 1'atmosphére terrestre aussi
bien que la prévision & court terme & 1'échelle régionale de 1'imnact
sur le climat local d'une mise en suspension soit naturelle (vent de
sable, brumes séches, volcans), soit artificielle (pollution industrielle)

de grandes masses d'aérosols.

Les brouillards et brumes humides ont &té assez bien étudiés
sur le plan radiatif & cause de leur fréquence et de la géne au'ils
apportent en pays dévelopnpés. Par contre, les "brumes séches", qui,

d certaines périodes couvrent des millions de kilométres carrés et
représentent des millions de tonnes de matiére en suspension dans 1'at-
mosphére ont été assez peu étudiées du noint de vue radiatif.

A notre arrivée en Cote d'Ivoire, nous avons commencé i étu-
dier la variabilité du bilan radiatif en fonction de 1'altitude en zone
intertfopica]e (Cerf, 1972). Nous avions alors montré 1'intérét d'une

telle étude en condition de brume séche.

A 1'époque nous avions congu et réalisé un radiométre et
effectué une série de vols sur un CESSNA 150 nuis sur un CESSNA 330
(PUSH-PULL) de 1'armée de 1'air Ivoirienne. Ces premiéres &tudes étant
encourageantes, nous avions &quiné un Aérocommander aui, possédant une
trappe pour les vues aériennes était plus commode & utiliser nour les
mesures radiatives. L'équipement de cet avion est présenté en annexe II.

Les difficultés financiéres, matérielles et technigues ainsi
que les problémes inhérents au travail de recherche scientifique en Afrioue,
ont fait que le nombre de vols a été Timité. Malgré tout, nous avons
pu effectuer deux campagnes de mesures imoortantes & Niamey en mars 1979
et a@ Quagadougou en mars 1980. Cette derniére campaane a permis, au vu de
ses résultats, de confirmer le projet de campagne ECLATS.
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Fig. IV-9. Comparaison du flux descendant mesuré d celui calculé en ctel
eclair lors de la campagne Niamey 1979.
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La premiére campagne n'a pas permis d'obtenir beaucoup de
résultats sur le plan radiatif. En effet, nous avons dd transporter
par route de Abidjan & Niamey (1800 km dont 1000 de piste) le matériel
et équiper un avion de 1'armée de 1'air nigérienne. Bien que ce soit
également un A@rocommander, i1 n'avait pas de trapne photo et nous n'avons
pu installer que les capteurs de rayonnement descendant sur les ailes.
Etaient &galement disponibles sur les ailes, des sondes de température
et humidité, ainsi qu'un granulométre et un néphélométre intégrateur.

Trois vols ont été effectués les 21, 22 et 23 mars 1979 dans
des conditions de brume séche intense (visibilité de 1'ordre de 2-3 km ).

En utilisant les données de température et d'humidité obtenues
d chaque palier de mesure au cours du vol et les données du radiosondage
de Niamey pour les niveaux supérieurs, nous avons calculé 3 1'aide du
programme SUNRAY de Fouquart et Bonnel (1980) les flux radiatifs de
courte longueur d'onde en ciel clair. Les résultats comparés aux mesures
ont montré le décalage systématique du flux de rayonnement visible avec
celui calculé en condition de ciel clair. Malgré 1'ajustement des flux
au niveau haut de mesure (ajustement justifié ultérieurement) le flux me-
suré est systématiquement inférieur au flux calculé et ce d'autant plus
que 1'on traverse une grande épaisseur d'aérosols en se rannrochant du
sol. *

Ce déficit atteint 75 W.m'2 (sur 1172 mesurés), au niveau du
sol (fig. IV-9). Ces premiéres mesures ont également montré que la couche
d'adrosols pouvait monter trés haut puisque & 12000 pieds nous y &tions
encore.

On a pu observer lors des vols tdt le matin 1'effet de 1'in-
version nocturne non encore détruite sur la structure verticale du pro-
fil d'aérosols. La figure IV-10 montre que la concentration en poussiéres
croit nettement dans les couches immédiatement au-dessous de 1'inversion
qui semble réaliser un véritable blocage des aérosols qui se décantent
dans la couche d'air calme surmontant 1'inversion nocturne. Ce profil
correspond au vol n°3 du 23/03/79 vers 8 h 30 au moment o0 1'inversion
nocturne commengait & se détruire & partir du sol. D'aprés la forme de

~

la courbe de température & cet instant, 1'inversion nocturne devait avoir

une amplitude de 1'ordre de 5 & 10°.
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Fig. IV-10 : Observation avec le néphélométre intégrateur d'une couche d'aérosols

bloqués par 1'inversion nocturne.
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MARQUE OU

INSTRUMENT MODELE FONCTION

Spectroradiométre 1SCOo Spectre du rayonnement solaire de
0,4 3 1 um

Néphélométre

Iniée tour MRI Mesure du coefficient de diffusion

gra de 1'air équivalent a 0,5 um

Granulométre Baush and Compteur de particules dans les

Optique Lomb gammes de diameétres supérieures a
0,3 ;0,55152;3;5;10;
20 um.

Impacteur a Weather Répartition massique de 1'aérosol

cascade Mesure atmosphérique pour les gammes de

Corporation rayon< 0,15 ; 0,15 - 0,3 ; 0,3-0,6 §

0,6-1 ; 1-2,5 ;>2,5 um

"Sky Photometer” Volz - 22X Etablissement de la fonction de
diffusion du ciel a 1l'almucantor
pour deux largeurs d'onde (0,5 et
0,85 um).

Photométre Volz - 3X g&re de l'intensité énergétique

&ﬁ?%éyonnement solaire direct a 3
largeurs d'onde (0,506 ; 0,880 ;

0,940 um) pour calculer les coeffi-
cients de trouble d'Angstrom a et B8
et la hauteur d'eau précipitable.

Tab. IV-3. Station sol a Niamey - Mars 1979.
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Fig. IV-11 : Fonction de diffuison des aérosols :
a. En période de brume séche a Niamey le 15/03/1979 a 7h 49 (A) et le 23/03/1979 & 8h 42 (B).
b. En air maritime clair d Abidjan le 06/02/1979 & 15h 46 (A) et le 11/02/1979 ¢ 16h 29 (B).
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Nous avions également installé une station de mesures physicues
au sol décrite dans le tableau IV-3. Nous disposions, de plus, des me-
sures de la station météorologique locale. Quelques mesures effectuées
avec le "sky photometer" de VOLZ ont permis d'obtenir une fonction de
diffusion des brumes sé&ches que 1'on peut comparer & une autre obtenue
d Abidjan en atmosphére marine claire. La remarque la plus évidente norte
sur 1'effet spectral des aérosols montré fig. IV-11.

En ordonnée est porté Tle rapport de la Tuminance du ciel
d celle du soleil en fonction de 1'angle de diffusion c'est-d-dire
ici 1'angle entre un rayon direct et 1a direction visée dans le nlan
de 1'almucantar. La fonction obtenue en présence de brumes séches est
beaucoup moins pointue et 1a luminance dans les courtes et grandes lon-
gueurs d'onde est sensiblement 1a méme alors qu'elle &tait plus impor-
tante dans les courtes longueurs d'onde en ciel clair & Abidjan. Ceci
explique Ta couleur orangée de 1'atmosphére lors des épisodes de brume
séche et confirme la diminution du coefficient o d'Angstrbm dans ces
cas 1a.

Cet effet est di @ une diffusion accentu@e aux grandes lon-
gueurs d'onde, les aérosols de brume sé&che sont en effet de taille nlus
importante que ceux de ciel clair maritime.

Dans ces conditions, le coefficient d'extinction ne dépend
plus que faiblement de la longueur d'onde (tout au moins dans le domaine
des rayonnements solaires).

La campagne de Quagadougou, financée par 1'A.T.P. - Recherches
Atmosphé&riques, ‘a été plus fructueuse car nous avons pu utiliser 1'avion
équipé a Abdijan.

Quatre vols, dont un de nuit, ont été effectués les 10, 14 et
15 mars 1980. Malheureusement, la brume séche n'était pas trés dense.
Si, sur le plan radiatif, 1'intérét a &té Timité, les vols se faisant
en ciel peu trouble, ils ont montré que 1'étude de la turbulence, méme
en ciel clair, dans ces zones, était intéressante. En effet, du fait de
1'échauffement du sol, elle présente une intensité inconnue en zone tempé-
rée.
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Vol T.S.V >Hdwd:am gWM# r amow omwmm. e+<wm e»<wm e:@ﬂ<wm e«Hx e+Hﬁ e:mﬁHw >M“w”%
bate (P.1,) ¢ @\xm °C oauu i.Scw 2.5|N i.alw S.Elw €.5|N i.slw vis| IR
n°1 O5H 43 N%WQ 12,4 1,4 18,7 242 376 - 134 -1,1
14/03/80 (697) .
(nuit) O5H 58 Hmwmwv 20,7 0,8 16,9 279 402 - 123 1,5
06H 10 | 1189 24,1 2,0 16,4 301 413 - 112
(843) -0,8
06H 21 579 27,7 2,0 16,8 314 420 - 106
AOO@V l,m“.n».
O6H 42 152 27,1 0,5 26,8 345 411 - 66
(970)
n°3 10H 58 | 2713 13,0 0,8 48,8 0,009 1098 218 880 252 457 - 205
14/03/80 (697) 4,7} -1,1
11H 10 | 1829 21,1 0,8 48,7 0,007 1047 213 814 299 493 - 194
) A\Nw@v ~O»ﬂ luuw
11H 20 | 1524 22,9 0,9 53,6 0,011 1015 219 796 311 499 - 188
(809) 1,00,35
11H 30 610 0,030 1001 216 785 352 536 - 184
(905) 1,00 o
11H 38 152 0,031 995 216 779 379 5 63 - 184
(956)
n°4 OH 51 152 29,3 552 43,8 0,015 | 883,5 206 678 353 531 - 187
HM\Om\mO A@WOV A&N..Ouﬂ.w
10H 14 | 2438 14,6 3,0 47,0 0,011 994 199 795 261 460 - 199
(721) 5,5 -0,9
10H 25 | 1524 22,2 3,2 48,0 0,014 928 190 738 306 496 - 190
(809) 1,7] +0,2
10H 37 610 28,8 3,8 55,1 0,016 917 160 757 345 537 - 192
ACOMV Muw lOuw
1OH 45 meov 33,1 4,6 53,1 0,016 901 179 722 368 558 - 190
95

Tab. IV-4. Mesure des flux radiatifs lors de la campagne Ouagadougou - 1980.



- 157 -



Fig. IV-12 :
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Observation avec le néphélométre intégrateur d'une couche
d'aérosols en altitude.
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Le tableau IV-4 présente les mesures de flux radiatifs.
La couche de brume était loin d'étre homogéne et 1'on pouvait ren-
contrer plusieurs couches claires. La figure IV-12 présente les me-
sures du coefficient de diffusion de 1'air faites avec le néphélométre
intégrateur au cours d'un sondage en continu pendant la montée en al-
titude de 1'avion. On observe entre 2000 et 3000 métres, une couche
d'aérosols de 600 m d'épaisseur et dont on évalue 1'Bpaisseur optique
de diffusion & 0,3. Ceci montre que 1'on peut avoir, au sol, une visi-
bilité horizontale bonne mais une mesure d'épaisseur ontique suivant la
verticale indiquant un trouble important. De 13 vient la difficulté que
1'on a de relier la visibilité horizontale au sol mesurée par les obser-
vateurs météo aux paramétres du trouble. De plus, les mesures de visibi-
1ité sont des évaluations peu précises et aui peuvent dépendre de 1'ob-
servateur. Cependant, &tant donné la faible densité du réseau d'obser-
vations dans ces zones, elles peuvent &tre un bon indicateur du trouble
de 1'atmosphére... en attendant les mesures satellitaires !

IV - 4. LES PROPRIETES RADIATIVES DES AEROSOLS.

Le premier article qui suit traite de la mesure des énaisseurs
optiques spectrales d'aérosols qui par des méthodes d'inversion permet-
tent de remonter & la granulométrie. Les distributions granulométriaues
obtenues de cette maniére ont été comparées, dans le paragranhe précédent
a d'autres granulométries obtenues par ailleurs. L'accord est accentable
compte tenu du fait que les compteurs de particules utilisés sous estiment
gravement les concentrations en petites particules (r < lum).

Le deuxiéme article,par différentes méthodes, tant exnérimentales
que théoriques permet d'établir les caractéristiques radiatives des aé-
rosols sahéliens et en particulier 1'albédo de diffusion simple aux cour-
tes longueurs d'onde et 1'émissivité en infrarouge. I1 aborde également
1'impact des aérosols sur 1'échauffement/refroidissement de 1'atmosphére.



- 160 -



- 161 -

- . A D D " — - N S W GND W) Sy S W e NS U S G Y e e Wy WD ” s WO W . o w— -~

OBSERVATIONS OF SAHARAN AEROSOLS : RESULTS OF ECLATS FIELD EXPERIMENT.
PART I : OPTICAL THICKNESSES AND AEROSOLS SIZE DISTRIBUTIONS.

Y. FOUQUART, B. BONNEL, M. CHAOUI ROQUAI, R. SANTER,

Université des Sciences et Techniques de Lille
Laboratoire d'Optique Atmosphérique

59655 Villeneuve d'Ascq Cedex, France

and

A. CERF !

Université d'Abidjan, Laboratoire de Physique de 1'Atmosphére
04 PB 4322 Abidjan, Cote d'lIvoire

Yok dededokodedek

1 - Present affiliation : Université des Sciences et Techniques du Languedoc -
Laboratoire d'Infrarouge - 34060 Montpellier Cedex, France.



1. Introduction

Through their interactions with both solar and terrestrial
radiation, atmospheric aerosols can alter significantly the radiative
budget of the earth-atmosphere system. In the short wave, they_reflect
back to space a‘part of the incoming solar radiation and absorb another
part of it, thus resulting in a net decrease of the available solar
energy at the earth's surface and a heating of the atmosphere. In the
infrared, the increased atmospheric opacity induces an enhanced
greenhouse effect. The net effect on the radiative budget depends upcn
the nature and size of the aerosols concerned, and also the surface

albedo and the altitude of the aerosols layers.

The climatic effect of aerosols has been a subject of concern
for several years. Particular attention has been given to stratospheric
aerosols which reside is long enough to significantly alter the climate.
Many papers have dealt with the relationship between fluctuations in
climate and volcanic activity through the interactions of injected
stratospheric aerosols with radiation ({(Qliver, 1976, Pollack et al.,
1976, Fiocco et al., 1976, Luther, 1976, Mass and Schneider, 1977,
Lenoble et al., 1982). Attention has also been paid to tropospheric
aerosols by Rasool and Schneider, 1971, Atwater, 1970, Chylek and
Coakley, Harshvardhan, 1974, and Cess, 1978, Hansen et al., 1978,

Murray Mitchell, 1971, Tanré et al., 1983, Reck, 1976,



Evidence of a considerable increase in insoluble particles
during the last glacial period re-inforces the interest of investigators
into the possible climatic impact of aerosols. According to ice core
samples collected in both North and South polar regions (Thompson, 1977,
Cragin et al., 1977, Petit et al., 1981, Fisher, 1370), this increase
may have been as much as 10 fold and was sustained over a long period of
time (thousands of years). This large concentration of aerosols might be
related to the extension of the desert areas which according to
Sarnthein (1978) were about 5 times bigger than now ; through their
interaction with radiation either directly in the atmosphere or by
affecting the albedo of the surface where they were deposited, these
aerosols might have played a role in the transition to a post glacial

climate.

At present, the insoluble particles produced by soil erosion
constitute 10 to 20 % of the total aerosol production rate (WCP 12
Report on Aerosol and Climate, 1980). The tropical arid zones constitute
the main source for these particles, and of these the Saharan and its

bordering regions are certainly the most efficient.

In this context the so called "dust hazes" which are a common
feature of the countries bordering the Sahara, call for particular
attention as they might be related to the droughtness of Sahelian
regions. Indeed, Prosperoc et al. (1972) noticed that an intense period
of drought colIncided with ‘an abnormally high frequency of dust hazes.

The problem is quite similar to that presented by the increased



~

incidence of aerosols during the last ice age ; namely, to determine
whether aerosols induce a positive feedback on the desertification

process through stabilizing processes in the boundary layer.

The development of dust hazes depends upon ITCZ position and
North African high pressure systems whose speedy progress from
North-West to South-East stimulates propitious conditions for the
deflation, allowing the lifting of enormous masses of aerosols into the
atmosphere. The sources of aerosols are chiefly the Tchad's reservoir
and AIr's alluvia spurs. Dust is transported by the general circulation
of the lower troposphere (below 600 mb). In these layers the residence
time of the pafticles is considerébly increased by the turbulence
induced by high ground temperatures. The ITCZ constitutes a southern
limit for aerosol-laden air masses, and its position affects the
trajectory of dust hazes. In the Northern hemisphere summer, when the
ITCZ reaches high latitudes they are directed towards Mauritania and
Senegal and Saharan aerosols are often transported through the Atlantic
(Prospero and Carlson, 1972). In winter the ITCZ is much further to the
south and Harmattan winds transport saharan aerosocls towards the Guinea
Golf, whereas in spring the ITCZ has an intermediate position which
allows transport of aerosols above the North Equatorial Atlantic towards
Central America and the North of South America. Prospero at al.,(1981)

reported on observations of Saharan aerosols in French Guyana.

The spatial extension and the high frequency of occurence of
dust hazes is such that they can have a significant effect on the global

climate through their impact on the radiative budget of the



earth-atmosphere system. On the regional scale, in Sahelian regions,
they may induce a large dynamic effect by heating the atmosphere and
cooling the surface, thus stabilizing the temperature lapse rate
(Carlson and Benjamin, 1980). In order to evaluate this possible
climatic impact, one needs to know the spatial and temporal extension of
dust hazes, the concentration and optical properties of Sahelian
aerosols and the synoptic conditions associated with dry haze. The
spatial and temporal extension of dust hazes can only be inferred from
satellite measurements associated with well defined ground truth
measurements. Field experiments are needed not only as references for
validations but also as they constitute the only way of measuring such
parameters as size distribution or chemical compesition which are not
yet measurable from satellites. Field experiments also allow a direct
experimental approach to evaluating the impact of aerosols on the

dynamics of the lower atmosphere.

In November-December 1980 the Universities of Toulouse and
Lille conducted a field experiment in Niamey (Niger). The ECLATS
experiment (Etude de la Couche Limite Atmosphérique Tropicale Séche) was
designed to study the properties of a clear boundary layer in which

radiative effects constitute an important factor of the energy budget.

The complete experiment included in situ measurements of
turbulence, radiative fields, aérosol concentrations and size
distributions, as well as mesoscale observations of wind velocity and
radiosounding (in Niamey). An aircraft (HD 34 INAG-EDF) was operated,

fully instrumented with gust probes, inertial platform, Eppley



pyranometers and pyrgeometers?Barnes PRT S radiometers, Knollenberg FSSP
probé and a Kratel optical counter. A ground station was equipped with a
Sierra Instruments cascade impactor, Eppley pyranometers and
pyrgeometers and two interference filters sun photometers developed at
LOA (allowing measurements of the spectral extinction from 0,45 pm to
2,2 pm). A tethered balloon was also operated between the ground and 500
m to study the characteristics of the nocturnal boundary layer (Guedalia
et al., 1983). One of the main objectives of ECLATS was to determine the
radiative properties of the Saharan aercsols during the Northern

Hemisphere winter and their impact on the radiative field.

This paper reports on measurements of the extinction optical
depths made during ECLATS and deduced size distributions. In situ
measurements made on board the HD=-34 instrumented aircraft are also

reported.

A jeint paper deals more specifically with the determination
of the shortwave single scattering albedo and infrared emissivity of
aerosols and report on observations of longwave and shortwave radiative

fluxes and corresponding heating rates.
2. Observations of solar extinction

The meeting of JSC experts in aerosol and Climate (WCP 12,
1980) emphasized the need for turbidity measurements particularly around
the major sources of desert aerosols. Though the accuracy of turbidity

measurements is crucially dependent on the frequency of inspections and



recalibration procedures, they constitute a useful toocl, as well as a
cheap one for a continuous monitoring of the global aercsol loading in
the atmosphere. Well calibrated pyrheliometers or sun photometers
constitute the necessary ground truths for satellite measurements,
moreover *the determination of aerosol optical thickness at suitable:

wavelengths gives an insight into aerosol size distributions.

Optical thickness (8) of Saharan dust has been determined from
turbidity measurements by a number of authors : Cerf (1980) observed, in
Niger and upper Volta, values up to 0,8, at A= 506 nm. Whereas, in Cape
Verde Islands, during the GATE observational programme in 1974, Carlson
and Caverly (1977) observed averaged values of optical thickness arouna
0,9 to 1,0 for the haziest days and around 0,5 for the remaining days.
The sunphotometer measurements programme coordinated by Prospero at al
(1979) allowed construction of a mean dust plume map with seasonal
averaged optical thickness ranging from 0,3 along the coast of Africa to

0,1 in Western Atlantic.

Observations of solar extinction are also available for the
Middle East where the Khamsinic conditions correspond to advection from
desert areas so that large quantities of Saharian dust are transported
up to Lebanon and Syria ; Levin et al., (1980) reported a maximum
optical thickness of roughly 2 peaking to 3 just after a frontal
passage. According to Levin et al., for averaged Khamsinic conditions

the optical thickness would be around 1,S.



a Jnstuments and meaunanents

Two multi-wavelength filter wheel radiometers constructed at
Laboratoire d'Optique Atmosphérique de Lille, were available for ECLATS.
They differed in their detectors and apertures. The first one with a
Silicium detector covered the range from 400 to 1100 nm with a 3° field
of view whereas the second one with a PbS detector covered the near
infrared from 800 to 3000 nm with a field of view of 5°. The bandpass of
the interferometer filters is summafized in Table I. Note that the
channels 6 and 7 were used to determine the water vapor content not

discussed here.

Neglecting the small contribution of the multiple scattering
which occurs within the field of view of the radiometer, the directly

transmitted solar irradiance I(A) is given by
I(A) = I_(A) exp(-§(A)em) (1)

where IO(A) is the solar irradiance at top of the atmosphere, S(A) the
optical thickness at wavelength A and m the air mass depending on the

solar zenith angle E;(A) represents total extinction including

o
molecular scattering 8R()J, molecular absorption Sga)and aerosol

extinction 6A (A).



&(\) = @JA)+»§;A)+ & (N) -

Radiometer calibration was derived from the usual Langley plot method.
Typically 40 data points were used. On some occasions, the presence of
thin cirrus clouds was detected, or the aerosol content of the
atmosphere changed during éhe period when measurements were being taken;

in these cases, the values of 8(A) recorded relate to the period of the

day during which conditions were stable.

The near .infrared channels were chosen in the atmospheric
windows, however measurements recorded on channel 4 of radiometer 2 have
been disregarded as that channel probably contaminated by water vapor
absorption. The scattering optical depth SRK A) for the molecular
atmosphere was obtained with the help of tables and surface pressure
measurements. Ozone absorption is calculated by means of the LOWTRAN 5
programme (Kneizys et al., 1980) using the climatological data relating

to ozone content.

B. Observations

Fig. 1 represents optical thickness at 520 nm and horizontal
visibility in Niamey for the period of ECLATS experiment. A moderate dry
haze occured from November 23 to 28, with optical depths reaching 1,5
on the 27th, in good agreement with the above mentioned observations. It
is interesting to note a ver& intense dry haze occured a short time
after the end of ECLATS ; turbidity measurements were no longer
available at that time but horizontal visibility decreased to less than

500 m. -



Fig. 2 shows the spectral variation of the aerosol optical
thickness SA(A) for the two extreme -~ clear and hazy - cases. The error
bars correspond to the dispersion around the Bpuguer plot and include
the radiometric noise as well as the natural variability of aerosols.
{Solid curves represent SA(X) re-~-computed via Egq. (2) with a size
distribution deduced from inversion methods - see section 3). At first
sight, the main difference between the two curves lies in their
concavity which changes from clear to hazy conditions ; these results
will be analyzed thoroughly in the next section. A second interesting
point is that most of these curves are not linear in this log-log
diagram. Consequently the usual Angstrom presentation 8()\) = P 9‘-0( is
unable to restitute the complete spectral variation of § ; however as
_many results are still presented using this presentation the daily
variation of the Angstrdm exponent & is also presented in Fig. 1. For
consistency with other published results & was derived from the visible
spectral range (A < 700 nm). It is interesting to note that, in
agreement with the previous statement on Fig. 2, large 8 are assoclated
with small & (roughly X & 0.2) while for the clearest days & reaches its
standard continental value (X2 '1.3). Since & is approximately related

to the exponent ¥ of a Junge distribution (dN/dr & r'(v*l)

with V=¢(+2),
such a variation denotes a significant change in size distribution with

a shift toward larger particles for the haziest days.



3. Size distribution

Direct measurements of aerosol size distributions was
performed during ECLATS : at ground level by means of a cascade impactor
(from Sierra Instruments Co.) and in situ, from the aircraft, by means
of a Knollenberg FSSP and a single particle counter Kratel which is
quite similar to a Royco 220. Table 2 summarizes the size discretization
of the three instruments. In addition the ground based spectral solar
extinction measurements have been inverted to restitute the integrated
size distributions. This section presents the results of these

measurements and the observed differences are discussed.

a. Invension of spectral optical thicknesses

For spherical particles, the aerosol optical thickness is

related to the size distribution by

-

5 (A) =a | — Qext(r/)\,a{.) A(r) dr (2)
A Jo

where 'r-l.(r), normalized to a single particle, 1is the size distribution
integrated over the whole vertical atmospheric column, a the total
number of particles in this vertical column, and 7&‘2 Qext the extinction
cross section, which is here calculated from Mie theory with the complex
refractive index’r\nl from Patterson et al. (1977) or Carlson and Benjamin

(1980) (that is, /rr\l) = 1.55 - 0.005 i).



Generally two kinds of inversion are available : the
analytical method with an assumed size distribution, and the direct

linear method. Calculations using both methods are performed hereunder.

1) ANALYTICAL INVERSION (IMPROVED BOX'S METHOD)

Inversion of the spectral variation of SA(A) is easier if
n{r ) is a simple analytic function of r. For measurements restricted to
the visible ;'ange.- (443-678 nm), the spectral dependance of SA(A) is
reasonably approximated by the Angstrom formulation : SA.".’. A"o( the
inversion of which gives the well known Junge distribution n(r)? f-(a+3)-
As noted by Deirmendjian (1980), that simplicity is only apparent since
the lower (rl) and upper (rz) limits of the inversion need to be fixed.
We prefered to use the gamma-standard law

-r:(r) - .. J._.(1-3\»')/v

.exp(-r/rv) (3)

where ¢ is a normalized constant, r is the effective radius and v the
effective variance. With measurements restricted to the visible, the
inversion is limited to a single parameter : r and the variance is
arbitrarily fixed to v = 0,2 (Box and Lo, 1976). By extending the
measurements to the near infrared and noting that there is a change in
the slope of S vs. A (see Fig. 2) it appears feasible to determine v
also. The determination of r and v is déne~using a grid point method
which minimizes the distance between precalculated and observed Angstrom
exponents X y and X (r+ Observed Angstrém exponents X, and NIR are

obtained from a least-square fitting to the spectral extinction



measurements of respectively radiometer 1 (443-678 nm) and 2 (865-1585

nm) ; the total number of particles a is derived from Eq. 2.

One advantage of this method is that in the analytical form of
the distribution, which facilitates the modelization ; the two
parameters r and v allow classification between different aerosol
models. The choice of the distribution law is, obviously, arbitrary,
however Kiriyan et al. (1974, a, b) showed fhat.the gamma standard law
with a single variable parameter r(v = 0,2) was able to describe the
radiative effects of Deirmendjian's hazes H, L and M in the visible ;
thus one can reasonably think that with a second variable parameter (v),
the domain of validity of the gamma standard law extends to the near
infrared. Similarly, Lenoble and Brogniez (1983) for the standard
Radiation Atmospheres, showed that gamma standard and log-normal laws
are equivalent. Nevertheless, this type of analytical distribution has
limitations ; in particular in the case of multimodal distributions, the

gamma standard law is deficient.

2) LINEAR INVERSION (KING'S METHOD)

Due to these limitations in the analytical inversion method we
also applied the wnstrained linear inversion method. This method which
is fully described in King et al.(1978) and King (1982), does not
prescribe an analytical form n(r) and can be used even for multimodal
distributions. The data set for the inversion includes measurements at 8

wavelengths (443,525,550,600,678,865,1040 and 1580 nm). The lower limit



- of detectability is set to rl = O,l}l/lnsince smaller particles have a
negligible impact on the signal. On the other hand, since the extinction

efficiency oscillates around Q N 2 for ¥ = 2TWr/A 7 15, large

ext —™
particles are undetectable ; with A’-‘." 1600 nm, the upper limit settles
to rz Ya y,m ; the seven classes of the inverted size distributions are

centered at respectively 0,14, 0,23, 0,39, 0,85, 1,10, 1,88 and 3,2 M

Both ﬁethods have been applied to the measurements presented
on Fig. 2.  The restituted spectral variations are reported on the
_f‘igure, for both methods for the haziest day, whereas for the clear
case, due to the concavity of gA()\) the Box's method does not apply. The
corresponding inverfed size distributions are presented on Fig. 3,
showing, for the hazy case a reasonable agreement between the two
methods. Error bars, on this figure, were obtained following King
(1982 )' ; the largest uncertainties arise for large particlas for which
the information content of the spectral extinction is the smallest. As
the complete spectral variation of SA(-}‘) includes measurements from two
different radiometers, intercalibration problems lead to an additional
uncertainty for King's method. Intercalibration was possible as the
spectral range of the two radiometers overlap around 9S00 nm ; in
addition as the Box's method depends only on Angstrdm exponents which
are derived independently for each radiometer, the good agreement
between the two~inverted size distribution and the good restitution of
the spectral variation of SA(X) indicates that the intercalibration is

satisfactory. In the following we use the constrained linear inversion



method which applies for all cases, even clear ones where Box's method
fails because the gamma standard law is not representative of the actual

size distribution.

b, Obaervations

Direct observations of the aerosol size distribution on
November 18 are presented in Fig. 4. For consistency with ground based
impactor measurements, the reported aircraft observations (Kratel and
Knollenberg) were collected during low level flights performed at an
altitude of roughly 100 m. Kratel and Knollenberg distributions are
local and instantaneous measurements whereas the cascade impactor
distributions correspond to an averaging over 24 h ; however both
aircraft measurements showed only small variations in the distribution
over the 24 hour period of concern. The distributions derived from
ground-based extinction measurements are given for the corresponding two
days, and are not very different. These last results are integrated over
the whole atmospheric column ; however, aircraft measurements show a
fair stability of the distributions with height, as shown in Table 3,
which gives the distributions normalized to the concentration in the
first class of the Kratel for different altitudes. Although significant
the variations remain smaller than a factor 2 ; the Knollenberg
distfibutions have not been reported as they are almost invariant. These
preliminary discussions validate the intercomparisons, at least for

relative abundances, between the different size distributions.



Impactor and inversion measurements lead to a good agreement.
But, except for large particles, both Kratel and Knollenberg results
disagree with these size distributions. Note that for r = 0,24 m Kratel
and Knollenberg already differ by almost one order of magnitude.’' Since
the accuracy of the inversion strongly decreases for large particles as
the information content of gA()\) is weak (see the error bars in Fig. 3),

the very nice agreement for r >vl@_m must be taken with care.

Independently of the method used to invert the spectral
inversion measurements, the experimental size distributions once
vertically integrated should lead to a reascnable qualitative agreement
between the observed spectral variation of SQA(XJ and the recalculated
one. However, - this is not the case, as may be seen in Fig. 5 where the
optical thicknesses recomputed via the Mie's theory for the.vertically
integrated Knollenberg (curve a) and Kratel (curve b} distributions are
compared to the measured gAO\) and the values recalculated from the
inverted size distribution (curve ¢). The disagreement is also very
clear in Fig. 6 where are shown the integrated size distributions
derived from the constrained linear inversion and from vertically
infegrated in situ measurements : for the smallest detectable particles
(r ¥ O,ZQLm) the discrepancy reaches one order of magnitude with the

Kratel and two orders with th FSSP.

We were unable to determine the precise cause of such a large
discrepancy ; however according to Jeck (1979), two reasons could be
proposed for underestimating the number of small particles with the

FSSP : (i), a saturation of particle count due to an improper circuit



response time associated with tne finite dead time following the transit
of a particle ; however the maximum rate of small detectable particles
is rougﬁly 6000 s-l according to ground based optical measurements, far
less than the 100 000 particles per second which correspond to the dead
time of 10 s ; (ii), side effects of the edge rejection circuitry ;
however, according to Particle Measuring System the edge rejection
circuitry is not supposed to cause any spectral distortion in the

measurement of clear air aerosols.

According to Witby and Willeke (1979) a random generation of
countable pulses by subcountable size particles tends to occur with the
Royco, resulting in a decrease of one or two orders of magnitude in the
lowest channel and an increase in the larger sizes. According to ground
based optical measurements the rate of particles with r<b,l pm would be
100 000 to 130 000 particles per second for the FSSP ; it might be that

a similar noise generation occurs with the FSSP.

The cascade impactor itself can be affected by reentrainment
of large particles resulting in a large overestimate of small particles
whereas the inversion of spectral extinction is known to be inaccurate
for large particles, though measurements of & in the near  infrared
considerably improve the accuracy of the inversion. Nevertheless, the
good agreement between impactor and inversion measurements led us to use
the distribution derived from spectral extinction throughout the

campaign.



The size distributions presented in Fig. 3, for a typical
clear day (December 3) and a hazy day (November 28), show that the dry
haze is characterized by a large increase (about a factor 10) in the
number of particles of intermediate size, whereas the occurence of
small and large particles remains nearly unchanged. This is consistent
with the idea of a background of small particles which constitute a
permanent feature in West Africa, the dry haze itself being mostly
constitued of intermediate particles (r = O,Sﬂ,m). The small variation
in the concentration of large particles (r 3 2 th) might be related to

a decantation process, large particles being mostly of local origin.

Extensive measurements of Saharan dust size distributions are
available for comparison with our results. In Fig. 7 we have drawn the
distribution characteristics of hazy conditions during ECLATS (curve 1),
which can be compared with size distributions determined over ‘the
Eastern Atlantic during GATE (curve 2 : Kondrat'yev et al., 1981 ; curve
3 : Jaenicke and Schiitz, 1978 ; curve 4 : Carlson and Caverly, 1977).
Measurements made in Senegal are represented by curve 5 (d'Almeida and
Jaenicke, 1981) ; the distribution observed in Khamsin conditions (Levin
et al., 1980) is also shown (curve 6) as well as the continental II
aerosol distribution (curve 7) of the Standard Radiation Atmosphere (WCP
12, 1980). Although discrepancies between individual curves are large ;
nevertheless some similarities can be drawn : all distributions except
Kondrat'yev et al. give roughly a similar slope for large particles (r
le. m), viz o, 2,3, whereas for SRA {23. The main discrepancy occurs
in the intermediate range (0,1 Em & Q lk(_m) where most authors

conclude to a much smaller slope than was obtained from ECLATS (Carlson



and Caverly : K 21, d'Almeida and Jaenicke : & 22 0,5) or an important
decrease (Levin et al., Kondrat'yev et al). According to Jaenicke (1982)
and Kondrat'yev et al. (1982) the gap in intermediate particles observed
in curve 2 is certainly unreaslistic, at least for its magnitude. The
slope of the ECLATS distribution remains close to 2 for r > 053£Lm
while Jaenicke's slope is intermediate. SRA Continental II has the
strongest slope (o 22 3). For the smallest particles, there is fairly
good agreement among the distributions, most giving a high relative
concentration of small particles except Levin et al. and to a lesser
extent Carlson and Caverly. According to Levin et al., the wind speed at
the time of the frontal passage exceeded 10 ms-l whereas during ECLATS
it was always smaller than 4 ms-l. As suggested by Levin et al., this
"wind speed might explain an important local generation of large
particles in Khamsin, whereas this generation was small during ECLATS.
As fof the SERA, it can be seen that <the small particles are
overwhelmingly water soluble (oA 22 3,4 and relative c¢oncentration in
terms of particle number 22 94 %) and the results obtained are thus

probably not apprepriate for desert aerosols.
4. Summary and conclusions

Large concentrations of saharan aerosols were observed during
the ECLATS fields experiment (Niger, November-December 1980). At the
time of a "dry haze', the aerosol optical thickness rose toérg = 1,5 at
A = 520 nm. Airborne measureménts of aeroscl size distribution were
obtained by means of single particle optical counters (Kratel and

Knollenberg FSSP) and simultaneocusly from ground based measurements



using a cascade impactor ; moreover inversions of spectral extinction
measurements led to vertically integrated size distributions. Two
methods of inversion were used : the first is an extension of the Box
and Lo (1976) method while the second is the <constrained linear
inversion method developed by King et al. (1978, 1982). Both methods lead

to very similar results for hazy days.

The spectral extinction measurements were in good agreement
with cascade 1impacter data. Consequently we adopted the size
distribution resulting from King's inversion method as representative of
the actual distribution, at least for the purposes of analysing the
optical effects. Is should be noted that +this distribution may
significantly differ from the actual unknown one ; however, as it will
be shown in a future paper, it has always agreed with all radiative
measurements performed during ECLATS shortwave and longwave
radiatives fluxes as well as infrared window radiances. We thus consider
the assumed distribution to be representative of some effective size
distribution, the optical effects of which are similar to those of the

L4

actual one.

Comparison of in situ and ground based measurements showed
that both optical counters strongly underestimated the number of small
particles (r 5; 1 P.m). Reasons for this inaccuracy were not identified
precisely, though they might be related to the noise generated by the
large number of undetectable partiéles. Classical ground based aureole

measurements would have been useful for measuring the presence of large



particles, and are to be used for <further campaigns. Similarly,
polarization measurements would have been useful in deriving the

particle refractive index.

Aerosol size distributions observed during ECLATS included a
large concentration of relatively small particles (r 5; 1 P,m) ; this
contradicts the observations of some other authors (Carlson and Caverly,
1977, Kondrat'yev et al., 1981 or Levin et al., 1980, who observed small
relative concentration of small particles. These differences are partly
due to the methods of measurements themselves : most particle optical
counters are unable to detect particles smaller than 0,2 F.m in radius ;
also, as experienced during ECLATS, they can strongly underestimate the
number of the smallest detectable particles. Qur measurements showed a
systematic decrease in particle concentration with decreasing r for
small particles (r <’O,5 ‘Lm) with the FSSP, and a small increase with
the Kratel ; with a Knollenberg FSSP, Ackerman and Cox (1982) obtained
roughly similar distributions over Sausi Arabia. Our spectral extinction
measurements might led to large uncertainties in the inverted size
distributions, derived mainly for the largest particles, but the order
of magnitude of the concentration of small particles given by the
distributions is certainly more reliable, as 1is confirmed by the
generaly good agreement between our results and those collected by

d'Almeida and Jaenicke (1982) or Jaenicke and Schiitz (1978).

Discrepancies between observed relative concentrations of
small particles are also related to differences in wind velocity as

large particles are mostly due to local generation. In this respect the



"dry hazes" observed during ECLATS are characterized by small or
moderate wind velocity (V f< 4 ms'Ljﬁéé opposed to dust storm conditions
or khamsin conditions. In addition, differences in origin and humidity

conditions may strongly affect the size distribution.

This large relative concentration of small particles obviously
has important consequences on the optical properties of the Saharian

aerosols layer.
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Table 1

Central wavelength (1) and spectral bandpass (Ax) of the multiwavelengths ﬂmawosonmﬁm
used during ECLATS.

Radiometer 1

Radiometer 2

443

155

525

550

85

600

100

678

70

336

17

338

36

865

25

1040

30

1585

55

2210

72
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Table 2

Size discretization of classes for cascade Impactor, Knollenberg FSSP
and Kratel counters.

| Number of I | radii( um)

I classes |
Cascade | 6 <0.15; 0.15-0.30 ; 0.30-0.60 -
Impactor 0.60-1 ; 1-2.5 ; >2.5
Knollenberg 16 regularly spaced from 0.25 to

4 pm, with Ar = 0.25 m

Kratel 5 0.225-0.25 ; 0.25-0.7 ; 0.7-1 ;
1-1.5 5 1.5-5.5




Dependance of normalized size distributions with the altitude

-

(dN/d logr) ;..o 4/ (dN/d logr)

184 -

Table 3

class 1

— e,

Altitude (feet) | 100 | 1500 3000 | 5300
class( ym)
1 | |
0.225 - 0.25 } 1 { 1 1 = 1
025 - 0.70 { 0.77 { 0.73 0.74 { 0.74
0.70 - 1.0 ! 1.40 } 1.27 1.11 } 1.01
1.0 - 1.§ ; 0.75 { 0.68 0.50 ; 0.41
| } |
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FIGURE CAPTIONS

Figure 1 - Optical depth § at A = 520 nm (curve a, dashed line), hori-
zontal visibility V (curve b, solid line), and Angstrdm coefficient o
(curve ¢, dotted line) for the peribde of ECLATS Experiment.'

Figure 2 - Spectral variation of the aerosol optical thickness da

for clear sky (a : 03/12/1980) and hazy sky (b : 28/11/1980) ; reported

. values are at A = 443-525-550-600-678-865~-1040-1580 nm. Errors bars
' correspond to the dispersion around the Bouguer plot.

Continuous curves : optical thicknesses computed with a size distribution

deduced from King's method (solid lines), and Box's method (dashed line).

Figure 3 ~ BAerosol size distributions integrated over the whole atmos-
pheric column corresponding to the spectral optical thicknesses showed
in figure 2, derived from : constrained linear inversion (solid lines),

and Box's method (dashed line). Days : same as fig. 2.

Figure 4 - Aerosols size distributions observed during ECLATS (day :
18/11/80) from 4 different methods : curve a, ground based cascade im-
pactor ; curves b and ¢, direct in-situ (low level flight) optical
counters (Kratel and Knollenberg respectively) ; and curve d, derived
from spectral extinction measureménts. Curve e : same as d but for the
19/11 data.

Figure 5 - Comparison between Ga(l) recomputed from : a, Knollenberg
measurementé ; b, Kratel measurements ; and ¢, results of constrained
linear inversion. Day : 18/11/80. Corresponding size distributions :

see fig. 6.

Figure 6 - Vertically integrated aerosols size distributions obtained
from : a, Knollenberg measurements ; b, Kratel measurements ; and c,

constrained linear inversion. Day : 18/11/80.

Figure 7 - Comparison between a typical aerosol size distribution ob-

served during ECLATS Experiment (curve 1), and those done by other au-

thors : 2, Kondrat'yev and al (Eastern Atlantic) ; 3, Jaenicke and Shitz ;

4, Carlson and Caverly ; 5, D'Almeida and Jaenicke (Senegal) ; 6, Levin

and al (Xhamsin conditions) ; and 7, Standard Radiation Atmosphere.
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IV-4.2. DIVERGENCE DES FLUX RADIATIFS VERTICAUX ET DETERMINATION
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1. INTRODUCTION

In addition to thei; potential effect on the global radiative
budget of the earth-atmosphere system, aerosols may have a significant
impact on a smaller scale by affecting the energy budget of both the
layer in which they are present and the surface. This is especially the
case for desert aerosols, the concentration of which 1is, - in many
instances, large enough to induce a drastic decrease in the shortwave
surface radiative budget and, depending on their optical properties, a
significant heating of the lower atmosphére. These changes may
themselves strongly influence the ’‘dynamic of the boundary layer by
affecting the characteristics of the turbulent fluxes of sensible and
latent heat.

N

Assuming that desert aerosols have relatively constant
characteristics such as chemical composition, size distribution,
vertical mass concentration and optical properties, Carlson and Benjamin
(1980) (hereafter referred as C.B.) presented a model of Saharan aerosocl
based on previously published measurements pertaining specifically to
Saharan dust or more generally to desert aerosol. Theoretical
calculations based on the C.B. model have led to a solar heating rate,
averaged in the 500 - 1000 mb layer, closet? K day-l for a total aerosol
thicknessé (>\ = 500 nm) equal to 1, which is roughly an order of
magnitude larger than for a clear atmosphere. In addition, a noticeable
peak in longwave cooling (21 K day-l) was found in the vicinity of the

top of the aerosol layer. Regardless of its interactions with the
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atmospheric circulation, a global heating of the lower atmosphere
associated with a strongly reduced downward radiative flux would lead to

a stabilizing effect on the temperature lapse rate.

Direct observations of the effect of desert aerosols on
radiative flux divergence and atmospheric stability are scarce,De Luisi
et al (1976) conducted an atmospheric aerosol;radiation experiment in
semi-arid regions ; though applying to much smaller optical thickness
(6 ~0.015), their resulﬁs have indicated an important heating of the
aerosol layer. Similar results were obtained by Ackermén and Cox (1982)
in their investigation of the impact of desert aerosols over Saudi
Arabia during the Summer Mousoon Experiment (SMONEX ) ; from
experimentally derived aerosol optical properties, they calculated a
radiative con?ergence due to aerosol absorption in the range of 0.5 éo
1 Kday-l. The goal of the ECLATS experiment, the results of which are
presented in this series of two papers, was-to study the characteristics
of a dry boundary layer in which radiative divergence is significant.
Part I described the optical thicknesses and the aerosol size
distributions observed during‘the ECLATS field experiment, in the region
of Niamey (Niger) in October-December 1980 ; part II deals with the
broadband radiative characteristics of the aerosol layer and the

vertical radiative flux divergence within the dust layer.

The interest of ECLATS is twofold : (i) As noted above, few

experiments have attempted to make in situ measurements of the radiative
Jhis is

impact of desert aerosolsiparticularly true of the Sahel region which is

frequently covered by a large extent of Saharan dust, .the frequency of

the outbreaks having largely increased during the droughtiness of the
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-seventies (Prospero et al, 1976). (ii) During the experiment, the region

under study was subject to a period of~dry haze (éfvl.s), followed by a
period which can be considered as very clear for that region (g(vtb.Z),
with otber'atmospheric characteristics remaining roughly similar. This
has allowed a better quantitative estimate of the radiative impact of

aerosols than has been possible in some previous experiments.

Radiative flux measurements performed from the HD 34 INAG-EDF
instrumehted aircraft have provided aﬂ estimate of the magnitude of the
radiative flux divergence. However, the limited accuracy of the
pyrandémeters and pyrgeometers used in this campaign and the
inhomogeneity of the boundary conditions have not allowed a direct
experimental approach. Like most previous rechearchers, we prefered to
derive broodband aerosol chargfteristics from the most reliable flights
or parts of flights to calculate the radiative fluxes and their
divergence. The advantages of this approach are : (i) by carefully
selecting the sections of flights from which optical properties are

derived we can eliminate the influence of cirrus cloud which were often

present during the experiment ; (ii) aerosol optical properties derived

from our observations can easily be compared to other published data. As
noted by C.B., optical properties of desert aerosols do not seem to
depend strongly on the specifiec location in question so that our
measurements can be used as part of a desert aerosols data bank ; (iii)
calculations can be performed with a high vertical resolution, whereas
in situ measurements are obviously limited due to both the flight

procedure and the accuracy of the instruments. Thus, the following
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‘sections of this Part II deal with the derivation of shortwave and
longwave aerosol optical properties -while the section S5 presents the

radiative budget of the aerosol layer.

2 ~ AIRCRAFT INSTRUMENTATION AND FLIGHT PROCEDURE

The HD 34 aircraft was instrumented for thepmodynamic
(temperature, pressure, humidity), turbulent (air velocity), radiative
(shortwave and longwave radiative fluxes and IR window rédiances) and
microphysical measurements (aerosol size distributions); The
charaéteristics of the instruments needed for radiation and aerosol

measurements are presented in table 1.

A total of 17 flights were performed between November 17th and
December 1llth, 1980. Eleven of these flights were used to determine
aerosols radiative properties (see table 2). Typically the flight
procedure involved 8 or 9 horizontal levels distributed between 30 and

3000 meters, over two selected geographioc zones, east of Niamey : zone

.1 (13° 20'N - 2° 30'E) and zone 2 (13° 20'N - 3° 10'E). In addition, two

other horizontal levels at low altitude were included in the flight
pattern : the first one in the vicinity of the ground station (see part
I), the other one above the river Niger which, because of its known
temperature, gave a reference for downward looking radiometer

measurements. A typical flight pattern is depicted in Fig. 1.



- 202 -

Especially for shortwave radiation measurements, it is

. essential for the aircraft altitude to be stable. The duration of the

horizontal flights was thus of 3 to 6 minutes. However a correction has

been applied to the downward shortwave flux to account for unavoidable

movements. The corrected shortwave flux is expressed by

¢ = Sww . cos 90 / cos ¥ , (1)

1)
corr meas

where & is the angle between the sun direction and the normal to the

pyranometer and 90 the solar 2zenith angle, X is calculated from the

" course, pitch and roll as given by the inertial navigation system.

Without correction, the aircraft pitch and roll not only induce
significant fluctuations of the downward shortwave flux, but may also

lead to a bias of up to 20 Wm.:z.

3 -~ DETERMINATION OF THE SHORTWAVE SINGLE SCATTERING ALBEDO

Our objective is to characterize the Sahelian aerosols in such
a way that their impact upon the atmospheric radiative budget can easily -
be calculated. Most climate models have single or two spectrgl intervals
in the shortwave region and all models assume<*
layer is horizontally homogeneous and the aerosol optical properties are
globally derived for the entire solar spectral interval. Thus an aerosol

layer is characterized by its optical thickness 8:8 +§abs, where

§

scattering albedo W = é

scat

scat refers to pure scattering and(gabs to absorption, its single

/ { and its scattering phase function P(§).
scat /4

Practically, for radiative budget computations, P(&) does not need to be

exactly known ; most radiation codes use the asymmetry factor

(*) horizontal homogeneity. We thus assume here that the aerosol
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g =,% P(8) cosBd(cosh). (2)

T

Among these three parameters1§,t0 and g, the optical thickness 8
can be derived from ground based spectral extinction measurements (see
part I) or from satellite measurements (see Quenzel (1980) for example).
In this section, we focus on the single scattering albedo ; it will be
shown later that the asymmetry factor is both less critical and less

uncertain.

a- Mie calculations

For spherical particles, the monochromatic extinction
coefficient at level z is
- I
1 tr;xt(}’Z) = \{7T 2 Qext(r,m,)) n(r,z) dr, (3)
| o
where ) is the wavelength, r is particle radius, n(r,z) the aerosol size

distribution at level z, Q the Mie extinction efficiency factor and

ext
m = nr - ini the refractive index of the particles. A similar equation

applies for the monochramatic scattering coefficientcrgcat(k,z).

We used C.B.'s refractive indices together with the vertically
integrated size distributions derived from ground based spectral
extinction measurements (part I) ; the extinction and scattering

i coefficientd are thus vertically averaged and so is W(A) = O;cat(%)/ Uz;r(k}
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The spectral bandpass of the pyranometers is 0.28-2.8 I)m ;
because of the ozone absorption, this interval has been reduced to
0.30-2.8 r)m and a spectrally” averaged single scattering albedo has been

calculated according to

L AL
W, = EQV)W(A) dX E(A) dA , (4)
Ay Ay
where >\l = O.SPm, >\2 = 2.8Pm and E(>\) is the incident solar flux at

the top of the atmosphere (Thekaekara, 1974). Results are reported in
table 3 (column 5). The value ofwA is close to 0.95 for all days for

which ground based measurements are available.

b - .Experimental validations

N

N

Let us consider an atmospheric layer with an optical thickness S,

single scattering albedo () and assymmetry factor g ; let Go be the solar

0 v

zenith angle, Ft and Ft be the upward and downward fluxes at the top of

the layer and Fg and Fg the corresponding fluxes at the bottom of the

layer. If the reflectance of the underlying atmosphere

Rb=Fb/Fb (5)

is known, the layer reflectance Rt and transmittance Tb can be

calculated as functions ofé,w, g, 90 and Rb
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v

R, = F / Fo = f‘1 (&,w,g, Go,Rb) (6)
Vv v

T, =F, /Fy= t, (J,u),g,eo,ﬂb) (7)

Practically, T T, and R, were determined from pyranometer measurements

T' b b

and e(} fixed by astronomical conditions. When restricted to realistic
values, the asymmetry factor has a rather small influence on the
reflectance and transmittance functions ; therefore, we assumed for g
the value derived from C;B.'s refractive indices and the size
distributions of part I, (see table 3, column 6). We used radiative
transfer calculations to solve by trial and error Egqs. (6) and (7) foré
and . Approximate methods for solving the radiative transfer equation
in scattering medium are known to be fairly accurate for the purpose of

\
flux calculations {(Lenoble, 1977) ; we made use of the A-Eddington

approximation (Joseph et al, 1976).

Among the 35 hours od research flights, we selected 57 layers
bounded by horizontal levels for which the shortwave radiative fluxes
were stable enough for the layers to be considered homogeneous under
constant boundary conditions : no significant variation of the
underlying reflectance and no significant fluctuation of the downward

solar flux due to the presence of cirrus clouds.

By inverting (6) and (7), we obtain the global optical
thickness 8 and the single-scattering albedo () . The aerosol optical

thicknesszgA and the single—scaétering albedo[dA-are derived from :
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O~
1]

N é-&g-éR (8)

&

(w8-8R>/ké-£g-SRu ()

where éR is the molecular scattering optical depth and Sg the water
vapor optical depth calculated from the aircraft soundings using

Yamamoto's (1962) parameterization.

Table 3 (column 8) presents the total aerosol optical
thicknesses derived for each flight from aircraft measurements. These
values are in rather good agreement with the spectrally averaged aerosol
‘optical thicknesses derived from ground based measurements (table 3,
column 7) ; the average is made in the same way as for (4), u;ing
multiwavelengths radiometers measurements (see Part I). Taking into
account spatial and temporal variations as well as the fact that the
detectors were completely different, this agreement is quite encouraging

and gives us confidence in our approach to characterize the bulk

radiative properties of the aerosols.

Figure 2 presents a histogram of the results. More than 60 per
cent of the observed wA are between 0.94 and 0.96, in very good
agreement with the results of the Mie calculations. It is worth noting
that we did' not observe any significant, correlation between {,{}A and

either the altitude or the total optical thickness.
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¢ - Discussion

The derivation ofLL)A from shortwave flux measurements and its
direct caiculation using the Mie theory both depend on the assumed
aerosol size distribution and refractive indices. Thus, these two
methods are not completely independent. However, they have very
different sensitivities to those input parameters since the experimental
derivation ofU)A depend on those parameters only through the asymmetry
factor. According to Van de Hulstiand Grossman's (1968) similarity
relations, two scattering atmospheres characterized byél, w 1 gl and

gz,wé, g 5 have nearly equivalent radiative propepties if

5,18, = (1-w) / (-w) = (1-g ,w,) / (g W ). (10)

-

N

N

It thus results that a change in g induces a change in W given by :

| Bw/aa — w(/(-w)/[/t-?) (11)

Hence, for ECLATS conditions, i.e. g A 0.65 and (WJNO0.93 (corresponding
to wA AJ0.95), OW/dg N - 0.2. Table 4 shows the sensitivity of W to the
real and imaginary indices of refraction (ni and nr) and the effective
radius of the aerosol size distribution Lo for both Mie calculations

@WAX) and observations (QW/dg.dg/dX). Practically, the variation of r,

is simulated by changing the ratio of the concentrations of large (r > l}/m)

and small (r<l llJ m) particles. The very strong dependance of yJ on

the imaginary refractive index is clearly outlined for Mie calculations,
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" whereas n, has a much smaller influence (nearly 20 times less) on the

experimental method. On the other hand, the sensitivity of wWto n_ is

R
weak for both methods ; different measurements of the real refractive
index of desert aerosols give very similar values (Volz, 1973) ; Grams

et al, 1974 ; Patterson et al, 1977) ; therefore, one cane consider that'
n remains small enough for the corresponding‘AU)to be neglected. Mie
calculations are strongly dependent on the size distribution ; indeed,
with the same refractive indices, C.Bf foundwA = 0.86 at Q.SBl/m due to
the -predominance of large particles in their distribution. The absolute
accuracy of the size distributions wused in the present study is
difficult to assess (see part I for further discussions) ; however, if
we take as an example the measurements from 18 November, whiéh was
characterized by average conditions, we find that changing the ratio of
the concentrations of large and small particles by a factor as large as
2 induces a decrease of the single-scattering albedo of only ALU#JO.OOS
from Mie calculations and ZBunJo.001 from observations. Therefore, the
derivation ofLﬂA from shortwave fluxes measurements can be considered as
an indirect 'determination of n, the very good agreement between
calculations and observations is thus a validation of C.B.'s imaginary

indices. -

4. DETERMINATION OF THE INFRARED EMISSIVITY

Compared to the shortwave range, the characterization of
aerosol radiative properties in the thermal infrared is greatly
simplified, for two main reasons : the absorption by atmospheric gases
is quite strong, out of the 8-14 V m window region and, in that

atmospheric window, the Mie parameter x = 2Trr1A, where r is the
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" particle radius andlx the wavelength, 1is small, so that scattering can

be neglected. However, the desert‘_aerosols present a very strong
absorption around lor)m ; this is illustrated by Fig. 3 which shows the
refractivé indices corresponding to a sample collected in Niamey during
a previous campaign and analyzed by Professor Volz. Such a large '
absorption was also observed by Volz (1973), Eischer (1975), Patterson
(1977) and Levin and Lindberg (1979). The impact of dese?t dust on
longwave radiation is thus quite significant. The vertical profile of
the .downward radiance measured duriné ECLATS by a PRT 5 on board the
aircraft (Fig. 4) clearly shows this effect : the differences betwen
compﬁted clear sky radiances and measured radiances are strongly
correlated with the vertical distribution of the aerosol concentration.

In this section, - we attempt to determine the radiative

N
properties of the Sahelian aerosols in the infrared atmospheric window.
To do so, we make use of the refractive indices (Fig. 3) which, in
association with the size distributions of part I, allow us to calculate

the aerosol absorption coefficient from Mie theory ; in situ

measurements are used to validate these calculations.

a -Theorz

The total absorption optical depth of aerosols at wavelength

can be written as
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o 0

gA()\) = ‘/JTT rz Qabs(r,m,)) n{r,z) dr dz , (12)

o ©
where n(r,z) is the aerosol size distribution at level z and Qabs the
absorption efficiency factor depending on the refractive index m and the
siie parameter x = 2Mr/A. According to Van de Hulst '(1957), for

particles small compared to the wavelength, Qabs can be approximated by
, 2 .
Qabs(r,m,?\) =(9H"/)~) Im{(’f‘m}/(z*‘wj‘,_]l (13)
where Im is the imaginary part.

Substituting (13) into (12) gives

§.00=c,nv (e
with
Ly /- 2} 1
cA(A)=(crr/,\)1m{E'*m}/'2’“"' ! (15)
and
-3
/ﬁc
vV = v{z)dz = / (4‘/3)771‘3 n(r,z) dr dz. (18)
- 3 Jp

v(z) is the volume of dust per unit volume of air, at level z. When
multiplied by the densit& of dust, it gives the dust content in a
similar way és the liquid water content of clouds. V is the total volume
of dust in the vertical célumn of the atmosphere, to compare with the

liquid water path.
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In fact, Eq. (13) is only accurate for x{0.6, that is,r(lﬁm.
Nevertheless,because of the preeminence of small particles, (14) can be
considerd as a rather goo& approximation. This can be verified by
reference to Fig. 5 where the optical depth averaged over the 8—14f}m
window region JAA is plotted as a function of V. In (12), Qabs is
obtained from Mie computations using the aerosol refractive indices
(Fig. 3), and e_4“ar1(z',z)dz is the size distribution integrated over the
whole vertical atmospheric coluﬁn, which results from the ground based
spectral extinction measurements (part I). The straight line on Fig. 5
corresponds to the approximation (14) with the spectrally averaged slope

1

C, = 0'34Vm— .

A Practically, the best global agreement corresponds to

Cy =’O.32V mt ; the root mean square error is then 0.01 rm-l.

b - Experimental validations.

L3

1) Thin layers emissivities

Following the wusual method to derive <cloud effective
emissivity (e.g., Platt, 1972 ; Stephens et al, 1978 ; Schmetz et al,
1981 ;. Bonnel et al, 1983), we determine the emissivity of a dust layer
in the window region from the radiances measured with the vertically
upward pointing PRT-5 radiometer. The layer emissivity is calculated

from the commonly used expression



- 212 -

& = (1_2{'- ;‘I) / (B(T) - If) o (17)

~

where I1 and I, are the downward radiances at the upper and lower levels

2
respecti?ely, B(T) is the Planck function for the 8-14N m region T is
the temperature of the layer. This method was previously used by Minnis
and Cox (1978) to determine aerosol emissivities during GATE 3 however,
these authors used irradiances instead of radiances and derive flux
emissivities from pyrgeometer measurements. The main advantages of using
a PRT-5 radiometer with an 8—14rim %ilter are a more acéurate data set
and a smaller influence of molecular absorption. Nevertheless, even in
the window region, the water vapour absorption is not negligible so that

the layer emissivity refers to the optical thickness including aerosol

absorption (SA) and molecular absorption (22), i.e.,
N
E=-=1- exp(—a(A -jg)- _ (18)

The contribution of gas absorption was calculated using the
temperature and humidity measurements which were available on the
aircraft. Since this method applies to isothermal layer, only relatively
thin layers were used so that temperature variations could be neglected
(typicallyl\? ~N25 mb). Then, the total aerosol optical thickness was
obtained by adding the different optical thicknesses, that is<§A=?ZJAi:

i
these values are reported in table 3 (column 10). Using the total volume
of dust in a vertical column of the atmoéphere derived from ground based
measurements (column 4), we obtain a mean ratio CA =<§‘iA / V equal to

-1
n

0.38) m~Y with a standard deviation O~ = 0.10[;
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2) Fitting the vertical profile of the radiance

-~

The total aerosol optical thicknessé)A can also be determined
by fitting observed vertical profile of the downward radiance with
calculated one using AA as a tunable parameter, provided that the
vertical profile of the aeroscl size distribution is known. Indeed,

according to (14) and (16), the volume absorption coefficient of the

aerosols can be expressed as
k(2) = C, v(z) =8, v(z)/V, (19)

where, here, CA and thus SA are assumed to be constant over the 8—1‘4‘.) m
spectr_al interval.
N

Unfortunately, the optical counters on board the aircraft were
unable to detect.particles with radius smaller than l}jm (see Part I).
Though those particles have a much smaller impact in the thermal
infrafed than in the solar domain, this failure 1is still a very
_import‘ant restrviction in the present study, since we have no information
on the possible variation of the size distribution with altitude. As we
have no other way of doing, we assume that (1) the actual normalized
size distribution of aerosols is independent of altitude and (2), during
a flight, n;:he number of particles detected by the Kncllenberg
NK(z) =‘J0 nK(r,z) dr remains proportional to the actual total number of

o

particles N(z) = n(r,z) dr.
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Se\l/éral observations tend to accredit these assumptions : (i)
we did not detect any significant variation of nK(r,z) with altitude ;
(ii) as noted in section 3b, we did not detect any significant
correlation between experimentally derived single-scattering albedo and
altitude ; since WA is much more sensitive to n(r,z) than the infrared
optical thickness, this is a good indication that variations of the size
distribution with altitude have a small impact in the present study ;
(iii) throughout the campaign, the total number of particles in a

vertical column of the atmosphere

N = f N{(z) dz = \/fn(r,z) dr dz (20)
9 0]

Q

derived from ground based measurements (table 3, column 2) remains
roughly proportional to the total number of particles NK derived from a
vertical integration of the Knollenberg measurements (table 3, column

3)0‘
Therefore, with the above assumptions, Eq. (19) becomes

kA(z) =£A NK(z) / N . (21?

K
To calculate the downward radiance, we use the Lowtran V program
(Kneizys et al, 1980). The inputs (temperature, pressure, humidity) were
given by aircraft measuréments up to 650 mb and a radio-sounding up to
250 mb ; above that levél‘, we used the tropical atmosphere of Mc
Clatchey et al (1971). Practically, the observed downward radiance at
the upper level was consistently larger than the calculated one ; this

discrepancy is attributable both to inaccuracies in the atmdspheric
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profiles above 650 mb and to the presence of cirrus which were visually
observed. We thus‘ added an arbitrary\ tunable absorber at 200 mb to
adjust the radiance ca}culated at the uéper level to the observed one,
and determined 8 A from a least square fit between observed and
calculated radiances at the lower levels. Column 11 in table 3 shows the
results ob?ained for the different flights ; they give a mean

1

coefficient C, = O.34r)m- with a standard deviation ¢ = O.lzy mL.

¢ - Discussion

The large discrepancies between the results presented in table
3 (columns 9, 10 and 11) illustrate the difficulfies associated with
such measurements.. Indeed, the reasons for experimental uncertainties
are numerous : PRT S sensitiviEy and calibration, undetected variations
in the aerosol size distribution, uncertainties in the water vapour and
temperature profiles, (insufficienf knowledge of the water vapour
continuum absorption, etc.... Spatial or temporal variations in the
concentration of aerosols and the non stationarity of the boundary
conditions during the experimental flights also lead to'errors. This is
especially evident in the results obtained for the 18, 26 and. 27

November (see table 3).

Besides the imaginary refractive index which we want to
validate, uncertainties in the aerosol size distribution are a source of
errors in Mie calculations. These size distributions are derived from
spectral extinction measurements in the visible and near infrared.

Practically, the concentration of particles with radius larger than aV'm

9
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is unknown even though their impact on radiation is large at wavelengths
close to 10{)m. However the optical degthtgA only increases by ~J 5 per

100 if we extrapolate the size distributions up to r = Br)m.

Despite the large discrepancies due to instrumental errors and
spatial or temporal variations, the results on the whole present a
satisfactory global agreement, since the mean ratio of the aerosol
optical depth is 1.02 when comparing the two experimental methods and
1.18 and 1.04 when comparing the experimentally derived optical depths

to those derived from Mie calculations.

The last column of table 3 presents rafios of infrared to

visible (at 0.55 VT) optical thicknesses from ground based measurements.

These values remain close to Otl, much smaller than those given by C.B.

\

(0.3). The imaginary refractivé indices used in the present study are

very similar to those used by C.B. .but the size distribution is quite

different : the relative importance of the smallest particles differs by
almost two o;ders of magnitude with the results that the ratio S‘IR/J(SS}”?

calculated in the present experiment differs by a factor of

roughly 3 from that obtained by C.B. ; such a difference strongly

affects the radiative budget of the aerosol layer.

5. RADIATIVE BUDGET OF THE AEROSOL LAYER

Using the broadband optical parameters derived in sections 3
and 4 together with the vertical profiles of aerosol concentration,
water vapour mixing ratio and temperature, the shortwave and longwave

fluxes were calculated. The radiative transfer codes are presented in
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the first part of this section , the calculated radiative fluxes are
then compared with observations and finally the radiative budget of the

aerosol layer is presented for clear and dusty conditions.

a - Radiative transfer model

In the shortwave domain, the computations were performed using
two models which have very different resolution : a very fast code,
previously described by Fouquart and Bonnel (1980), which has single
spectral interval and an other code which has 183 spectral intervals. In
this last code, the resolution is 100 cm"l in the near-infrared region
where water vapour abscrption occurs and 400 cm'-1 for wavelengths less
than 0.7 r) m in each interval, the transmission functicons are

approximated by an exponential sum fitting function, using the method of

'
A ]

- Wang and Ryan (1983). As already mentionned, the aerosol optical
properties (extinction and absorption coefficients, asymmetry factor)
were calculated using the values of the indices of refraction given by
C.B.. Multiple scattering calculations are done with the Practically
Improved Flux Method (Zdunkowski et al, 1980). Spectral fluxes
calculated in purely absorbing atmosphere using our high resolution
model were compared with more accurate fluxes calculated for a
statistical Malkmus band model éssociated with the Curtis Godson
approximation. The overall agreement is within 1 W m-2 for the fregency
integrated SW fluxes at the surface whereas the heating rates differ by
less than 0.02 K day“1 in the troposphere. Therefore, we can have éome
confidence in our high resolution model. In an otherrhand, our single
interval code allows us to v;rify the adequacy of using simple

parameterizations to characterize aerosol properties.
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In the longwave domain, we used a narrow band model (Morcrette
and Fouquart, 1985). This model, which kas 365 spectral intervals, was
validated through comparisons with the 4A-model of Scott and Chedin
(1981) and was shown to give total radiances within 1 percent of the
results of the line-by-line model (Morcrette, 1984). The aerosol effect
is accounted for by using their absorption optical thickness derived in
section 4. Though their scattering optical thickness is weak in the
infrared region, the gquestion of the influence of scattering by aerosols
deserves some attention. To clarify this question, we used another code
(Fravalo et al, 1981) in which scattering is dealt with by means of the
method of successive orders of scattering (Lenoble, 1977). However, this
last model has a poorer spectrai resolution (25 spectral intervals) and
is uséd here only to evaluate the influence of scattering. To do so, we
calculated the LW fluwes for the conditions of November 26 and obtained

" the part due to the aerosols\ by soustracting out the clear sky LW
fluxes. This aeroseol influence is maximum at the surface where the
downward LW flux is enhanced by about 10 wm™2. Table 5 clearly shows
that taking into account the scattering by aerosols gives an increase of

~n1 Wm-2 which is of the same order as the uncertainty due to the
wavelength dependence of the absorption optical thickness. The influence
of scattering by aerosols on the cooling rate is agéin less significant,
since the maximum additional cooling rate due to scattering is 0.01 X
day—1 when the total additional cooling rate due to aerosols is 0.25 X
day-l. Therefore, the effect of scattering is neglected in the

following, where we make use of the more detailed model which has a much

better accuracy in the calculations of molecular absorption.
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b - Comparison of observed and calculated radiative fluxes

Because of the variability of the boundary conditions, our
approach to estimate the radiative budget of the aerosol layer has been
to derive aerosol optical properties from carefully selected parts of
flight and to calculate the profiles of the radiative fluxes. If account
is taken for the large experimental uncertainties, the observed.profiles
the downward fluxes can be compared with the calculated ones ; as for
the upward SW fluxes, the comparison is not possible because of rapid

variations in surface albedo.

The downward flux profiles of November' 25 (flight 53) are
considered here ; for this hazy day, the optical properties derived from
ground-based measurements are {? good agreement with those derived from
aircraft measurements (see table 3). Figures 6 and 7 present the
shortwave and longwave flux profileé, respectively. The dashed lines
represent the results of calculations without aercsols whereas the solid
lines correspond to calculations done using the aerosol radiative
properties presented in sections 3 and 4, a;suming the actual number of
partiéles was remaining groportionnal to the number of particles
detected by the Knollenberg ;.the solar.constant was assumed to be equal
to 1368 Wm-z (Raschke and Kondratiev 1983). The horizontal lines show
the variation of the observed downward fluxes during horizontal levels

of 2 to 4 minutes with a data acquisition rate of 1 Hz ; they do not

represent the uncertainty of the measurements.
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The shortwave fluxes calculated using respectively the

.>detailed code (183 spectral intervals) and the single interval code,

differ by less than 7 Wm"2 for roughly the same dusty conditions : for
the detailed code, the aerosol optical thickness is wavelength dependent
and is equal to 0.93 at O.SSN m ; for the fast code, the spectrally
averaged optical thickness iséA = 0.81. This error of 7 Wm“2 is small
when compared with the difference (up to 135 Wm—z) between the fluxes
calculated for clear and dusty conditions respectively. The relative
differences between the downward SW fluxes calculated for dusty

conditions and the mean of the measurements at a given level are within

+5 percent, except at the height of 1280 meters where the observed

downward flux is anormally weak. Such a discrepancy of nearly 10
percent, and, more generally, the large fluctuations in the flux
measur‘emen'ts are explainable ‘\biy the shadowing of the cirrus clouds
associated with subtropical jet-streams, which were visually observed

during the experiment.

While no correction was made for the shortwave fluxes the

Alongwave fluxes have been adjusted in the same manner as the radiances

(see section 4 b2), by adding an absorber at 200 mb. We, thus, compare
relative variations of the LW fluxes, not absolute values ; however,
this method allows a correct estimate of the aerosol effect. After such
a tuning, the relative differences between the calculated and the
observed downward LW flﬁxes are less than T 2 percent both for the

optical thickness derived by' fitting the profile of the radiance

(SA = 0.080) and for those derived from ground-based measurements

.
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(éA = 0.099). It is particularly striking, from the pictures of Figs. 7
- and 4, the window radiances are more sensitive (by m than a factor of 4)
to the aerosol amount than the infrared fluxes. This is related to the

importance of water vapour emission out of the infrared window.

¢ - Radiative budget of the aerosol layer

Despite 'of the large fluctuations in the observed downward
shortwave fluxes, the global agreement between calculations and
observations appears satisfactory ; hence, we consider that the

‘radiative properties of the aerosols observed during the ECLATS
experiment are well characterized ; it is thus possible to estimate
their impact on the radiative budget of the layer in which they are

located. N

- We focus here on two typically days : November 27 (dusty
conditions, 8 A(0.55 ﬂ m) = 1.50) and December 9 (relatively clear,
gA( 0.55 m) = 0.37). The vertical profile of temperature T, mixing ratio
q and aerosol concentration NK are represented on Figs. 8 and 9. The
most interesting characteristic of the figures is that the vertical
extension of the aerosol layer (roughly 1,500 meters) is smaller than
that assumed by the C.B. model. This divergence may be explained by the
vertical development of the Harmattan winds which are bounded up by the
Westerlies : with the sogtherly position of the ITCZ in Winter, the
Westerlies extend to 10° Noffh (Dubief, 1979), above an altitude of 2 to
3,000 m ; in Summer the ITCZ moves Northward sc that the Harmattan blows
at higher altitudes ; in conjunction, the southern boundary of the

Westerlies also moves Northward and the vertical extent of the Hérmattan
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is much larger. The thickness of the dust layer observed during ECLATS
agrees with the observations of Kalu (1979), who reported that over
Nigeria, in Winter, the Saharan aerosol layer does not generally extend

higher than 700 mb.

Figures 10 and 11 show the heating / cooling rate for
respectively clear and dusty conditions. For the shortwa\_/e heating
rates, calculations were performed fror a solar zenith angle 90 = 35°
corresponding to local noon. The ground albedo as well as the surface
temperature were derived from low level flight measufements. The aerosol
concentration was linearly interpolated between two cohsecutive levels.
The M'ie extinction coefficients were derived from ground-based
measurements. However, for November 27, only the visible optical depths
could be obtained because of a failure of the near-infrared radiometer. ;
the computations were thus performed using the aerosol size distribution
corresponding to the day before. 1In any event, an adjusted factor was
applied to the number of particles measured by the Knollenberg probe to

retrieve the value of the optical depth at 0.55,) m.

The main result is the large additional heating of the
atmosphere : 5 K day"1 for the dustiest day ar;d 2 K daty.l for the
clearest one ; that is approximately 1.8 and 0.7 K day"l respectively,
for the daily averaged heating rates. 1In the longwave domain, the
additional aerosol cooling is a bit smaller than 1 K day—l for November
27 (with SIRN 0.2) and 0.2 K day"l for December 9 (with thR.M 0.04) ;
there is a very strong heating in the surface layer, up to 50 K day"l in
the first ten meters, related to the very large temperature gradient

between the ground and the atmosphere above.
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The additional aerosol shortwave heating rate agrees fairly
well with C.B. who obtained a daily averaged value of 1.4 K day_l for an
optical depth AA = 1 at 0.5 m whergas in the longwave domain, the
comparison of the additional coolings is influenced by two
counterbalending effects : the smaller infrared opacity of the aerosols
observed during ECLATS and the smaller vertical extension of the aerosol
layer, leading to an additional longwave cooling of the same order of
magnitude. Nevertheless, we did not observed a maximum cooling ﬁear the

top of the aerosol layer, mainly for the two above mentioned effects.

Near the ground, the very large infrared heating rate, which
is independent of the presence of aerosols, has a strong influence on
the vertical structure of the turbulent fluxes in;the surface layer.
Observations performed by Druilhet et al (1984) during ECLATS showed a

~———

rapid increase with altitude in\the turbulent flux w'f' in the surface
layer, corresponding to a turbulent cooling which compared quite well
with infrared heating present. The shértwave radiative divergence in the
aerosol layer is roughly 130 wm—2 for the dusty case ; that is, the
energy input by absorption of solar radiation is roughly of the same
order as the energy input by turbulence (Druilhet et al, 1984) (the
latent heat flux was very wegk). However, the shortwave radiative energy
input in the aerosol layer is‘almost ingependent of height so that its
impact on the vertical structure of the boundary layer is rather small.
This result is in contrast with turbulent observations which showed that
above the surface layer the divergence of the turbulent fluxes 5;51;'/32
decreased rapidly with height. For a steady state boundary layer, the

total energy input by turbulence and radiation should be independent of

height ; one would thus expect a rapid increase of the radiative
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divergence with height ; yet, this is clearly not the case even though
tﬁe good trend appears for the dustiest conditions ; thus, a
differential energy input must come ifrom horizontal or vertical
advection. Ihis is the subject of a forthcoming paper which shall
discuss thoroughly the interactions of radiation and turbulence in the

Saharan aerosol layer.

6. SUMMARY AND CONCLUSIONS

In spite of experimental difficulties mainly related to (i)
fluctuations in the boundary conditions (the presence of cirrus clouds
was very frustrating), (ii) spatial and temporal variations of the
aerosol layer, (i;i) instrumental unaccuracies and, last but not léast
(iv) instruments failures, the large aerosol concentrations observed
during ECLATS permitted a consiétent characterization of the radiative
properties of the Sahelian aerosols using different approaches. Even if
large individual discrepancies exist between direct observations and
calculations the overall agreement on a statisticél basis is very

satisfying.

The principal optical properties of the aerosol are their
scattering and absorption optical depths in the visiblé range and their
absorption optical depth in the atmospheric window region Two important
parameters related to thesé optical depths are roughly independent of
day to day variations : the single scattering albedo(})A in the shortwave
domain, and, in the longwave domain, the absorption optical depth by

unit volume of dust in a vertical column of the atmosphere C In situ

A

measurements of aerosol layers reflectances and transmittances led to
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albedo values close to UJA ~N 0.95, in -excellent agreement with the
_results of Mie calculations using abready published imaginary refractive
indices as summarized by C.B. . Similarly, in situ measurements
of 8—l4r)m radiances led to CA’U O.34r)m-l, in rather good agreement
with imaginary refractive indices as published by Volz (1973). Rather
important discrepancies between the radiative properties of the
Sahjelian aerosols encountered during ECLATS and those of C.B.'s model
are attributable tp differences in the size distributions ; the
distributions derived from ECLATS show a much larger contribution of
particles with radius less than I.P m, the impact of which is rather
small on the infrared cross-section ; that is why the ratio of infrared
to visible optical thickness was 8(8-14r} m) / 8(0.55 m) AV 0.1 during

ECLATS instead of 0.3 as for C.B. .

The radiative budg«at\:‘~ of the Sahelian aerosol layer was
determined for bof relatively clear and dusty conditions. The additional
aerosol shortwave heating (5 K day_1 for GL = 35° and 5(0,55 m) = 1.5)
agreed quite well with C.B.'s (1980) calculations. The infrared cooling
rate 1is influenced by both the aerosol size distribution and the
vertical extent of the aerosol layer ; these two effects partly offset
each other, leading to an additional cooling of the same order of
magnitude as that calculated by C.B. though we did not observed maximum
cooling near the top of the layer as C.B. did. An important infrared
heating of the surface layef was a consequence of the large temperature
discontinuity at the surface;. In contrast with the shortwave heating in
the aerosol layer which had a small impact on the vertical structure of

the turbulent fluxes because of its small variation with height, this

surface longwave heating strongly modified the vertical structure of the
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flux of sensible heat in the surface layer. The additional longwave
cooling was also well distributed throughout the aerosol layer so that
its effect on the properties of the boundary layer was also very limited
in daily variations ; however, as shown by Guedalia et al (1984), it had
a very significant impact on the nocturnal evolution of the boundary

layer.

Beyond the above summarized results, one of the main lessons
to be drawn from the ECLATS experiment is that variations in the aerosol
size distributions are large enough (when compared to other published
results) to strongly affect the aerosol radiative properties. It thus
appear that future work in this domain should include very carefull
determinations of' the size distributions. Ground based optical
measurements such as spectral extinction, aureola and polarization
»measurements, can be very effidient even though they are not sensitive
to vertical variations of aerosols. On the other hand, satellite
observations of aerosols (Quenzel, 1980) shoulf not be limited to the
determination of aerosol optical thickness but should include some
information on the size distribution. That might be possible above
surfaces of small albedo like the ocean areas, using the split windOW

channels of AVHRR or better using a channel at 1.6r}m like on LANDSAT.
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Characteristics measured parameters
Eppley pyranémeters 200 - 2800 nm upward and downward
shortwave fluxes.
Eppley pyrgeometers 4-40 um upward and downward
- longwave fluxes.
Barnes radiometers upward and downward

Kratel .optical counter

Knollenberg FSSP probe

8-14 um

5 classes of radii

0.225-0.25 ; 0.25-0.7

0.7-1.0 ; 1.0-1.5 ;
1.5 = 5.5 um.

16’ classes regularly
spaced from 0.25 to
4 um,

- = TABLE 1 -

IR window radiances.

aerosol size distribution.

aerosol size distribution.
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n (2) (3) (4) (5) (6) (N 9 (10) (11) (12)
Particle number pen Shortwave domain (0.3 - 2.8 ym) Window region (8-14 um) GA(S-lauﬁﬁ
Date cm v . ' : . 8, (0.55um)
ﬁ x % Al™
N N(a) Ny (b) um W (a) gA(a) 6A(a) GA (a) GA(bl) 5A(b2) la)
@ 17 Nov. ~— ...} 1.21 E6 —— —_— — — _— _— — v
18 Nov. 1.66 E8 1.75 E6 0.208 0.953 0.661 .61 0.068 0.053 0.040 0.096
1.66 E6 ' 0.122 0.121 _
19 Nov. -1.20 E8 1.08 E6 0.154 0.949 0.663 0.38 0.049 0.013 0.034 0.110
20 Nov. 1.09 E8 — 0.164 0.949 0.665 0.42 0.052 — — 0.107
21 Nov. 0.88 E8 0.94 E6 0.136 0.948 0.666 0.34 0.043 0.064 0.051 0.111
25 Nov. 1.95 E8 2.20 E6 0.309 0.949 0.665 0.82 0.099 0.079 0.080 0.106
26 Nov. 2.44 E8 1.78 E6 0.258 0.958 0.657 0.86 0.086 0.152 0.117 0.084
; 2.10 E6 0.089 | 0.082
D 27 Nov. —— 2.04 E6 — — — —_— —_— — 0.214 0.233 —
— . — — — —_— — .12 0. —
' 28 Nov. 1.71 E8 1.%% Eg 0.224 0.957 0.660 0.78 —i 0.075 q—l b 8.628 0.082
29 Nov, 1.50 E8 _— 0.143 0.953 0.656 0.38 —_— 0.046 e —_ 0.102
1 Déc. }:20 E8 —_ 0.096 0.950 0.653 0.22 —_ 0.030 —_ —_ 0.112
2 Déc. ’%£57 E8 —_ 0.094 0.960 0.639 0.24 —_ 0.030 —_— —_ 0.101
3 Déc. 50 E8 — 0.109 0.943 0.651 0.20 —_— 0.033 -_— — 0.128
4 Déc. 2.20 E8 _— 0.086 0.956 0.625 0.21 —_ 0.027 —_— —_— 0.105
7 Déc. 1.11 E8 — 0.082 0.952 0.650 0.20 —_— 0.026 —_ —_— 0.109
8 Déc. — 0.40 E6 | — —_ — — 0.22 | — — 0.008 —
9 Déc. 0.76 E8 0.78 Eb6 0.109 0.952 0.663 0.32 0.32 0.036 0.055 0.042 0.096

(®) using Carlson and Benjamin's (1980) refractive indices
(x2) using Volz's refractive indices (fig. 13)

Table 3 - Main aerosol characteristics for days where occured ground-based
measurements (a) and/or aircraft measurements (b).
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X n n. r
r 1 e
KL 0.0005 - 8.3 - 0.05
9X
2g - 0.5 2.2 0.05
X
oW ]
35 3% 0.01 - 0.4 - 0.01
\\

Table 4 . Sensitivity of the single scattering albedo

to errors in the input parameters (for November 18)
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Aerosol optical thickness

used in the computations

. AF
" from
365 spectral

AF
from
25 spectral

intervals intervals
) )
als scat
0.086 0 11.2 11.1
£ 0 10.3 9.8
£Q0) h(}) — 10.9

- Table 5 -

Influence of scattering on the additional downward LW flux AT

at the surface due to the aerosols for November 26. Gab

refers
S scat

to the absorption and scattering thicknesses computed from Mie theory using

Volz's indices of refraction and the size distribution derived from ground-

based measurements.




Fig. 1

Fig. 2.

Fig. 3.

Fig. 5.

Fig. 6.

Fig. 7.

Fig. 8.

Fig. 9.

Fig.10.

Fig. 11,
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Figure captions.

. Flight procedure of November 19 Th, 1980.

Histogram of the aerosol single~scattering albedo derived from

pyranometers measurements.

The real and imaginary indices of refraction for Niamey dust

analysed by Pr. Volz.

Vertical profile of calculated downward radiances (8 - 14 um) in
dust conditions (curve a) and clear conditions (curve b). Curve (c)
is the vertical profile of the number of detectable particles N, .

K
The crosses reports observed radiances (flight 53).

The spectrally averaged optical depth GA (8-14 ym) as a function of

the total velume of dust in the vertical column of the atmosphere.

Vertical profile of the shortwave downward flux for November 25
(flight 53) calculated - with aerosols =-- without aerosolss(a)
using the detailed code (183 spectral intervals), (b) using the

single interval code. The horizontal lines correspond to measu-

rements.

Vertical profile of tbe longwave downward flux for November 25

(flight 53) calculated -—- without aerosols

with aerosols,
for a total aerosol optical depth (a) GA = 0.080 and (b) GA = 0,099,

The horizontal lines correspond to measurements.

Vertical profiles of temperature T, mixing ratio q and concentration
of the particles detected by the Knollenberg NK for November 27
(flight 56).

As in Fig. 8 for December 9 (flight 60).

Profile of the heating/cooling rates for November 27

As in Fig. 10 for December 9.
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CONCLUSTON

De nombreux awteuns, cités La plupart par LenobLe (1983), se sont
préoccupds de L'influence des adrosols sun Le thansfernt de rayonnement dans
Llatmosphéne. Les effets Les plus significatigs sont :

- Une augmentation de La température au sein de La couche d'aérosols
(stratosphéniques ou trhoposphérniques),

- une diminution de La température du s0l.

Mais Les caractéinistiques physiques et radiatives des aérosols manquent
cwellement pourn intrhoduire Les adrosols dans Les modéles de transfert de
rayonnement ou Les G.C. M.

Nos diverses expénriences ont peumis de précisen :

- La granwloméinie des aérosols sahariens qui ont un background qui
sult sensiblement une Loi de Junge en puissance -4, Les apports Lorns des
brumes denses se situant dans Les classes de rayon de 0,25 a 1 um, Les plus
actives surn Le plan du trhansgent de rayonnement de courte Longueur d'onde,

- L'albédo de diffusion simple des aérosols qui a une valeur autounr de
Wy N 0,95 ce qui sdgnigie un aérosol sufgisamment absorbant pour avoir un
Ampact thermdique surn £'atmosphéne.

- L'épaisseun optique d'absornption volumique dans L'infrarouge des

poussidres dans une colonne vernticale d'atmosphénre CA n 0,34 um’l.

1L gaut noter que ces derniéres quantités sont fortement dépendantes
des dimensions des aérosols. L'intenet essentiel d'ECLATS est sans doute
d'avoirn permis de valider une méthode expérimentale et théornique permettant
de caractinisern Les proprniétés optiques des adrosols a partin d'un ensemble
relativement restreint d'observations gacilement réalisables. 1L est clain
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cependant qu'avant de prétendre & déiterminen L'impact climatique des adrosols
désentiques, <L est nécessaine de précisen, a L'échelle globake, Leun concen-
uation, Leuwr distribution granulométrique et Leur varniabilité temporelle et
spatiakle.

Ces proprniétes conduisent @ un effet plus marqué en visible qu'en ingra-
rouge oit £'épaisseur optique ne constitue que Le dixieme de L'épaisseur optique
totale.

Aux courtes Longueurns d'onde, L'échaugfement par absorption ajouté par
Les adrosols peut atteindre plusieuns degnés parn four au sein des couches
funbides.

Observations et calculs permettent de mettre en évdidence Les effets des
adrosols sun Les bilans radiatigs et Le negroidissement/échauffement au sein
de £'atmosphéne et au 404.

Au niveau du s0f, on constate une diminution de £'amplitude thermique
fowwmaliene due a La combinaison d'un échauffement moindre de four (& cause
du dégicit de §lux radiatig par absorption et rétrodiffusion du rayonnement
visible parn Les adrosols en suspensdion dans Les basses couches troposphénri-
ques) et d'un regroldissement modindre La nuit {pan egfet de serre de ces
mémes airosols sur Le rayonnement infrarouge).

Dans Les couches tunbides, on observe un dégicit du §Lux solairne descen-
dans qui est nétrodifgusé et absonbé, L'absonption expliquant L'échauffement
nelatif des couches.

Le §Lux ingrarouge est moins affecté, mais Les adrosols accentuent Les
phénoménes de :

- néchaufgement par absorption dans Les couches au niveau du 40f,
- negroddissement par augmentation de L'émissivité powr Les couches
en altitude chargées d'adrosols.



- 251 -

Les amplitudes des perturnbations introduites par Les aérosols dépendent
beaucoup de Lewrs caractiristiques radiatives ; Lesquelles ont été évalules
tant expénimentalement que théoriquement, mails LL seralt souhaitable de réduine
Les incertitudes surn Leurs valewrs et surn Lewws distributions granuloméiniques.
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CONCLUSION GENERALE

Des conclusions partielles ayant été faites aprés chaque
chapitre, nous ne les reprendrons pas dans le détail, mais
allons tirer une conclusion d'ensemble et surtout extraire ce
qu'il reste a faire dans un domaine que l'on a fait qu'aborder
sachant que cette étude laisse peut-&tre autant de questions
en suspens qu'elle n'en a résolu. Au moins, a-t'on peut-é&tre

une idée de la maniére de résoudre ces problémes non éclaircis.

Sur le plan de la connaissance de la météorologie tropicale,
plus particuliérement sur le gisement = solaire et 1l'importance
des brumes séches, ce travail a montré que rayonnement et insola-
tion, étaient sensiblement constants tout au long de l'année,
malgré la saison des pluies. Ceci est di au fait que la saison
des pluies correspond au maximum de rayonnement extraterrestre,
ce qui compense la perte par absorption et réflexion sur les nua-
ges et que la saison séche a faible nébulosité correspond & des
périodes de trouble atmosphérique intense. et fréquent qui
diminuent 1l'énergie du sol. Une constatation importante, est que
la part du diffus dans le rayonnement global est toujours trés
importante (sur 2 ans, quelques jours seulement n'ont que 10 %
de diffus) et qu'il est donc probablement illusoire de vouloir
employer dans ces régions, des systémes d'exploitation de l'éner-
gie solaire & concentration. La relation 4d'Angstrdm entre insola-
tion et rayonnement global, établie pour Niamey,est de bonne qualité
a condition de prendre les formules saisonni@res qui & ces lati-
tudes, correspondent a saison séche et saison des pluies.

Une étude plus fine de ces données sur une plus longue période,
le couplage avec la nébulosité, les pluies et le trouble (par une
mesure directe ou une évaluation par l'intermédiaire de la visi-

bilité), des mesures sur toute 1l'Afrique de l1l'Ouest par un réseau
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fiable de radiométres et de pyrhéliométres serait indispensable
pour valider les mesures satellitaires afin de pouvoir établir,
par satellite, des cartes de gisement solaire de ces zones a

faible densité de stations de mesures au sol.

On a montré également que, dans ces régions ol les minima

de la partie du trouble atmosphérique qui correspond aux aérosols,
valent presque les maxima des latitudes moyennes, il était dif-
ficile de déduire le rayonnement direct & partir de la différence
entre rayonnement global et rayonnement diffus, qu'elles que soieni
les corrections de bande pare-soleil appliquées pour mesurer ce
dernier. I1 faudrait en effet, les pondérer d'un coefficient cor-
rectif du trouble atmosphérique.

L'étude des visibilités a permis sur quelques cas types, de
localiser les sources d'aérosols et l'étendue du phénoméne, une
étude systématique et exhaustive sur les situations de brume séche
et leur environnement météorologique (surtout les cartes de vent
et pression), permettrait de préciser les localisations suggérées
et les variations saisonniéres. Il serait préférable d'utiliser
des méthodes satellitaires, peut é&tre plus difficiles, en tout cas
mieux adaptées a l'étude & grande échelle de l'impact des brumes
séches sur le bilan radiatif.

L'étude des occurences de brume séche sur les trente derniéres
années semble bien montrer la corrélation sécheresse - brume séche
L'accroissement de ces brumes par période de sécheresse semble une
conséquence logique de l'aridité des sols : le probléme de leur
influence sur la sécheresse elle~-méme (c'est & dire leur rétro-

action) reste posé.

Les mesures in situ des paramétres radiatifs et des tempéra-
tures, tant au sol gqu'en altitude, ont montré l'effet important
des aérosols sur le transfert de rayonnement et les conséquences
sur l'état thermique de l'atmosphére et du sol. Le flux solaire

descendant peut &tre diminué de 10 a 30 % par absorption et rétro-
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diffusion du fait de la présence d'aérosols dans l'atmosphére.
Cette extinction se produit presque entiérement dans la couche
limite planétaire d'une épaisseur de 2000 a 3000 m au-dessus du
sol. La rétrodiffusion due aux aérosols, augmente de maniére
considérable les flux montants (+ 50 %) donc l'albédo du systéme

terre - atmosphére.

Les aérosols ont donc un impact considérable sur l'observa-
tion par satellite des surfaces ou de l'atmosphére : bilan radia-
tif, albédo et températures de surface etc..., tous paramétres
dont 1l'importance climatique est considérable. Leur mesure néces-
site donc de bonnes corrections de l'effet parasite des aérosols

sur le transfert du rayonnement.

Pour cela, les mesures effectuées, en particulier pendant
l'expérience Eclats, ont permis une évaluation des caractéristi-
ques optiques des aérosols : albédo de diffusion simple et émis-
sivité. Il sont assez absorbants, leur albédo de diffusion simple
étant voisin de 0,95 (valeur intégrée sur le spectre du rayon-
nement solaire) et leur effet thermique est plus important aux
courtes longueurs d'onde qu'en infrarouge (quelques degrés par

jour au lieu de quelques dizieémes de degré par jour).

S'il est tres important d'étudier les caractéristiques physi-
ques, en particulier radiatives, des aérosols et de resserrer les
fourchettes de valeurs obtenues au chapitre IV, cet objectif ne
nous apparait cependant pas prioritaire. il est surtout nécessaire
d'établir une climatologie temporelle et spatiale des aérosols
désertiques et de leurs propriétés optiques par des mesures de

concentrations, granulométrie et épaisseur optique.

Pour cela, au sol, il serait souhaitable gu'un réseau plus ou
moins dense de mesure de l'épaisseur optique d'aérosols et de sa
dépendance en longueur d'onde soit mis en place ; c'est 1la un besoin

commun a tous les projets visant a utiliser les observations satel-
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litaires sur l'Afrique. Ce réseau serait trés utilement complé-
menté par des mesures plus précises (impacteurs, auréolmétres,
polarimétres etc...). L'implantation de ces stations ne doit pas
&tre limitée aux zones sources, le suivi en continu des retombées
4 grande distance et la mesure des flux verticaux de matiére,
nécessite aussi des stations d'observation.

Pour les mesures en altitude, il conviendrait d'améliorer la 1
précision de la mesure des flux et surtout de déterminer plus
précisément les causes de leurs fluctuations. Des mesures spectra-
les du rayonnement solaire direct en fonction de l'altitude de-
vraient aussi permettre d'atteindre avec plus de précision, l'al-
bédo de diffusion simple, de méme des mesures de polarisation
embarquées.

Un gros effort doit é&tre fait pour préciser la distribution
granulométrique des aérosols sahariens et sa variabilité spatio-
temporelle. Ceci passe par des mesures étendues vers l'infrarouge
et l'ultra violet des épaisseurs optigues ; en parallele des gra-
nulométres embarqués, fiables, pouvant mesurer correctement des
particules jusqu'a 0,1 um en diamétre au moins, si possible (comp-
teurs optigques, analyse de filtre, impacteurs) seraient nécessaires

pour affiner la répartition en altitude.

Enfin, il serait bon d‘effectuer un maximum d'observations
au sol et aéroportées pendant la durée de vie du systéme embarqué
sur satellites Erbe de mesure du bilan radiatif, afin de servir
de données corrélatives pour la validation des mesures de ce satel-

lite (ou d'autres véhicules spatiaux).
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ANNEXE I

PASSAGE DES COEFFICIENTS DE TROUBLE o, 8 D’ANGSTROM
AU COEFFICIENT T DE LINKE
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- 262 -

PASSAGE DES COEFFICIENTS DE TROUBLE o , 8 D'ANGSTROM AU COEFFICIENT

T DE LINKE.

Cette opération peut étre intéressante, les physiciens de 1'atmosphére
utilisant plus volontiers les coefficients d'Angstrom alors que les utilisa-
teurs de 1'énergie solaire emploient plutdt celui de Linke plus représentatif
de 1'énergie brute disponible au sol.

L'eéquation I-9 peut s'écrire, compte tenu de I-10 :

L(A) = L(3) exp [C-m(8p(2) + 603(>\) + 8y Q(x) +8.2™ ] Eq. AI-1

2

D'aprés 1'équation [-6 le facteur de trouble de Linke est défini pour un
rayonnement global par rapport a une atmosphére pure et séche tandis que «
et B sont définjs & partir de mesures spectrales.

Chacun des termes exp (- m. &) est une transmission pour 1'&1ément consi-
déré (HZO’ 03 , molécules ou aérosols) et 1'équation AI-1 devient alors :

L(x) = T 0(uH ps M A . L (A) exp [= m(csR(x) + aA()\)] Eq. AI-2

{
{us >m) . T,
03 h2 2 )

3

Soit pour la luminance é&nergétique globale au sol, enpremiére approximation

e o]

03(u03, m) . THZO(UHZO, m) [o LO(A).exp[:- m(GR(x) + GA(A)X].‘dA Eq. Al-

L =1

Si 1'on rapproche cette expression de 1'équation I-6, on constate que le
calcul du coefficient T de Linke, en dehors de m et &(m) connus, nécessite
d'évaluer le rapport L/Lo ce qui peut étre fait & 1'aide de 1'équation AI-3
&crite de 1a maniére suivante :

o L_(A)
L = r03(u03, m) . TH20 (uHZO,m) Ly {‘o OLo exp [-m(Sp(x) + 8,()) ] da

Eq. AI-4
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t(u) = Z? a, ui/Z% b, ul
i=o i j=0 3
vapeur d'eau Ozone

g/cm atm. cm.
a 6;85372' E-5 1,82361 E-1
a 1,22837 E-1 2,28789 E+1
a, 1,43480 E+1 - 1,69089 E+2
a, 1,02871 E+2 1,08840 E+2
a, 3,30960 B+l 1,66181 E+1
b 6,65372 E-5 1,82361 E-1
b, 1,24296 E-1 2,33395 E+l
b, 1,53412 E+1 1,77184 E+2
b, 1,28955 E+2 1,24922 E+2
b4 6,19343 E+1 2,34975 E+1
be 1 1
L 0,61 0,545

o= t(1-L) + L

Tab. AI-1. Approximants de Pade pour H20 et 03.
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Le passage du couple (B8,a) d'Angstrom au coefficient T de Linke
peut donc se faire si 1'on peut calculer tous les &léments de cette formule

puisque SA(A) =g . X%

Les transmissions 0 et T H.0 peuvent étre calculées pour un modéle
de bande moyennant la conngissance des quantités d'ozone (uo ) et de vapeur
d'eau (uH O) présentes dans une colonne d'atmosphére. 3

2

On a choisi d'utiliser une approximation développée par Fouguart et Bonnel
(1980), représentant la transmission moyenne sur 1'ensemble du domaine spectral
du rayonnement solaire (0,25 & 4 um soit 98,8 % de 1'énergie).

4 um 4 um

() = exp (<) = Lo(A) .« t(2) dr/ L() & Eq. AL
0,25 um . 0:25 Hm

sous la forme d'approximants de Pade :

tw) v 1 e u/ T b (N = 4) Eq. AI-6

ol a, et bj sont des coefficients présentés dans le tableau AI-1 et o0 wu
est 1'&paisseur d'absorbant exprimée en g . cm"2 pour la vapeur d'eau et

en atm.cm pour 1'ozone.

La transmission efficace est en fait :

*

T =t1(l-1L)+L : Eq. AI-7

le coefficient L ayant les valeurs de 0,61 et 0,545 respectivement pour la
vapeur d'eau et 1'ozone.

L'épaisseur optique d'aérosols SA(A) et celle de diffusion Rayleigh
GR(x) sont données respectivement par 1'équation I-10 et par :

§p(x) =0,0088 2 (4:1540,20) (Marggraf et Griggs, 1969)
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I1 reste 3@ donner une expression analytique de la luminance énergétique
spectrale LO(A) et totale L. du soleil hors de 1'atmosphére.

En premiére approximation, on assimile le soleil & un corps noir & la
température :

—
n

5000°K de 0,25 a 0,30 um

et T2 5762°K de 0,30 & 10 pm
ce qui correspond aux données de Thekaekara (1973).

Dans ces conditions, on peut calculer la Tuminance énergétique du soleil
entre 0,25 et 4 um.
0,3 um 4 um

L (A,T,) . dr + L.(A,T
°©  Jo,25um © 1 0,30 um ©

—
1]

2) . da Eq. AI-8

LO(A,T) gtant la luminance é&nergétique spectrale d'un corps noir a la
température T calculée d 1'aide de 1a formule de Planck :

-5

L, (A,T) = Cir ™/ (exp (CZ/A T) - 1) Eq. AI-9
avec ¢, = 2h ¢? = 1,19.10% W.n"% ym
C, = he/k = 1,439.10% ym . °K
ol h est la constante de Planck
k est la constante de Boltzmann
et ¢ la vitesse de la lumiére,

Le diamétre apparent du soleil vu de la terre &tant de o = 0,545° (Coulson,
1975), on peut en déduire 1'éclairement solaire Eo hors de 1'atmosphére
perpendiculairement & la direction du soleil, appelé communément constante
solaire :

E0 = 20 (1 - cos(o/2)) L0 Eq. AI-10
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LIEU DATE m | HO o 8 |T(m)/T, T REMARQUES
cm
Montpellier [14-15/07/76] 1 2,5 | 1,60 | 0,08 0,56 4,2 Ciel clair
Gramisch ramené . .
Partenkirchen 25/08/76 31 1,5 2,10 0,12 0,60 5,1 Ciel laiteux
Abidjan 02/02/79 |1,76 5 1,86 0,14 0,44 5,0 Ciel clair
Niamey 23/03/79 {1,45 |0,5 | 0,05 | 1,34 0,11 16,2 Brume séche
' dense
Lamto Saison des m=1 et va-
pluies 1 5 0,71 1 0,25 9,95 6,1 leurs moyennes
de «,B et UHZO
Lamto Saison :
séche 1 3 0,40 | 0,43 0.47 7.6
Ouagadougou {Saison des
pluies 1 5 0,26 | 0,43 0,44 8,2
Ouagadougou |Saison 1 1 0,43 0,45 0,48 7,4
séche
Niamey mars 1979 1 1 0,32 | 0,68 0,38 9,7 | Mois particu-
liérement bru-
meux

Tab. AI-2. Valeurs typiques du trouble en différentes stations

conditions météorologiques.

avee diverses
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et vérifier que 1'application de 1'équation AI-8 donne de bons résultats.

On trouve avec les conditions de température solaire dans les intervalles
spectraux définis ci-dessus E0 = 1357 w.m'z, ce qui est trés proche des

valeurs de la constante solaire donnée par divers auteurs :

2
2

1351 W.m~
1376 W.m~

d‘aprés Thekaekara (1973)
d'aprés les derniéres données de Hickey et al. (1980)

On a donc tous les é&léments pour calculer le terme L(m)/L0 de 1'équation

de T (Eq. I-6). On se limite & 1'intervalle 0,25 - 4 uym pour lequel les
transmissions ont &té calculées.

L{m)/L_ = 14 (Uq -m) . T (Uy A, M) X
0 03 03 H20 H20

L(Ty) «exp 5 m(sa(0) +827%) ] da Eq. AI-11

—

1 { 0,30 um

0 0,25 um

4 um "
+ L{MWT,) . exp [=m(8 (N + 8179 dx
[0,30 um © 2 - R -

Cette expression permet donc de calculer le facteur de trouble de Linke
d partir des mesures des coefficients o et g d'Angstrom.

Le tableau AI-2 donne les valeurs typiques de trouble en différentes
stations avec diverses conditions météorologiques & partir des données de Cerf
(1980) concernant les coefficients de trouble d'Angstrom. Le facteur de trouble

T de Linke correspondant est calculé.

Les abaques, fig. AI-1 permettent de passer des coefficients-de trouble
d'Angstrom au facteur de Linke sans avoir & effectuer le calcul-qui demande
environ 2'30 sur HP-41C.
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TLINK
o .
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Fig. AI-1.Abaques permettant de passer des coefficients de trouble d'Angstrom
(e et B ) au coefficient de Linke (T) pour les zones & turbidité
élevde.

Ligne continue : u =lem 3 Tirets : uy o =5 cm.

H,0 P



| h2é" i e

- 269 -

LINK
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Pig. AI-2 : Idem fig. AI-1 pour zones & faible turbidité.
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ANNEXE 11

EQUIPEMENT DE MESURES GRANULOMETRIQUES ET
RADIOMETRIQUES D'UN AEROCOMMANDEUR

3 3 3 36 36 38 3 3



Fig 1- = IMPLANTATION DES CAPTEURS

@ Hygrometre
@ Thermametre

@ @ Radiometres visant vers le haut
@ Capteurs daerosol

@ Radiometres wvisant vers le bas
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MATERIEL DE MESURES METEOROLOGIQUES
INSTALLE SUR L'AVION AERCCOMMANDER

TU = TKD
poids puissance
8lectrigue

Néph&lométre intégrateur et son capteur 45 ka 220 W

Convertisseur 12 V = Z22CV~, S00W aéro- 3% ka

spatiala

Granulomé*re Bauch and Lamb son capteur 20 kg 207W

et son imprimante.
1 Radiométre Barnes PRT-S 15 kg Accus Int.
1 Enregistreur Maanétique P1ilips 12 kg 16 W
1 Multimétre numérique 3 imprimante Schreis 10 kg 125 W

der
1 Multiplexeur 1 kg Negligeable
2 Enregisteeurs SEFRAM 8 ka 8 W
1 Commutateur deux voies 1 ka Magligeatle
1 Programmateuﬁ CRQUZET 1 kg "
4 - Radiomatres EPPLEY 2 kg "
1 - Capteur de température 1 ka "
1 - Capteur d'humidité | 1 okg ¢

Total ' 756

dont 760 sous 22€
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TITRE DE LA THESE : "CONTRIBUTION A L'ETUDE DES AEROSOLS SAHARIENS :

INFLUENCE SUR LE TRANSFERT DU RAYONNEMENT DANS L'ATMOSPHERE

CARACTERISTIQUES OPTIQUES".

RESUME

Une étude préliminaire du climat Ouest-Africain et, en particulier, des rayon-
nements global et difffus, de l'insolation. de la visibilité et de la turbidité atmos-
phérique, montre l'importance dans l'espace et dans le temps des brumes séches consti-
tuées de poussiéres d'aérosols provenant des zones désertiques et mis en suspension
sous certaines conditions météorologiques.

Pour leur interaction avec le rayonnement solaire ou tellurique, les aérosols
désertiques modifient sensiblement le bilan radiatif de 1l'atmosphére et de la surface

et sont susceptibles d'un impact climatique important, au moins A 1'échelle locale
ou régionale.

Le présent travail concerne principalement la détermination expérimentale
des propriétés optiques des aérosols désertiques et de leur impact sur le bilan
énergétique de la surface et de -la couche limite planétaire dans laquelle ils sont
situés.

Les observations effectuées au cours de l'expérience ECLATS (Etude de 1la

‘Couche Limite Atmosphérique Tropicale Séche) réalisée a Niamey en novembre et décembre

1980 ont permis de déterminer :

. l'épaisseur optique des aérosols désertiques lors d'épisodes de brumes intenses
ou lors de périodes claires ;

" la répartition granuiométrique des aerosols, mettant en évidence une forte proportion

de particules submicrométriques ;

. l'absorptivité des aérosols dans le domaine du rayonnement solaire ;
. leur émissivité dans la fenétre atmosphérique infrarouge ;

. finalement leur impact sur le bilan radiatif : échauffement solaire augmenté de
plusieurs degrés par jour dans l'atmosphére, diminution du rayonnement net au sol, en ce
qui concerne le rayonnement infrarouge : refroidissement de quelques 10e de degré par Jour.

MOTS CLES :
~ Aérosol - Afrique Francophone - Atmosphére Terrestre - Bilan radiatif

- Mesure in Situ - Modéles Atmosphére - Optique Atmosphérique =~ Rayonnement
Total -




