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Symbole Signification Unité
U vitesse moyenne du vent m s−1

Uf vitesse limite de chute m s−1

u composante horizontale de la vitesse du vent m s−1

u∗ vitesse de friction de l’écoulement atmosphérique m s−1

u∗t vitesse de friction seuil m s−1

u∗td vitesse de friction seuil dans des conditions sèches m s−1

u∗tw vitesse de friction seuil en conditions humides m s−1

~V vitesse du vent de surface m s−1

w humidité du sol en masse % masse
d’eau/masse
de sol sec

w′ humidité résiduelle du sol en masse % masse
d’eau/masse
de sol sec

WF flux de vent m3 s−1

z altitude m

Z0 hauteur de rugosité aérodynamique m ou cm

Z̃j altitude du niveau j dans le modèle RAMS m

z0s hauteur de rugosité de la surface supposée lisse m ou cm

zg altitude au sol (topographie locale) dans le modèle RAMS m

z∗ coordonnée verticale du modèle RAMS
α rapport entre le flux vertical d’aérosols minéraux et le flux

horizontal de saltation
m−1

∆Z̃j épaisseur des couches atmosphériques dans le modèle
RAMS

m

(
∆Z̃

)
j

distance entre les deux niveaux d’altitude Z̃j et Z̃j+1 du
modèle RAMS

m

η contenu en humidité du sol m3 m−3

ηf contenu en humidité du sol à saturation m3 m−3

λ longueur d’onde m

ω0(λ) albédo de diffusion simple
Ψf humidité potentielle du sol à saturation m

Ψη humidité potentielle du sol m
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Symbole Signification Unité
ρa masse volumique de l’air kg m−3

ρp masse volumique d’un agrégat kg m−3

Σ surface de contrôle m2

σ écart-type de la distribution en taille des agrégats consti-
tutifs des sols

σextinction extinction massique m2 g−1

τ contrainte tangentielle exercée par l’écoulement atmosphé-
rique sur le sol

N m−2

θe température potentielle équivalente K
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Introduction générale

Les aérosols, particules solides ou liquides en suspension dans une masse d’air (exception
faite des gouttelettes ou des cristaux de nuage), sont une des composantes majeures du système
atmosphérique terrestre. Leur diversité (origines, propriétés...) fait que leur rôle dans ce système
est difficile à appréhender. A l’heure où la question du réchauffement climatique devient de
plus en plus médiatique, donc de plus en plus préoccupante pour l’avenir, comprendre le rôle
de ces particules sur le climat terrestre est devenu crucial. Deux outils complémentaires sont
aujourd’hui disponibles pour tenter de répondre à cette question : les mesures (de la « paillasse »
du laboratoire aux instruments embarqués sur satellite, en passant par les mesures de terrain) et
la modélisation. C’est sur ce deuxième outil que j’ai choisi de m’appuyer pour tenter d’apporter
quelques éléments de réponse concernant le rôle des aérosols sur le climat.

Une estimation des flux annuels de particules d’aérosols (Tab. 1) montre que les émissions
d’origine naturelle sont, en masse, très largement supérieures aux émissions d’origine anthropique.
Parmi ces émissions naturelles les plus importantes, deux types d’aérosols arrivent largement en
tête : les sels de mer (environ 50% des émissions annuelles totales) et les aérosols minéraux (envi-
ron 40% des émissions annuelles totales). Comprendre les effets de ces deux types d’aérosols sur
l’environnement apparaît donc primordial. C’est pourquoi mon sujet de thèse porte sur l’étude
du cycle de l’aérosol minéral.

Schématiquement, le cycle de l’aérosol minéral peut être résumé comme suit (Fig. 1) :

1. émission,

2. transport,

3. dépôt (par voies sèches et humides).

- Emissions -
Les aérosols minéraux sont des aérosols primaires émis directement sous forme particulaire

dans l’atmosphère sous l’action mécanique du vent sur un sol érodable. Même si ces aérosols
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Origine de la source Sources Flux (Mt an−1)
Estimation Estimations
moyenne min. et max.

NATURELLES (90%) PRIMAIRES
Aérosols minéraux 2000 1000-3000
Sels de mer 3000 1000-10000
Cendres volcaniques 33 4-10000
Carbone organique (> 1 µm 56 26-90
(débris, cires vasculaires...)
SECONDAIRES
Sulfates biogéniques 90 80-150
Sulfates volcaniques 21 9-50
Carbone organique (oxydation 16 8-40
des COV biogéniques)
Nitrates 4 2-8
TOTAL 5220 2130-23340

ANTHROPIQUES (10%) PRIMAIRES
Carbone organique (0-2 µm)
- Feux de végétation 54 45-80
- Combustion fuel fossile 28 10-30
Carbone élémentaire (0-2 µm)
- Feux de végétation 5,7 5-9
- Combustion fuel fossile 6,6 6-8
- Poussières industrielles 100 40-130
SECONDAIRES
Sulfates 120 70-120
Nitrates 14 10-20
Carbone organique (oxydation 1 0,5-2
des COV anthropiques)
TOTAL 330 250-660

Tab. 1 – Flux d’émission de particules d’aérosol en masse (Mt an−1) [Delmas et al., 2005].

ont un diamètre compris entre quelques dixièmes et plusieurs dizaines de microns [D’Almeida
and Schütz , 1983; Alfaro and Gomes, 2001], ce sont majoritairement des particules grossières qui
contribuent principalement au mode micronique des aérosols atmosphériques (Fig. 2).

Les émissions d’aérosols minéraux ne peuvent pas être mesurées à l’échelle globale ; l’esti-
mation de la distribution et des effets de l’aérosol minéral est donc généralement basée sur la
modélisation. Les émissions d’aérosols minéraux sont un phénomène très hétérogène, à la fois dans
l’espace et dans le temps, puisqu’elles dépendent à la fois des états de surface et des conditions
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Fig. 1 – Représentation schématique du cycle de l’aérosol minéral [Laurent , 2005].

météorologiques. En fait, l’émission d’aérosols minéraux, dont le mécanisme sera décrit dans le
chapitre suivant, est un phénomène à seuil : il faut que la vitesse du vent de surface dépasse une
certaine valeur pour qu’il y ait érosion locale et donc émission. De ce fait, la représentation des
émissions d’aérosols minéraux est complexe et l’estimation du flux annuel global par les modèles
est difficile, comme l’illustre la grande dispersion de ces estimations résumées dans le tableau 2.

Dans les régions où sont produits les aérosols minéraux, l’érosion locale à l’origine de cette
production va provoquer, par entraînement de la terre arable, un appauvrissement des sols. De
plus, à l’échelle régionale, cette production va également avoir comme conséquence immédiate
une réduction de la visibilité pouvant entraîner, par exemple, le blocage des trafics aériens et
autoroutiers [Greeley et al., 1997].

Les aérosols minéraux sont principalement émis depuis les régions arides et semi-arides [Duce,
1995], à l’exception des déserts de type polaire. Les sources les plus importantes d’aérosols mi-
néraux se trouvent dans le nord de l’Afrique : on estime que 50 à 70% des émissions globales
d’aérosols minéraux proviennent du désert du Sahara [Goudie and Middleton, 2001; Mahowald
et al., 2005]. De plus, les observations indiquent une augmentation considérable des émissions
d’aérosols minéraux depuis le Sahara au cours de ces dernières décades [N’TchayMbourou et al.,
1997; Prospero and Lamb, 2003]. Toutes les surfaces désertiques ne sont pas des sources efficaces
d’aérosols minéraux (Fig. 3). Des analyses de plusieurs années de données issues du capteur Total
Ozone Mapping Spectrometer, TOMS (Aerosol Index, AI [Herman et al., 1997], décrit en annexe
2) révèlent que les dépressions topographiques fermées peuvent être des sources d’aérosols mi-
néraux particulièrement actives [Ginoux et al., 2001; Prospero et al., 2002; Washington et al.,
2003]. Ainsi, la dépression de Bodélé, dans le nord du Tchad, a été reconnue comme étant la plus
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Fig. 2 – Processus de formation et distribution en taille des différents types d’aérosols, d’après
Whitby and Cantrell [1976].

importante source d’aérosols minéraux au monde [Middleton and Goudie, 2001; Israelevich et al.,
2002; Prospero et al., 2002; Washington et al., 2003]. C’est en effet cette région qui a la plus forte
moyenne annuelle globale de l’indice TOMS AI [Prospero et al., 2002; Washington et al., 2003].
Ce résultat a ensuite été confirmé grâce à d’autres observations satellitaires issues des capteurs
embarqués sur Météosat (le produit Infrared Difference Dust Index, IDDI [Legrand et al., 2001],
défini en annexe 2) et Terra (les capteurs Multi-angle Imaging SpectroRadiometer, MISR, [Zhang
and Christopher , 2003] et Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer, MODIS, [Koren and
Kaufman, 2004]). Ainsi, de nos jours, la région de Bodélé contribue à plus de la moitié de la
quantité d’aérosols minéraux émis depuis le Sahara chaque année, dont les estimations varient
entre 130 et 1600 Mt an−1.

La dépression de Bodélé est située à la sortie du couloir formé par les massifs du Tibesti
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Emission globale annuelle Référence
d’aérosols minéraux (Mt/an)

500 Peterson and Junge [1971]
60-360 Hidy and Brock [1971]
130-200 Joseph et al. [1973]

jusqu’à 5000 Schütz [1980]
1800-2000 D’Almeida [1986]

2000 Schütz and Sebert [1987]
3000 Tegen and Fung [1994]

1000-2000 Duce [1995]
1222 Tegen and Fung [1995]
1500 Andreae [1996]
3000 Mahowald et al. [1999]

1000-3000 Houghton et al. [2001]
2150 Penner et al. [2001]
1814 Ginoux et al. [2001]
1650 Chin et al. [2002]
1100 Tegen et al. [2002]

1060±194 Werner et al. [2002]
1654 Luo et al. [2003]
1654 Mahowald and Luo [2003]

1490±160 Zender et al. [2003]
2073 Ginoux et al. [2004]
1018 Miller et al. [2004a]
1921 Tegen et al. [2004]

1000-2150 Zender et al. [2004]
1790 Jickells et al. [2005]

Tab. 2 – Emissions globales annuelles d’aérosols minéraux en Mt an−1 estimées à partir de
différents modèles globaux (d’après Duce [1995]; Zender et al. [2004]; Engelstaedter et al. [2006]).

(point culminant : sommet de l’Emi Koussi à 3415 m) et de l’Ennedi (point culminant : mont
Basso à 1450 m). Cette situation géographique particulière fait que cette région est assujettie en
permanence à un jet de basse couche (Low Level Jet, LLJ), situé à 925 hPa, récemment mis en
évidence dans les données de réanalyse par Goudie et al. [2003] et Washington and Todd [2005].
La topographie complexe de cette région rend ce jet de basse couche difficile à modéliser par les
modèles globaux. Koren and Kaufman [2004] ont en effet mis en évidence que les données de
réanalyse du National Center for Environmental Predictions (NCEP) sous-estiment la vitesse du
vent à 925 hPa au-dessus de la région de Bodélé (i.e. le LLJ) d’un facteur 2. Comme la fréquence
des émissions d’aérosols minéraux est contrôlée par le nombre de fois où la vitesse du vent dépasse
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Fig. 3 – Moyenne saisonnière des TOMS AI (x10) sur la période 1980-1992 pour (a) novembre
à janvier, (b) mai à juillet [Engelstaedter et al., 2006].

un certain seuil, une sous-estimation de la vitesse du vent en surface conduit obligatoirement à
une sous-estimation des émissions d’aérosols minéraux. Compte tenu de l’importance de la région
de Bodélé du point de vue des émissions mondiales d’aérosols minéraux, il est crucial qu’elle
soit modélisée de façon réaliste. C’est pourquoi une partie de mon travail de thèse a consisté
à comprendre la circulation atmosphérique dans cette région à topographie complexe afin de
fournir les bases qui permettront de proposer par la suite une correction des champs de vents à
grande échelle pour cette région.

Les émissions d’aérosols minéraux sont très variables dans l’espace, mais également dans le
temps : la variabilité temporelle des émissions d’aérosols minéraux va en effet de l’échelle de temps
journalière (e.g. Bertrand et al. [1979]; N’TchayMbourou et al. [1997]; Ozer [2001]) à l’échelle de
temps géologique (e.g. Kohfeld and Harrison [2001]). Les émissions d’aérosols minéraux sont
donc contrôlées par des facteurs climatiques comme, par exemple, l’Oscillation Nord Atlantique
(North Atlantic Oscillation, NAO) [Moulin et al., 1997; Ginoux et al., 2004], les périodes de sé-
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cheresse [Middleton, 1985; Littmann, 1991] ou les changements de la couverture terrestre [Tegen
and Fung , 1995]. De nos jours, une région particulièrement sensible à ces facteurs est la région
sahélienne. En effet, depuis le milieu des années 1960, une augmentation de la fréquence des tem-
pêtes de sable coïncidant avec les périodes de sécheresse a été observée dans la zone sahélienne
[Middleton, 1985; Goudie and Middleton, 1992]. Cette tendance se reflète d’ailleurs dans l’aug-
mentation des concentrations en aérosols minéraux sahariens mesurées à la Barbade entre 1965
et 1992 [Zhu et al., 1997]. Les émissions d’aérosols minéraux dans la zone sahélienne sont liées au
passage des systèmes convectifs méso-échelle (Mesoscale Convective System, MCS) [Rajot , 2001].
Cependant, ce type d’événements, compte tenu de leur durée de vie et de leur échelle, est difficile
à représenter dans les modèles globaux. De ce fait, la part des émissions africaines provenant de
la zone sahélienne est difficile à estimer. C’est pourquoi le deuxième volet de ce travail de thèse
porte sur le rôle des MCS sur le cycle de l’aérosol minéral africain et s’inscrit dans le cadre de
la campagne Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Africaine (AMMA, [Redelsperger et al.,
2006a;b]), qui sera décrite en détail dans le chapitre 4, dont l’un des objectifs est de comprendre
le rôle des MCS sur le cycle de l’aérosol minéral dans la région sahélienne.

- Transport -
Les aérosols minéraux ont un temps de résidence dans l’atmosphère compris entre quelques

heures et une dizaine de jours [Tegen and Fung , 1994; Tegen et al., 1996; Mahowald et al., 1999;
Ginoux et al., 2001]. Une fois émis dans l’atmosphère, ils vont donc pouvoir être transportés à
grande distance. La figure 4 résume les principales directions de transport de l’aérosol minéral
mondial obtenues à partir d’analyses météorologiques.

Fig. 4 – Principales trajectoires du transport des aérosols minéraux, d’après Meigs [1953]; Coudé-
Gaussen [1984].

Ainsi, les panaches d’aérosols minéraux émis depuis le nord de l’Afrique sont principalement
transportés suivant trois trajectoires :
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– en direction de l’ouest au-dessus de l’Océan Nord Atlantique [Carlson and Prospero, 1972;
Moulin et al., 1997] jusqu’en Amérique du Nord en été [Prospero et al., 1970; Perry et al.,
1997], en particulier jusqu’aux Antilles [Petit et al., 2005], et jusqu’en Amérique du Sud
en hiver [Dubief , 1979a;b; Swap et al., 1992; Shinn et al., 2000], en particulier jusqu’en
Amazonie [Koren et al., 2006],

– en direction du nord par dessus la Méditerranée occidentale et centrale [Loÿe-Pilot et al.,
1986] jusqu’au sud de l’Europe [Avila et al., 1997; Rodriguez et al., 2001], voire même
parfois jusqu’au nord de l’Europe [Franzen et al., 1994],

– en direction de l’est par dessus l’est de la Méditerranée [Ganor and Mamane, 1982; Herut
and Krom, 1996; Kubilay et al., 2000] et jusqu’au Moyen Orient [Ganor et al., 1991].

Les panaches d’aérosols minéraux du nord-est de l’Asie se déplacent quant à eux principalement
vers l’est, au-dessus de la mer de Chine et de l’Océan Pacifique. Ceci résulte, en particulier, de
l’activité des fronts cycloniques de Mongolie sur le nord-est de l’Asie [Merrill et al., 1989; Qian
et al., 2002; Sun, 2002].

- Propriétés optiques -
Des mesures in-situ des propriétés optiques de l’aérosol minéral Saharien local (e.g. Haywood

et al. [2003]; Tanré et al. [2003]) et transporté (e.g. Kaufman et al. [2001]; Moulin et al. [2001];
Coen et al. [2004]) et de l’aérosol minéral asiatique [Huebert et al., 2003; Clarke et al., 2004; Shi
et al., 2005; Mikami et al., 2006] révèlent que l’aérosol minéral est beaucoup moins absorbant
que ce que suggéraient les précédents modèles. A 670 nm, l’albédo de diffusion simple, ω0, de
l’aérosol minéral est compris entre 0,90 et 0,99, avec une estimation globale centrale de 0,96.
Ces résultats sont en accord avec les mesures effectuées en laboratoire [Alfaro et al., 2004] et
avec la modélisation basée sur le contenu en hématite des sources d’aérosols minéraux [Claquin
et al., 1999; Shi et al., 2005]. Des analyses de l’albédo de diffusion simple mesuré sur une longue
période aux stations du réseau AERONET (AErosol RObotic NETwork [Holben et al., 1998])
sous l’influence des aérosols sahariens suggère une valeur moyenne de 0,95 à 670 nm [Dubovik
et al., 2002]. Les aérosols minéraux asiatiques non pollués étudiés pendant ADEC (Aeolian Dust
Experiment on Climate) de 2000 à 2005 ont un albédo de diffusion simple moyen de 0,93 à 670
nm [Mikami et al., 2006]. Enfin, des mesures d’interférométrie depuis des avions et depuis la
surface ont maintenant été effectuées pour un certain nombre de cas et permettent d’estimer la
signature spectrale infrarouge de l’aérosol minéral : ces mesures indiquent un pic d’absorption
au milieu de la fenêtre atmosphérique comprise entre 8 et 13 µm [Highwood et al., 2003].

- Impacts environnementaux -
Les aérosols, en diffusant et en absorbant en partie les radiations solaire et tellurique, vont

pouvoir changer les flux radiatifs entrant et sortant de l’atmosphère, c’est-à-dire agir sur l’effet
de serre [Lacis and Mishchenko, 1995] (effet radiatif direct). Dans les courtes lonqueurs d’onde,
au sommet de l’atmosphère, Hsu et al. [2000], en utilisant les données ERBE (Earth Radiation
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Forçage aux courtes Forçage aux grandes Forçage net Référence ou modèle
longueurs d’onde longueurs d’onde (W m−2)

(W m−2) (W m−2)
-0,21 +0,31 +0,1 Liao et al. [2003]
-0,28 +0,14 -0,14 Reddy et al. [2005]
-0,20 +0,07 -0,13 Jacobson [2001]
-0,53 +0,13 -0,40 Myhre and Stordal [2001]
-0,75 +0,19 -0,56 GCM du Goddard Institute

for Space Studies (GISS)∗

-0,56 +0,19 -0,37 Modèle de chimie-transport
de l’université d’Oslo∗

-0,60 +0,30 -0,30 GCM LMDzT 3.3 INCA
du Laboratoire des Sciences

du Climat et de
l’Environnement (LSCE)∗

-0,54 +0,19 -0,35 Modèle de chimie-transport
« IMPACT » de l’Université

du Michigan∗

Tab. 3 – Forçage radiatif annuel global au sommet de l’atmosphère du aux aérosols minéraux
estimé suivant différents modèles globaux. ∗Résultats obtenus dans le cadre du projet d’intercom-
paraison de modèles AeroCom (http ://nansen.ipsl.jussieu.fr/AEROCOM ; pour la description
des modèles, voir Textor et al. [2006]).

Budget Experiment) et TOMS, ont déterminé un pic du forçage radiatif moyen, c’est-à-dire de la
perturbation moyenne créée par la présence d’aérosols minéraux sur les flux radiatifs sortants de
l’atmosphère, d’environ -45 W m−2 pour juillet 1985. Haywood et al. [2003] ont mesuré localement
au-dessus de l’océan Atlantique au large des côtes ouest africaines un forçage radiatif dans les
courtes longueurs d’onde dû à la présence d’aérosols minéraux pouvant atteindre -130 W m−2.
Dans les grandes longueurs d’onde, Hsu et al. [2000] ont estimé que ce forçage radiatif au-dessus du
continent Nord-Africain pouvait atteindre +25 W m−2 en juillet 1985. Plus récemment, dans des
conditions de ciel clair, Haywood et al. [2005] ont déterminé que ce même forçage radiatif pouvait
atteindre +50 W m−2 en juillet 2003. Si on veut étendre ces résultats ponctuels à une échelle
climatologique, i.e. à des échelles de temps et d’espace plus grandes, il est nécessaire d’utiliser la
modélisation. Le tableau 3 résume les dernières estimations faites concernant le forçage radiatif
des aérosols minéraux au sommet de l’atmosphère. Comme le souligne ce tableau, l’ordre de
grandeur et même le signe de ce forçage reste incertain. Une part de cette incertitude peut être
expliquée par le fait que les GCM prennent mal en compte l’hétérogénéité des panaches d’aérosols
minéraux. En effet, comme pour les nuages, l’impact radiatif des panaches d’aérosols minéraux
est généralement calculé à l’aide de modèles de transfert radiatif utilisant l’approximation plan-
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parallèle, i.e. les panaches d’aérosols sont considérés comme des couches limitées par deux plans
infinis parallèles. Or, Bouet et al. [2006] (voir annexe 5) ont montré que l’utilisation de cette
approximation sur des scènes nuageuses hétérogènes pouvait induire des biais pouvant dépasser
100% sur les flux actiniques calculés. On peut supposer que le même type de conclusions aurait
été obtenu pour des couches d’aérosols minéraux.

Cependant, les aérosols minéraux vont avoir bien d’autres impacts sur le système terrestre.
En effet, la présence d’aérosols minéraux peut, par exemple, réduire les températures de surface
(e.g. Todd et al. [2007]), refroidir les océans [Schollaert and Merrill , 1998] et changer les taux
de réchauffement atmosphériques de même que le cycle hydrologique [Miller et al., 2004b]. Les
aérosols minéraux vont également pouvoir influencer les propriétés des nuages (e.g. Wurzler et al.
[2000], effet radiatif indirect) ou la formation des nuages glacés (e.g. Ansmann et al. [2005]),
modifiant de ce fait les quantités de précipitations [Bryson and Barreis, 1967; Maley , 1982].

Durant leur transport, les aérosols minéraux vont également pouvoir intervenir dans la chimie
atmosphérique via des réactions hétérogènes de surface (e.g. Dentener et al. [1996]; Bauer et al.
[2005]; Bonasoni et al. [2004]; Wagner et al. [2007]) ou lors de leur incorporation dans les goutte-
lettes d’eau nuageuse via des réactions multiphasiques [Loÿe-Pilot et al., 1986; Losno et al., 1991]
et ainsi agir sur les cycles biogéochimiques de certains éléments tels que le fer ou le phosphore.

- Puits -
Les aérosols minéraux ont deux puits principaux : le dépôt sec (par impaction ou sédimen-

tation des particules) et le dépôt humide (par incorporation des particules dans les nuages ou
abattement au sol par les précipitations). Les aérosols minéraux sahariens contiennent un certain
nombre d’espèces nutritives comme du fer [Zhu et al., 1997] ou du potassium, de l’ammonium, du
nitrate et du phosphate [Talbot et al., 1986; Swap et al., 1996]. En zones de retombées, les aérosols
minéraux vont donc être une source de nutriments pour les écosystèmes terrestres [Swap et al.,
1992; Chadwick et al., 1999; Okin et al., 2004; Koren et al., 2006] et marins [Duce, 1986; Martin,
1990; Bergametti et al., 1992; Jickells et al., 2005], même s’ils sont soupçonnés aux Caraïbes de
détruire les coraux [Shinn et al., 2000].

Même si le cycle des aérosols minéraux peut être schématisé de façon très simple, nous venons
de voir qu’il existe de nombreuses incertitudes le concernant, notamment sur le continent africain.
Ce travail de thèse a donc pour objectif principal de documenter, à l’aide de la modélisation méso-
échelle, le cycle des aérosols minéraux sur le continent nord-Africain dans deux régions complexes
actuellement mal représentées dans les modèles de circulation générale : la région de Bodélé et
la zone sahélienne.

Ce document s’articule de la façon suivante. Le chapitre 1 présente quelques éléments de la
climatologie africaine et, en particulier, ceux liés au cycle des aérosols minéraux au Sahara et au
Sahel. Ensuite, le chapitre 2 présente le modèle numérique qui a servi à ce travail. Les chapitres
3 et 4 présentent les principaux résultats obtenus concernant le cycle des aérosols minéraux
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respectivement dans la région de Bodélé et dans la zone sahélienne. Enfin, le chapitre 5 présente
les principales conclusions et perspectives de ce travail.

26





Chapitre 1

Aérosols et climatologie africaine

Ce chapitre présente un rappel des connaissances nécessaires à la compréhension du travail
présenté dans ce document. Après avoir rappelé le mécanisme de production des aérosols miné-
raux, une brève description de la climatologie de l’Afrique au nord de l’Equateur (incluant une
description détaillée du cycle de vie d’un système convectif méso-échelle, objet du chapitre 4)
est présentée. Enfin, les interactions pouvant exister entre les aérosols minéraux et le système
climatique nord africain sont décrites.

1.1 Mode de production de l’aérosol minéral

Comme nous l’avons brièvement évoqué dans l’introduction générale, les émissions d’aérosols
minéraux sont un phénomène à seuil qui dépend de la vitesse du vent de surface. Ce chapitre
s’attache à détailler les mécanismes à l’origine du soulèvement des aérosols minéraux et à ex-
pliquer d’où provient ce minimum qu’il est nécessaire de franchir pour permettre l’érosion des
sols.

1.1.1 Action du vent sur le sol

L’atmosphère est un fluide en mouvement autour d’une sphère, la Terre. A sa base, l’atmo-
sphère est freinée par la présence de la surface (sol ou eau), ce qui engendre la création d’une
couche limite dite « de surface ». A l’intérieur de cette couche limite, l’écoulement de l’air est
turbulent (nombre de Reynolds de l’ordre de 109 dans la couche limite atmosphérique ; cf. Annexe
3). A cette production mécanique de turbulence peut s’ajouter une composante d’origine ther-
mique qui peut être positive (convection), négative (situation d’inversion) ou nulle (neutralité
thermique). Dans ce dernier cas, le profil de vitesse observé à une hauteur suffisante au-dessus
des aspérités du sol est logarithmique et est donné par [Priestley , 1959] :

u(z) =
u∗

k
ln

(
z

Z0

)
(1.1)
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avec u(z) la composante horizontale moyenne du vecteur vitesse mesurée (en m s−1) selon la
direction de l’écoulement à une hauteur z (en m) au-dessus du sol, u∗ la vitesse de friction de
l’écoulement (en m s−1), k la constante de von Karman (k = 0, 4) et Z0 la hauteur de rugosité
aérodynamique (en m).

D’un point de vue physique, u∗ peut être considérée comme une mesure de la contrainte
tangentielle τ exercée par l’écoulement atmosphérique sur le sol (Fig. 1.1) puisque :

u∗ =
√

τ

ρa
(1.2)

ρa désignant la masse volumique de l’air (en kg m−3).

Z0, quant à elle, traduit l’effet de la rugosité du sol sur l’efficacité du vent u à mobiliser la
matière du sol. Z0 dépend ainsi de la taille, de la forme et de la densité des aspérités de la surface
[Marshall , 1971; Arya, 1975].

Fig. 1.1 – Représentation de l’effet du sol sur l’écoulement de l’air et de la contrainte tangentielle
τ exercée par l’écoulement sur le sol [Alfaro, 1997]. Le profil de vitesse du vent est representé
par la quantité variable u(z), composante horizontale de la vitesse du vent, qui est fonction de
l’altitude z.

1.1.2 Mise en mouvement des agrégats constitutifs du sol

Les sols, en région source d’émission d’aérosols minéraux, sont principalement constitués
d’agrégats [Petitjohn et al., 1972; Greeley and Iversen, 1985]. Pour déterminer l’effet de l’écou-
lement atmosphérique sur ces agrégats, on peut tout d’abord envisager une situation simplifiée
[Greeley and Iversen, 1985] dans laquelle tous les agrégats sont supposés sphériques, de même
diamètre Dp et de même masse volumique ρp.

1.1.2.1 Bilan des forces exercées sur un agrégat

Les forces qui s’exercent sur les grains du sol et qui maintiennent la cohésion des agrégats sont
les forces de gravité, les forces de cohésion interparticulaire [Iversen and White, 1982] et les forces
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capillaires lorsque les sols atteignent une certaine teneur en eau liquide [McKenna-Neumann and
Nickling , 1989; Fécan et al., 1999; Ishizuka et al., 2005]. On comprend alors aisément que, pour
mettre les grains du sol en mouvement, il faut qu’une force supérieure à la somme des forces de
gravité, des forces de cohésion interparticulaire et des forces capillaires s’exerce sur le sol. Cela
signifie que, pour chaque type de sol, il existe une vitesse de friction minimale, dite « vitesse de
friction seuil » (notée u∗t ), qu’il est nécessaire de dépasser afin d’arracher la particule du sol.

Les vitesses de friction seuil relatives à différents types de sol et selon le diamètre des parti-
cules constitutives des sols sont accessibles via des expériences en soufflerie [Gillette et al., 1982;
Nickling and Gillies, 1989; Kardous, 2005]. Ces vitesses peuvent varier de 0,2 m s−1 pour des
grains secs, éléments d’un sol meuble et lisse, d’un diamètre voisin de 100 µm [Chepil , 1951] à
plus de 1,8 m s−1 [Gillette et al., 1982].

1.1.2.2 Facteurs dont dépend la vitesse de friction seuil u∗t

Dans le cas d’un sol sec, il y a équilibre entre les forces de gravité et de cohésion interparti-
culaire. Si on représente u∗t en fonction du diamètre Dp des particules (Fig. 1.2), on note qu’il
existe un minimum aux environs de 80 µm. En effet, au-dessus de 80 µm, le poids des particules,
qui augmente avec le diamètre des particules, va les empêcher d’être mises en mouvement ; en
dessous de 80 µm, ce sont les forces de cohésion interparticulaire, qui augmentent quand Dp

diminue, qui vont être à l’origine de l’augmentation de u∗t .
Dans le cas d’un sol humide, une force supplémentaire apparaît, la force de capillarité, et qui

tend à augmenter la valeur de u∗t [McKenna-Neumann and Nickling , 1989; Fécan et al., 1999].
Dans tous les cas, la présence d’éléments non érodables (végétation, rochers...) augmente la

vitesse de friction seuil u∗t en dissipant une partie de l’énergie éolienne disponible pour l’érosion.
Un autre élément, cependant encore mal compris, peut diminuer, voire inhiber, les émissions

d’aérosols minéraux : la neige. En effet, Kurosaki and Mikami [2004] ont montré que la couver-
ture neigeuse pouvait avoir une influence importante sur les fréquences d’émissions d’aérosols
minéraux au printemps en Asie de l’Est, sans malheureusement établir un lien avec la vitesse de
friction seuil.

Enfin, la teneur en argile des sols, qui conditionne la formation d’agrégats de taille importante
ou de croûtes protectrices à la surface des sols [Gillette, 1978; Gillette et al., 1980; 1982], a une
influence sur u∗t : plus la teneur en argile des sols augmente, plus u∗t augmente.

1.1.3 Les différents mouvements des particules mobilisées

Suivant leur taille, les particules arrachées du sol vont présenter différents mouvements,
comme illustré sur la figure 1.3. En effet, une fois soulevée, la particule va être soumise à son
poids, qui a tendance à la faire retomber, et à la résultante verticale des forces aérodynamiques
qui la soutiennent. Pour déterminer si la particule arrachée au sol continuera son ascension ou
retombera, il suffit de comparer la vitesse limite de chute, Uf , de la particule dans de l’air supposé
immobile et la vitesse de friction u∗ [Bagnold , 1973].

30



Fig. 1.2 – Variation de la vitesse de friction seuil u∗t en fonction du diamètre Dp des particules
érodables [Chepil , 1951].

1.1.3.1 Cas où Uf < u∗

La particule est entraînée en un mouvement ascendant dit « de suspension ». Dans des
conditions naturelles (0 < u∗ < 100 cm s−1), on estime que les particules dont le diamètre
est inférieur à 70 µm sont entraînées en suspension. Cependant, ce type de particules se trouve
rarement à l’état libre dans les sols naturels et il faut une action mécanique pour que des particules
plus fines soient libérées. Dans le cas de particules dont le diamètre est compris entre 20 et 70 µm,
la mise en suspension sera relativement brève et ces particules retomberont assez près des zones
source. Dans le cas de particules dont le diamètre est inférieur à 20 µm, le temps où la particule
sera en suspension pourra être plus long et ces particules pourront donc être transportées à
grande distance.

1.1.3.2 Cas où Uf > u∗

La particule est entraînée dans un mouvement essentiellement horizontal. Suivant le diamètre
des particules, il pourra s’agir d’un mouvement de reptation (Dp > 500 µm) [Pye, 1987; Shao,
2000] ou de saltation (70 < Dp < 500 µm).

Pour quantifier l’efficacité de la mise en mouvement des particules du sol par le vent, on utilise
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Fig. 1.3 – Mouvements des grains du sol sous l’action du vent en fonction de leur diamète [Shao
and Lu, 2000].

le flux de saltation, G. Ce flux est défini comme la masse de particules traversant à chaque seconde
une surface rectangulaire, de largeur unité et de hauteur infinie, placée perpendiculairement au
sol et à la direction moyenne de l’écoulement [Bagnold , 1941]. Il s’exprime en g cm−1 s−1.

Au voisinage des régions source, la distribution granulométrique de l’aérosol minéral présente
2 modes (Fig. 1.4) : un mode grossier constitué des agrégats entraînés en saltation ou en suspen-
sion de courte durée, et un mode fin. Des mesures en soufflerie réalisées par Shao et al. [1993] ont
montré que les particules constituant le mode fin de l’aérosol minéral n’étaient que difficilement
mobilisables par action directe du vent. Il existe donc un processus supplémentaire à l’origine de
la libération de ces fines particules : c’est le processus de sandblasting.

1.1.4 Le processus de sandblasting

Le processus de sandblasting est représenté sur la figure 1.5 : lorsque les agrégats entraînés
en saltation retombent sur le sol, leur énergie cinétique peut être utilisée pour libérer certaines
des particules fines qui le constituent [Gillette and Goodwin, 1974; Gillette and Walker , 1977].
L’intensité de production des fines particules dépend donc du rapport entre le flux d’énergie
cinétique transféré par les agrégats et les forces de cohésion des particules formant les agrégats.

Du fait de leur faible taille, les fines particules libérées par sandblasting sont alors directement
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Fig. 1.4 – Distribution lognormale des particules minérales collectées en région source lors d’un
épisode de soulèvement. Le mode grossier correspond à des agrégats directement entraînés en
suspension, le mode plus fin correspond aux particules d’aérosol arrachées aux agrégats par
sandblasting [Patterson and Gillette, 1977].

entraînées en suspension et constituent ainsi l’essentiel du flux vertical d’aérosols minéraux. Ce
flux vertical, noté F , est défini comme la masse de particules traversant par unité de temps une
surface d’aire unité, parallèle à la surface du sol et s’exprime en µg m−2 s−1.

1.2 Brève description de la climatologie africaine

Le but de ce chapitre est de présenter les principales caractéristiques du climat du nord de
l’Afrique afin de pouvoir faire ensuite le lien avec notre objet d’étude, l’aérosol minéral africain.

1.2.1 Les ondes d’est africaines

Les ondes d’est africaines (African Easterly Waves, AEW) sont une caractéristique du climat
du nord de l’Afrique. Ces ondes sont des phénomènes d’échelle synoptique résultant d’une per-
turbation du jet d’est africain. Les AEW trouvent leur origine près des reliefs éthiopiens et se
propagent d’est en ouest avec une période de 3 à 5 jours et à une vitesse d’ensemble moyenne de
10 à 20 m s−1 à environ 700 hPa [Burpee, 1972; Berry and Thorncroft , 2005]. Les AEW sont
reconnues pour avoir un lien avec l’activité cyclonique tropicale [Thorncroft and Hodges, 2001].
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Fig. 1.5 – Illustrations du processus de sandblasting.

1.2.2 La mousson africaine

Le climat de l’Afrique de l’ouest est principalement contrôlé par les flux de mousson et
d’Harmattan. En hiver (Fig. 1.6.a), l’Harmattan souffle du nord-est vers le sud-ouest, i.e. du
continent vers l’océan, et apporte un air sec et chaud en provenance du désert du Sahara. Aux
environs de la mi-mai, au début de l’été (Fig. 1.6.b), la Zone de Convergence Inter-Tropicale
(ZCIT), jusque-là située en dessous de 10°N, remonte : c’est le début de la saison humide. Les
vents changent et soufflent alors de l’océan vers le continent, apportant un air chargé d’humidité
au-dessus des terres. Ceci conduit à la formation d’orages convectifs de méso-échelle, appelés
« systèmes convectifs méso-échelle » (Mesoscale Convective System, MCS). Ces MCS vont être
un élément majeur de la mousson africaine : Hodges and Thorncroft [1997] et Mathon and Laurent
[2001] ont montré que ces systèmes sont à l’origine de la majorité des précipitations observées
sur la région sahélienne pendant la mousson.
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Fig. 1.6 – Représentation schématique de la mousson africaine (http ://www.amma-
international.org) durant l’hiver boréal (a) et l’été boréal (b). Les flèches rouges représentent
le flux d’Harmattan ; les flèches bleues représentent le flux de mousson. Les flèches noires repré-
sente la circulation générale. Enfin, le trait noir épais représente la ZCIT.

1.2.3 Les systèmes convectifs méso-échelle

Ce paragraphe présente les différents types de systèmes convectifs méso-échelle que l’on peut
rencontrer et analyse le cycle de vie de l’un d’entre eux en particulier, la ligne de grains, fré-
quemment observé en Afrique de l’ouest au cours de la saison humide.

1.2.3.1 Définition

Un système convectif méso-échelle est un système nuageux organisé qui se produit en connec-
tion avec un ensemble de tempêtes et qui génère une aire de précipitations attenante de l’ordre de
100 km ou plus suivant l’échelle horizontale dans au moins une direction (d’après le glossaire de
la Société Américaine de Météorologie). Les systèmes convectifs méso-échelle peuvent avoir des
structures rondes ou linéaires. Les cyclones tropicaux, les lignes de grains ou encore les complexes
convectifs méso-échelle (Mesoscale Convective Complexes, MCCs) sont des exemples de systèmes
convectifs méso-échelle.
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1.2.3.2 Cycle de vie d’une ligne de grains

Plusieurs campagnes de mesures ont déjà été menées pour étudier les lignes de grains tropi-
cales (cf. annexe 1), permettant ainsi l’élaboration de plusieurs théories concernant le cycle de
vie de ces systèmes. Parmi les campagnes de terrain recensées dans l’annexe 1, trois se sont plus
particulièrement intéressées aux lignes de grains tropicales en Afrique de l’ouest.

La première de ces campagnes est GATE (Global atmosperic research program’s Atlantic
Tropical Experiment). Elle se déroula au large des côtes de l’Afrique de l’ouest du 17 juin au 23
septembre 1974. Elle comprenait des observations obtenues depuis des bateaux (principalement
des observations radar, mais aussi des sondages, des observations de surface et des photographies)
ainsi que des données satellite (pendant l’été 1974, le Satellite Météorologique Synchrone SMS-1,
premier satellite géostationnaire opérationnel, a été spécialement positionné pour fournir une
imagerie détaillée de la zone GATE) [Houze, 1977].

La deuxième campagne importante qui a étudié les lignes de grains en Afrique de l’ouest est
COPT81 (Convection Profonde Tropicale 81 ). Le but de cette campagne était de mieux com-
prendre les caractéristiques dynamiques et électriques des systèmes convectifs précipitants dans
les régions continentales tropicales [Sommeria and Testud , 1984]. COPT81 se déroula en mai et
juin 1981 dans le nord de la Côte d’Ivoire. Une instrumentation importante a été déployée pen-
dant cette campagne incluant deux radars Doppler, une station météorologique centrale équipée
pour la réception de données satellite, des radiosondages, un sondeur accoustique, une station
électrique et électromagnétique et un ensemble de stations météorologiques et électriques au sol.

Enfin, plus récemment, la campagne internationale AMMA (Analyse Multidisciplinaire de la
Mousson Africaine) a été entreprise pour documenter la mousson en Afrique de l’Ouest et ses
composantes. Cette campagne sera décrite en détail dans le chapitre 4.

Le présent paragraphe (1.2.3.2), qui reprend le travail d’Evan Kucheera de 2003, présente une
synthèse de nos connaissances sur le cycle de vie des lignes de grains tropicales.

Conditions pré-convectives et début de la convection

Un environnement convectif tropical typique contient une quantité modérée d’énergie convec-
tive potentielle disponible (Convective Available Potential Energy, CAPE, qui représente la quan-
tité d’énergie disponible pour la convection d’une parcelle d’air [Kerry , 1994]), ce qui est favorable
au développement de la convection [Barnes and Sieckman, 1984]. Dans ce type d’environnement,
d’un jour à l’autre, les couches mélangées proches de la surface qui nourrissent la convection
n’évoluent généralement pas beaucoup [Barnes and Sieckman, 1984; Chin and Wilhelmson, 1998].
Cette quantité modérée de CAPE conduit couramment à des nuages et des averses convectives,
mais pas nécessairement à des systèmes convectifs organisés.

Deux conditions environnementales principales sont requises pour permettre la naissance
d’une convection organisée :

1. un minimum des valeurs de θe aux environs du niveau 700 hPa [Houze, 1977; Barnes and
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Sieckman, 1984], où θe représente la température potentielle équivalente (i.e. la température
résultante après que toute la chaleur latente se soit dégagée d’une parcelle d’air et que cette
dernière ait été ramenée de façon adiabatique jusqu’au niveau de pression 1000 hPa),

2. un fort cisaillement du vent depuis la surface jusqu’au niveau 700 hPa [Zipser , 1977;
Rotunno et al., 1988; Weisman, 1993; Trier and Parsons, 1995; Chin and Wilhelmson,
1998].

Explication de la condition n°1
Quand un forçage à grande échelle déclenche la convection, la masse d’air soulevée redescend

et se disperse, initiant de ce fait un soulèvement frontal qui force le courant d’air ascendant
ambiant, ce qui crée de nouveaux nuages et renforce la convection. Si l’air ambiant et l’air à
700 hPa sont secs, l’entrainement favorise le mélange dans le nuage et diminue l’énergie de
flottabilité dans le nuage, via le refroidissement dû à l’évaporation. Cette flottabilité plus faible
va fortement contraster avec l’air près de la surface qui, lui, a une flottabilité élevée, ce qui va
résulter en un courant d’air descendant plus fort et un soulèvement frontal plus important.

L’environnement thermodynamique des bas niveaux va affecter la manière dont le courant
descendant va générer une nouvelle convection. Pour former une nouvelle convection, ce cou-
rant descendant doit fournir assez d’énergie pour soulever l’air ambiant jusqu’à son niveau de
convection libre (Level of Free Convection, LFC, qui est le niveau à partir duquel une parcelle
d’air soulevée va continuer à monter juste grâce à sa propre flottabilité) et doit donc surmonter
l’inhibition de la convection (Convective INhibition, CIN, qui représente la quantité d’énergie
qui empêche une parcelle d’air d’atteindre son LFC en partant de la surface). Plus il y aura
d’humidité et de chaleur près de la surface, moins le LFC sera haut et plus il sera facile au flux
sortant de générer de nouvelles cellules convectives.

Explication de la condition n°2
Dans les environnements tropicaux, le cisaillement du vent dans les basses couches joue un

rôle significatif dans l’organisation et dans les processus de régénération de la convection. Ro-
tunno et al. [1988] ont montré que, quand le cisaillement du vent est normal à la direction de
propagation du système convectif, la vorticité du cisaillement est égale à la vorticité au devant
du front de rafale convectif, ce qui conduit à un soulèvement de la masse d’air plus important.
Dans les systèmes convectifs où le cisaillement n’est pas significatif dans les basses couches,
l’air environnemental ambiant initialement soulevé par le front de rafale est rapidement envoyé
vers l’arrière, au-dessus du flux sortant. Quand le vent des basses couches du système convectif
s’oppose au front de rafale, le soulèvement est plus profond et plus soutenu, ce qui rend plus
probable le fait que le front de rafale atteigne le LFC de la particule et forme ainsi une convec-
tion vigoureuse. Ceci est particulièrement vérifié dans les environnements tropicaux où le LFC
est particulièrement bas du fait d’une humidité abondante.

Autre facteur important
Un autre facteur important dans le processus de génération des lignes de grains est l’évapo-

ration. En effet, Chin and Wilhelmson [1998] ont trouvé qu’aucune ligne de grains ne se formait
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quand ils annulaient l’évaporation dans leur simulation de lignes de grains.
Eventuellement, de nouvelles cellules se forment et meurent et les flux sortants et les courants

d’air ascendants se confondent au fil du temps en un système convectif organisé, quasi linéaire
et quasi continu. Une aire méso-échelle de hautes pressions commence à se former là où la pluie
refroidit l’air des courants d’air descendants qui convergent près de la surface [Chin and Wil-
helmson, 1998; Tao and Simpson, 1989]. La différence de pression entre l’aire méso-échelle des
hautes pressions et l’environnement favorise la convergence et la croissance de nouvelles cellules
convectives aux bords des courants descendants refroidis par la pluie. Le système prend mainte-
nant la forme du modèle conceptuel 2D schématisé sur la figure 1.6.

Phase mature de la ligne de grains

Fig. 1.7 – Coupe schématique d’une ligne de grains [Houze, 1977]. Les lignes de courant indiquent
la circulation, relativement à la ligne de grains. Les lignes de courant tiretées indiquent la circula-
tion des courants aériens ascendants, les lignes de courant solides et fines indiquent la circulation
des courants aériens descendants à l’échelle convective associés à l’élément mature de la ligne de
grains. Les flèches blanches épaisses indiquent les courants aériens descendants méso-échelle sous
la base de l’enclume. L’ombrage foncé indique le fort echo radar dans la couche de fusion et dans
la zone de précipitations importantes de l’élément mature de la ligne de grains. L’ombrage clair
indique les echos radars plus faibles. Les lignes crantées indiquent les limites visibles des nuages.

Une fois que la convection s’est organisée, l’importance du cisaillement dans les basses couches
augmente. A mesure que l’aire méso-échelle de hautes pressions se renforce, le front de rafale
(gust front sur la figure 1.7) monte en avant du système. Le cisaillement des bas niveaux agit en
s’opposant au front de rafale, fournissant assez de temps à la convergence locale pour générer de
nouvelles cellules. A ce point de la vie de la ligne de grains, quel que soit le forçage de grande
échelle qui a initié la convection, il n’est plus nécessaire au maintien du système, même si sa
présence augmente la force du système [Skamarock et al., 1994; Chin and Wilhelmson, 1998]. Le
fort soulèvement frontal existant et la faible CIN font que la ligne de grains peut se maintenir
elle-même tant que le front de rafale ne coupe pas le flux entrant.

Même si la ligne de grains mature peut être pensée en deux dimensions, il existe des aspects
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tri-dimensionnels importants qui ne peuvent pas être négligés [Skamarock et al., 1994] et qui
vont être développés ici. Tout d’abord, la ligne de grains tend à être plus intense au centre qu’en
avant de la ligne [Skamarock et al., 1994] et peut quelquefois produire une super cellule comme
des tempêtes sur le flanc gauche de la ligne [Trier and Parsons, 1995; Chin and Wilhelmson,
1998]. Des trombes ont souvent été observées dans ces super cellules [Chin and Wilhelmson,
1998]. La zone de précipitations stratiformes à l’arrière de la ligne convective principale montre
aussi des caractéristiques tri-dimensionnelles [Tao and Simpson, 1989].

D’autres types de cisaillement de vent affectent la structure tri-dimensionnelle du système
mature. Montmerle et al. [2000] ont trouvé que les zones de croissance d’une nouvelle convection
les plus vigoureuses dans les lignes de grains étaient déterminées par la quantité et la direction du
cisaillement du vent des niveaux moyens. Le cisaillement des niveaux moyens modifie l’altitude de
la couche de mélange (Fig. 1.7 : melting band) située au-dessus du réservoir froid des bas niveaux,
changeant l’orientation de la zone de hautes pressions méso-échelle et donc les zones de plus forte
convergence. LeMone et al. [1998] ont étudié comment les zones convectives s’alignent suivant
divers cisaillements (Fig. 1.8). Par exemple, si les vecteurs de cisaillement aux deux niveaux sont
parallèles, des éléments convectifs perpendiculaires peuvent se former à l’intérieur même de la
ligne de grains. En revanche, quand le cisaillement de bas niveau est grand et que les éléments
convectifs sont alignés parallèlement au cisaillement dans les niveaux moyens, mais normal à
celui-ci dans les bas niveaux, la ligne de grains fléchit.

Dans la zone mature, une aire stratiforme de précipitations commence à se former derrière la
ligne principale, sous l’enclume, où les tours convectives se délabrent. De forts vents ascendants
avec de fortes pluies ont lieu entre cette aire stratiforme et le front de rafale [Zipser , 1977]. L’air
descendant se propage en direction du front du système et encourage une nouvelle croissance
convective, mais un peu de cet air se propage aussi en direction de l’arrière du système dans
une couche de 200-400 m de profondeur [Houze, 1977]. L’aire stratiforme entière dans la ligne
de grains subit un large courant d’air ascendant, ce qui cause un réchauffement au-dessus de la
couche froide à la surface [Zipser , 1977]. Le sondage post-grain résultant est un sondage stable
caractérisé par une forme en diamant où le réchauffement méso-échelle a lieu près de 900 hPa,
mais la surface s’est nettement refroidie. Il en résulte une haute stabilité et une forte CIN [Barnes
and Sieckman, 1984], qui va empêcher la formation immédiate d’une nouvelle convection.

La zone stratiforme de précipitations explique une part significative de la précipitation totale
dans les lignes de grains. Houze [1977] a trouvé que 40% des précipitations observées dans le
cas de grains provenaient des cellules convectives qui se décomposent derrière le front de grains
principal. Une simulation de Tao and Simpson [1989] montre que la majorité des précipita-
tions dans la première partie de la vie de la ligne de grains est convective, mais à mesure que le
système se décompose, une quantité d’eau égale provient de la région stratiforme, sous l’enclume.
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Fig. 1.8 – Pour la convection dans un environnement homogène, schéma illustrant la structure
convective méso-échelle espérée en fonction du cisaillement (shear) vertical dans une basse couche
(1000-800 hPa) et dans une couche de moyenne altitude (800-400 hPa), basé sur les observations
de l’expérience COARE et des travaux cités dans LeMone et al. [1998]. La longueur des bandes
convectives schématisées est d’environ 100-300 km ; les segments linéaires dans la boîte en haut
à gauche ont une longueur pouvant atteindre environ 50 km. La limite entre « cisaillement fort »
et « cisaillement faible » est : pour les plus basses couches, 4 m s−1 de 1000 à 800 hPa (2 m s−1

par 100 hPa) ; pour les plus hautes couches, 5 m s−1 de 800 à 400 hPa (1,25 m s−1 par 100 hPa).
~L représente le vecteur de cisaillement dans les plus basses couches ; ~M représente le vecteur de
cisaillement dans les plus hautes couches [LeMone et al., 1998].

Arrêt de la convection

A mesure que les précipitations tombent de façon continue, de plus en plus d’air froid des-
cendant atteint la surface et la zone méso-échelle de hautes pressions se renforce. Cette zone qui
se renforce repousse le front de rafale devant le système, ce qui coupe le flux entrant, même si un
fort cisaillemnt dans les bas niveaux s’y oppose. Quand cela arrive, la nouvelle convection devant
le système est plus faible et la ligne de grains commence à s’effondrer. De plus, si la ligne de
grains se déplace dans un environnement qui a un cisaillement moins important dans les basses
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couches ou qui a moins de CAPE pour nourrir le système, cela entraîne la chute du système.
Il existe cependant une exception qui peut allonger le cycle de vie normal d’une ligne de grains.

Bien plus fréquent dans les systèmes convectifs de moyennes latitudes, le développement d’un jet
de « rear-inflow » (flux entrant par l’arrière du système) peut parfois prolonger la vie d’une ligne
de grains. Weisman [1993] décrit ce phénomène comme se produisant lorsque le réservoir froid qui
se renforce oblige les cellules convectives à se déplacer vers l’arrière du système. Des gradients
de flottabilité se forment alors à l’arrière de la ligne de grains au-dessus du réservoir froid et
conduisent à la naissance d’un jet d’air en altitude qui se précipite sur le devant du système.
Cela permet au système de continuer à exister et à se renforcer. Weisman [1993] affirme que cette
condition renforce le système à condition que la CAPE soit très importante, ce qui, comme on l’a
vu dans les conditions pré-convectives, n’arrive pas souvent dans les régions tropicales [Barnes
and Sieckman, 1984].

1.3 Interactions avec les aérosols minéraux

Comme nous venons de le voir, deux des principales caractéristiques du climat du nord de
l’Afrique sont les AEW et la mousson. Cependant, ces deux phénomènes vont intervenir sur des
échelles de temps variées : les AEW vont interagir plutôt à l’échelle intra-saisonnière alors que
la mousson va intervenir plutôt à l’échelle annuelle, voire pluri-annuelle sur le cycle de l’aérosol
minéral du nord de l’Afrique.

A l’échelle intra-saisonnière, Jones et al. [2003] suggèrent qu’environ 20% des soulèvements
d’aérosols minéraux dans l’atmosphère et que 10-20% de la variabilité saisonnière des concentra-
tions en aérosols minéraux au-dessus de l’Océan Atlantique sont associés à l’activité des AEW.
Cependant, Jones et al. [2004] ont également suggéré que les effets radiatifs des aérosols minéraux
du nord de l’Afrique impliquaient en retour des différences dans l’amplitude des AEW.

A l’échelle annuelle, les données issues des observations satellite montrent que les émissions
d’aérosols minéraux sur le nord de l’Afrique ont un cycle annuel marqué. La figure 1.8 décrit le
cycle annuel observé à partir des données TOMS AI [Engelstaedter et al., 2006].
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Sur cette figure, 5 zones source principales peuvent être distinguées :
– la dépression de Bodélé (zone A),
– l’Afrique de l’ouest, couvrant de larges régions de la Mauritanie, du Mali et du sud algérien

(zone B),
– le nord-ouest de l’Afrique, couvrant une région allant du nord-est de l’Algérie à l’Algérie

centrale (zone C),
– le désert Lybien (zone D),
– le désert Nubien (zone E).
Pour la plupart de ces sources, un minimum dans les TOMS AI est observé en octobre/

novembre et un maximum entre avril et août. Il faut cependant rester prudent quant à l’inter-
prétation de ces données en termes d’émissions. Par exemple, bien que la dépression de Bodélé,
d’après ces observations, semble émettre des aérosols minéraux en quasi-continu tout au long de
l’année avec un maximum entre avril et juillet, Washington and Todd [2005] ont montré, à l’aide
des données MODIS, que le maximum d’émissions pour cette zone se situait en fait entre janvier
et mars. Dans l’ouest et le nord-ouest de l’Afrique, les émissions d’aérosols minéraux augmentent
à partir de mars, sont maximum en juin/juillet avant de décroître en septembre. Le maximum
d’émission en Lybie est quant à lui plutôt situé entre avril et juin alors qu’en Nubie (région du
sud de l’Egypte et du nord du Soudan), ce maximum est plutôt observé entre avril et août. A
cette échelle de temps, le cycle saisonnier des aérosols minéraux est contrôlé par le déplacement
de la ZCIT. La région où ce contrôle est le plus visible est la région sahélienne. En hiver, le régime
d’Harmattan (qui souffle du nord-est vers le sud-ouest) va permettre le transport des aérosols
minéraux d’origine saharienne vers la région sahélienne. Puis, en été, l’inversion de la direction
du vent (qui souffle maintenant du sud-ouest vers le nord-est) ne permet plus le transport des
aérosols minéraux d’origine saharienne vers la région sahélienne. De plus, la formation de MCS
dans la région sahélienne va tout d’abord réduire la production locale d’aérosols minéraux en
début de saison humide par le lessivage des aérosols minéraux par les pluies, puis totalement
l’inhiber par le développement de la végétation. En ce qui concerne les zones source situées plus
au nord qui ne sont pas concernées par la saison des pluies, ce sont les changements des vents
de surface qui sont à l’origine du cycle saisonnier des aérosols minéraux [Ozer , 2001]. La figure
1.9 présente les champs moyens de vent en surface pour les mois de janvier et août avec la po-
sition relative de la ZCIT. Pendant l’hiver, comme nous l’avons vu précédemment, ce sont les
vents d’Harmattan qui prédominent sur les zones source du nord de l’Afrique (Fig. 1.9.a), la
ZCIT se trouvant plutôt aux environ de 5-10°N. Pendant l’été, la ZCIT remonte vers le nord et
atteint sa position extrême (entre 15 et 23°N) au mois d’août, mois pendant lequel les émissions
d’aérosols minéraux sont maximum dans les régions du nord et du nord-ouest de l’Afrique (Fig.
1.9.b). Cette coïncidence temporelle suggère que les vents qui convergent en direction de la ZCIT
peuvent provenir de processus tels que la convection sèche et la convection humide, processus qui
favorisent les émissions d’aérosols minéraux en augmentant les phénomènes de turbulence dans
les basses couches.
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Fig. 1.10 – Moyennes mensuelles de la vitesse et de la direction des vents de surface à 10 m

au-dessus du sol (en m s−1) issus des données ERA-40 pour la période 1980-1992 pour le mois
de janvier (a) et le mois d’août (b). Les régions dont l’altitude est supérieure à 800 m sont
représentées par les zones grisées. La position de la ZCIT, où convergent les vents, est indiquée
en orange [Engelstaedter et al., 2006].
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A l’échelle interannuelle, le cycle saisonnier des aérosols minéraux sur le nord de l’Afrique
présente également une forte variabilité. Par exemple, les maxima d’épaisseur optique en aérosols
observés en 1998-1999 et 1999-2000 à Ilorin (Nigéria, 8°19’N) diffèrent d’un facteur 2 [Pandithu-
rai et al., 2001]. Sur des échéances de temps plus longues, la forte variabilité du cycle saisonnier
des aérosols minéraux ouest-africains pourrait s’expliquer par la variabilité interannuelle du phé-
nomène de mousson. Tout d’abord, des augmentations significatives des contenus en poussières
sur le continent africain et au large de l’Afrique ont été observées au cours des périodes de sé-
cheresse au Sahel (de 1952 à 1984) [N’TchayMbourou et al., 1994; 1997]. Ainsi, Prospero and
Nees [1986] ont observé à la Barbade que les concentrations en aérosols minéraux transportés sur
l’Océan Atlantique entre les années 60 et 80 ont augmenté d’environ un facteur 4. Ces augmen-
tations ont été attribuées à l’émergence de nouvelles sources liées à la diminution observée du
couvert végétal [Tucker et al., 1991] et/ou attribuées à des zones soumises à des perturbations
climatiques ou anthropiques [Tegen and Fung , 1995]. L’analyse climatologique des indicateurs
d’empoussièrement dérivés d’observations spatiales suggère une modification plus générale des
conditions dynamiques sur l’Afrique de l’Ouest [Moulin et al., 1997; Brooks and Legrand , 2000],
dont la sécheresse ne serait qu’un des effets, entraînant une augmentation conjointe des émissions
sahariennes et sahéliennes. En effet, plusieurs études ont récemment mis en évidence l’existence
d’un lien entre le contenu atmosphérique en aérosols minéraux et les données pluviométriques de
l’année (ou des années) précédente(s). Par exemple, des calculs de corrélation entre les indices de
déficit de précipitations au Sahel [L’Hôte et al., 2002] et les épaisseurs optiques en aérosols dérivés
de TOMS et Météosat de 1979 à 2000 indiquent que les conditions de sécheresse de l’année passée
influencent non seulement les émissions de poussières en période de mousson, mais également leur
transport sur l’Atlantique nord-tropical [Chiapello and Moulin, 2002]. Plus récemment, Prospero
and Lamb [2003] ont trouvé une forte corrélation entre les concentrations annuelles mesurées à
la Barbade et les précipitations Sahéliennes des années précédentes. Moulin and Chiapello [2004]
and Chiapello et al. [2005] ont également montré que les conditions de sécheresse au Sahel af-
fectent les émissions et le transport des aérosols minéraux à la fois en été et en hiver d’une année
à l’autre, le contenu atmosphérique en aérosols minéraux étant intimement lié aux précipitations
des années précédentes. Une explication possible est que le temps de réponse de la végétation
au déficit pluviométrique aussi bien que l’effet « mémoire » de la mousson africaine pourraient
contrôler la variabilité interannuelle du contenu atmosphérique en aérosols minéraux en Afrique
de l’Ouest.

1.4 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons vu que les émissions d’aérosols minéraux sont des phénomènes
qui ne se produisent que pour des vitesses de vent en surface supérieures à un certain seuil et
dans certaines régions de l’Afrique. De plus, les émissions depuis ces zones source africaines sont
fortemement liées au climat du nord de l’Afrique et, principalement, au déplacement de la zone
de convergence intertropicale. La zone la plus sensible à ce déplacement de la ZCIT, ainsi qu’au
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déplacement du front de mousson, est la zone sahélienne aussi bien à l’échelle annuelle que pluri-
annuelle. A l’échelle annuelle, le passage de la saison sèche à la saison humide s’accompagne
du développement de la végétation dans cette région, ce qui va inhiber les émissions d’aérosols
minéraux. A l’échelle pluri-annuelle, plusieurs études ont récemment mis en évidence l’existence
d’un lien entre le contenu atmosphérique en aérosols minéraux et les données pluviométriques
de l’année (ou des années) précédente(s) dû au temps de réponse élevé de la végétation face aux
changements rapides des taux de précipitations.
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Chapitre 2

Outil numérique

L’objectif de ce chapitre est de présenter le modèle numérique qui a servi à réaliser cette étude,
RAMS (Regional Atmospheric Modeling System [Pielke et al., 1992; Cotton et al., 2003]), ainsi
que les développements et applications réalisés autour de RAMS au Laboratoire de Météorologie
Physique au cours de ces dernières années et, plus précisément, au cours de cette thèse.

Compte tenu de l’importance de la modélisation numérique dans le domaine de la recherche
aujourd’hui ainsi que des nombreux modèles disponibles, avant de détailler le principe et les
différentes options du modèle RAMS, il paraît judicieux de le replacer dans son contexte.

2.1 Qu’est-ce qu’un modèle numérique ?

La définition suivante [Delmas et al., 2005] peut être proposée : « un modèle numérique est
un ensemble de connaissances ou d’hypothèses physiques et chimiques, traduites sous la forme
d’équations mathématiques ou de relations empiriques, et résolues de façon généralement appro-
chée à l’aide de moyens de calcul adaptés ». L’idée de modéliser l’écoulement atmosphérique est
déjà ancienne puisque le physicien anglais L. Richardson avait imaginé, dans les années 20, un
système (resté à l’état de projet) où plusieurs milliers d’opérateurs humains, rassemblés en un
même lieu, coopéraient à la réalisation d’une prévision du temps, sous la direction d’un chef d’or-
chestre. Le principe de ce système n’est pas sans rappeler le système « processus maître/esclaves »
utilisé aujourd’hui dans les modèles parallélisés.

La définition que nous avons donnée d’un modèle numérique laisse entrevoir l’une des finalités
importantes de la modélisation : vérifier la validité des hypothèses et des connaissances de l’état
de l’art par confrontation des simultations numériques avec la réalité observée. La modélisation
numérique peut alors permettre de mieux comprendre et de mieux interpréter des situations
particulières, ou encore de prévoir, à plus ou moins longue échéance, le climat futur, le temps
qu’il fera dans les prochains jours ou les épisodes de pollution.

Suivant l’application envisagée, les différents processus existant dans l’atmosphère (advection,
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convection...) pourront être ou non pris en compte dans le modèle. De plus, ces processus, selon
leur degré de complexité, pourront être représentés directement (i.e. de façon explicite), comme la
convection, ou en utilisant des paramétrisations (i.e. des représentations paramétrées et simplifiées
des effets moyens des processus à l’échelle de la maille du modèle), comme pour les processus
d’émission ou certains processus qui surviennent à des échelles de temps et d’espace très petites,
tels que la turbulence. Certains modèles, comme le modèle RAMS, proposent parfois plusieurs
options différentes pour représenter un même processus. Ces différentes options correspondent le
plus souvent à des paramétrisations plus ou moins coûteuses en temps de calcul.

Une autre caractéristique fondamentale d’un modèle est sa dimension. La figure 2.1 résume
les différents types de modèle qui existent à l’heure actuelle.

Fig. 2.1 – Les différents types de modèles utilisés pour la simulation numérique de la composition
de l’atmosphère [Delmas et al., 2005].

2.1.1 Le modèle 0D, ou modèle boîte, ou modèle de parcelle d’air

Dans ce type de modèle, toutes les variables ne dépendent que du temps. Ce sont typiquement
les modèles utilisés pour décrire de façon qualitative les processus de couche limite polluée, comme
le modèle M2C2 (Model of Multiphase Cloud Chemistry, Leriche et al. [2003]) par exemple. Ces
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modèles vont être utilisés pour représenter un phénomène particulier hors de son contexte dyna-
mique. Ce sont donc des modèles explicites sur le phénomène considéré (physique, chimique...).
De ce fait, ils sont nécessairement limités.

2.1.2 Le modèle 1D, ou modèle de colonne

Dans ce type de modèle, toutes les variables dépendent du temps, mais aussi de l’altitude.
Ces modèles permettent l’étude des échanges verticaux dans l’atmosphère comme l’effet du trans-
port et du mélange par les processus convectifs. Cependant, cette approche est encore limitée
puisqu’elle ne prend pas en compte l’effet de l’advection horizontale.

2.1.3 Le modèle 2D

Dans ce type de modèle, toutes les variables dépendent du temps, de l’altitude, mais aussi
de la latitude. On a retenu la latitude plutôt que la longitude car les gradients latitudinaux des
espèces sont, en général, plus marqués que les gradients longitudinaux. Il peut également s’agir de
modèles dont les variables dépendent à la fois de l’altitude et de la distance à un axe. Cependant,
même si cette approche permet de réaliser des études relativement réalistes à un coût de calcul
intéressant, les échanges longitudinaux restent négligés. Ainsi, le transport à grande échelle des
émissions d’aérosols minéraux sahariens, par exemple, ne sont pas bien représentés.

2.1.4 Le modèle 3D

C’est le modèle le plus réaliste. Dans ce type de modèle, toutes les variables dépendent à la
fois du temps, de l’altitude, de la latitude et de la longitude. La contrainte majeure de ces modèles
est les moyens de calcul disponibles. Dans ce type de modèles, le réalisme des simulations dépend
étroitement des résolutions horizontales et verticale ainsi que des processus pris en compte.
Suivant les applications envisagées, le choix de ces paramètres est crucial et définit 3 grands
types de modèles :

– les modèles de circulation générale (MCG en français ou General Circulation Model, GCM).
Ce type de modèle a une maille horizontale supérieure ou égale au demi degré carré et
permet de fournir des climatologies à l’échelle du globe. Dans ces modèles, les processus de
petite échelle sont soit négligés, soit paramétrés.

– Les modèles d’échelle régionale (ou méso-échelle). Ce type de modèle, dont RAMS fait
partie, a une maille horizontale allant du degré carré à quelques mètres et permet de
décrire des phénomènes de petite ou moyenne échelle pouvant influencer certains processus
d’échelle globale. Dans ces modèles, les processus peuvent être traîtés de manière explicite
ou être paramétrés suivant l’objectif considéré.

– Les modèles de la taille des nuages. Ce type de modèle a une maille horizontale de l’ordre
d’une centaine de mètres et utilise l’option LES (Large Eddy Simulation). Dans ces modèles,
les processus au niveau des particules sont étudiés en détail et pris en compte de manière
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explicite. De ce fait, certains processus de grande échelle peuvent être négligés.

2.2 Le modèle méso-échelle RAMS

Le modèle RAMS est un code numérique extrêmement polyvalent issu de la collaboration
de l’université d’état du Colorado (CSU, Colorado State University) et de la division *Aster du
laboratoire MRC (Mission Research Corporation). Ce modèle est le résultat du couplage de trois
modules développés séparément dans les années 70-80 : un modèle non-hydrostatique de nuage
[Tripoli and Cotton, 1982] et deux modèles méso-échelle hydrostatiques [Mahrer and Pielke,
1977; Tremback et al., 1985]. Le modèle RAMS, librement mis à la disposition de la communauté
scientifique (http ://www.atmet.com), permet à la fois de modéliser et de prévoir (voir par
exemple le site http ://rams.metlogic.com/index.shtml) les phénomènes atmosphériques.

Dans le domaine de la recherche, le modèle RAMS a déjà été utilisé pour étudier de nombreux
phénomènes : les brises de mer et de lac [Eastman et al., 1995], les mécanismes des précipitations
lors de mousson sur le Kenya [Mukabana and Pielke, 1996] ou lors d’orages de pré-mousson à
Calcutta [Mukhopadhyay , 2004], la physique des nuages [Heckman and Cotton, 1993], la pollution
régionale [Lyons et al., 1995; Millán et al., 1997], l’interaction nuage/radiation [Duda et al.,
1996]. Il a également été utilisé dans des études climatologiques [Liston and Pielke, 2001]. Même
si, comme le démontrent ces études, le modèle RAMS est, le plus souvent, utilisé pour étudier
les phénomènes à méso-échelle ou à l’échelle inférieure, il peut également être utilisé comme un
modèle global pour simuler des systèmes grande échelle.

La version de RAMS utilisée dans cette étude est la version parallélisée 4.3.0. L’atout majeur
de la parallélisation est une réduction des temps de calcul importante pour l’utilisateur. C’est
cet atout du modèle qui nous a notamment permis de réaliser une climatologie sur un an des
émissions d’aérosols minéraux sur la région de Bodélé ainsi que la modélisation à fine échelle d’un
événement convectif sur Banizoumbou. Un schéma récapitulatif du fonctionnement de RAMS
est proposé sur la figure 2.2. Les différentes parties qui le composent (la partie dynamique, les
paramétrisations, les conditions initiales, le forçage, les conditions aux limites et le maillage) sont
décrites dans les paragraphes suivants.

2.2.1 Equations générales du modèle

Cette partie présente les lois physiques générales du modèle météorologique. Les équations
décrites ici (dont les variables sont résumées dans le tableau 2.1) traduisent les processus atmo-
sphériques. Les variables et les termes source et puits du système d’équations sont la température
(T ), l’humidité spécifique (q), les composantes du vent (u, v, w), la masse volumique de l’air (ρ),
la pression (P ), le terme de force de frottement (Fh), le terme d’apport massique de chaleur
sensible (Q), et enfin, le terme d’apport massique de la vapeur d’eau ou chaleur latente (Q′),
comme rappelé sur la figure 2.2.

Le modèle RAMS étant un modèle méso-échelle, les processus de petites échelles qui peuvent
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Fig. 2.2 – Structure schématique du fonctionnement de RAMS [Minvielle-Moncla, 2003].

avoir un impact sur les échelles régionales ne peuvent pas être négligés. RAMS est donc un
modèle non-hydrostatique qui prend en compte les mouvements atmosphériques verticaux et ses
équations sont pronostiques.

Remarque : en plus des équations primitives décrites ci-après, il faut rajouter les équations
d’état de l’air sec (lois des gaz parfaits) et de l’air humide (non rappelées ici).
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Symbole Définition
u composante est-ouest du vent
v composante nord-sud du vent
w composante verticale du vent
f paramètre de Coriolis

Km coefficient de viscosité turbulente pour le moment
Kh coefficient de viscosité turbulente pour la chaleur et l’humidité spécifique
θil température potentielle de l’eau en phase mixte
rn rapport de mélange des composantes de l’eau (pluie, neige...)
ρ densité

rad indice dénotant la tendance venant de la paramétrisation du rayonnement
mic indice dénotant la tendance venant de la paramétrisation de la microphysique
con indice dénotant la tendance venant de la paramétrisation de la convection
g gravité
rT rapport de mélange de l’eau totale
rv rapport de mélange de la vapeur d’eau
π fonction d’Exner
π′ perturbation de la fonction d’Exner
θv température potentielle virtuelle
p pression

Tab. 2.1 – Variables utilisées dans les équations du modèle.

2.2.1.1 Equations de la quantité de mouvement

Ce sont les équations exprimant le transport des particules :
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2.2.1.2 Equations de conservation de l’énergie totale

2.2.1.2.1 Equation de la chaleur
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2.2.1.2.2 Equation de l’humidité spécifique
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2.2.1.3 Equation de continuité

C’est l’équation qui traduit la conservation de la masse :

∂π′

∂t
= − Rπ0

cvρ0θ0

(
∂ρ0θ0u

∂x
+

∂ρ0θ0v

∂y
+

∂ρ0θ0w

∂z

)
(2.6)

2.2.1.4 Cas où RAMS est utilisé à l’échelle synoptique

Comme nous l’avons vu dans la présentation générale du modèle, RAMS peut également
être utilisé comme un modèle global pour simuler des systèmes à l’échelle synoptique. Dans ce
cas, l’accélération de la composante verticale w (de l’ordre du cm/s) peut être négligée devant
celles des deux autres composantes horizontales (de l’ordre du m/s) et on peut activer l’option
hydrostatique du modèle. Les équations décrivant le mouvement vertical (Eq. 2.3) et l’équation
de continuité (Eq. 2.6) sont alors simplifiées. L’équation de w devient indépendante du temps ou
encore diagnostique.

∂π

∂z
= − g

θv
+ g (rT − rv) (2.7)

∂ρu

∂x
+

∂ρv

∂y
+

∂ρw

∂z
= 0 (2.8)

2.2.2 Les paramétrisations physiques du modèle

Comme nous l’avons vu dans la première partie de ce chapitre, suivant l’application que l’on
veut faire d’un modèle numérique, les différents processus existant dans l’atmosphère peuvent
être pris ou non en compte dans le modèle considéré. Dans le cas du modèle RAMS, les différents
processus pris en compte sont résumés sur la figure 2.3.

Comme nous l’avons également vu dans la première partie de ce chapitre, les processus pris en
compte dans un modèle peuvent être représentés soit de façon explicite, soit de façon paramétrée

54



Fig. 2.3 – Schéma succinct des paramétrisations prises en compte dans le modèle [Minvielle-
Moncla, 2003].

suivant le degré de complexité de ces processus, mais aussi suivant le but recherché. Dans le
modèle RAMS, suivant le processus considéré, l’une ou l’autre de ces représentations est possible.
Les processus convectifs, notamment, peuvent être représentés soit de manière explicite, soit en les
considérant comme des processus sous-maille et en utilisant dans ce cas un schéma d’ajustement
de Kuo modifié par Tremback [1990]. Les paramétrisations et les options spécifiques du modèle
RAMS sont résumés dans le tableau 2.2.

Les processus dont le développement est bien avancé dans le modèle sont la microphysique,
les codes radiatifs et les schémas de sol et de végétation. Ainsi, les options présentes dans le mo-
dèle pour prendre en compte la microphysique permettent l’utilisation d’une microphysique très
simplifiée jusqu’à une microphysique complexe prenant en compte l’évolution des spectres d’hy-
drométéores par sections dimensionnelles. Ces différents modèles microphysiques seront détaillés
dans le chapitre 4. Les processus de rayonnement sont décrits par l’équation du transfert radiatif
qui traduit les phénomènes d’absorption et de diffusion par les différents éléments tels que le
sol, l’atmosphère, les nuages et les particules dans l’atmosphère. Dans la version 4.3.0 de RAMS,
le code radiatif de Harrington, qui est encore en développement, a pour objectif de décrire les
interactions entre le rayonnement et les spectres de gouttes en vue d’examiner l’effet indirect. En
particulier, les processus décrits sont la croissance par dépôt de vapeur et les précipitations sous
l’influence du rayonnement. Les types de sol et de végétation sont de plus en plus affinés dans
les schémas de surface qui seront décrits plus loin.
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Paramétrisations Schémas et options

Schémas de turbulence

- Fermeture de déformation-K de Smagorinsky [1963], amé-
lioration de la stabilité par Lilly [1962] et Hill [1974]
- Schéma de Mellor-Yamada TKE (Turbulent Kinetic
Energy) [Mellor and Yamada, 1982]
- Schéma sous-grille de Kosovic̀ [1997]

Schémas de rayonnement

- Code de Mahrer and Pielke [1977] (visible et IR) qui ne
prend pas en compte les processus nuageux
- Code de Chen and Cotton [1987] (visible et IR) qui prend en
compte les processus nuageux, eau condensée en eau liquide
- Code de Harrington [1997] (visible et IR), schéma à deux
flux considérant les interactions sur les spectres de taille des
gouttelettes d’eau et des hydrométéores de glace

Microphysique du nuage

- Niveau 1 : pas de condensation
- Niveau 2 : processus de condensation simplifié
- Niveau 3 : schéma à un moment (rapport de mélange)
[Walko et al., 1995]
- Niveau 4 : schéma à deux moments (rapport de mélange et
concentration) [Meyers et al., 1997]
- Précipitations
- 5 types de glace

Convection Simplification du schéma de Kuo-Tremback [Tremback , 1990]

Tab. 2.2 – Résumé des différentes paramétrisations et options proposées dans RAMS.

2.2.3 Discrétisation spatiale et schéma d’intégration temporelle

Les lois physiques générales du modèle météorologique présentées dans le paragraphe 2.2.1,
qui expriment l’évolution temporelle dans l’espace tridimensionnel de l’état dynamique et ther-
modynamique de l’atmosphère, ne peuvent pas être résolues de façon analytique. Il est donc
nécessaire d’en calculer une solution approchée par des moyens numériques et informatiques.
Pour ce faire, il faut tout d’abord discrétiser les équations du modèle avant de les intégrer nu-
mériquement. La discrétisation des équations consiste à découper l’espace en mailles spatiales
(∆x, ∆y, ∆z) et le temps en mailles temporelles (∆t). On obtient ainsi la valeur des différentes
variables du modèle en un nombre fini de points espacés de ∆x, ∆y et ∆z en des instants espacés
de ∆t. On applique alors un schéma d’intégration numérique.

2.2.3.1 Maillage horizontal

Le modèle RAMS utilise la structure de grille Arakawa-C proposée par Mesinger and Arakawa
[1976]. Dans chaque maille, les paramètres thermodynamiques (température, pression...) et les
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variables d’humidité sont définies au centre de la maille alors que les composantes cartésiennes
de la vitesse sont définies au centre de chacune des faces de la maille (Fig. 2.4).

Fig. 2.4 – Disposition des différentes variables dans une maille du modèle RAMS [Poulet , 2000].

La grille horizontale est projetée en coordonnées stéréographiques polaires suivant un pôle de
projection situé au centre du domaine étudié. L’utilisation de cette méthode a pour avantage de
minimiser les distorsion géométriques de la zone d’étude due à la projection.

2.2.3.2 Maillage vertical et topographie

La coordonnée verticale du modèle RAMS, notée z∗, est une coordonnée qui suit la topogra-
phie [Gal-Chen and Somerville, 1975; Clark , 1977; Tripoli and Cotton, 1982] : tous les niveaux
verticaux définis dans le modèle suivent la topographie, excepté le niveau d’altitude le plus élevé
qui est plat (voir Fig. 2.5). Le choix de ce système de coordonnées a l’avantage d’être toujours
adapté à la topographie du domaine étudié.

Dans ce système, les coordonnées sont ainsi définies :

x∗ = x (2.9)

y∗ = y (2.10)

z∗ = H

(
z − zg

H − zg

)
(2.11)

avec H l’altitude du sommet de la grille et zg l’altitude au sol (topographie locale) qui est
fonction de x et y.
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Fig. 2.5 – Maillage vertical épousant le relief : coordonnée verticale z∗/H en fonction d’une
coordonnée horizontale [Minvielle-Moncla, 2003].

De plus, le nombre de niveaux verticaux dans RAMS ainsi que l’épaisseur de chaque couche
d’atmosphère compris entre deux niveaux, ∆Z̃j , sont définis librement par l’utilisateur. Concer-
nant l’épaisseur ∆Z̃j des couches atmosphériques, deux options sont possibles :

– soit l’altitude de chaque niveau vertical est défini par l’utilisateur,
– soit les niveaux sont définis par les expressions suivantes :

R̃j ≡

(
∆Z̃

)
j(

∆Z̃
)

j−1

(2.12)

(
∆Z̃

)
j
≡ Z̃j+1 − Z̃j (2.13)

avec Z̃j l’altitude du niveau j,
(
∆Z̃

)
j

la distance entre les deux niveaux d’altitude Z̃j et

Z̃j+1 et R̃j le rapport d’accroissement entre deux niveaux consécutifs j et j + 1.
L’avantage de cette dernière option, où l’espacement vertical de la grille est variable, est que

l’on peut augmenter la résolution près du sol, i.e. dans la couche limite (siège de nombreux phé-
nomènes de petite échelle et qui nous intéresse particulièrement dans cette étude), et avoir moins
de niveaux dans la troposphère libre et dans la basse stratosphère. Cependant, il est préférable
d’éviter l’utilisation de valeurs élevées pour le rapport d’accroissement R̃j . Par exemple, avec
R̃j = 1.15, Z̃j augmente 10 fois pour environ 16 niveaux. Ensuite, lorsque Z̃j atteint une certaine
valeur fixée par l’utilisateur, le rapport R̃j est fixé à 1.

La topographie mondiale est accessible via plusieurs bases de données telles que celle dé-
veloppée par la National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) qui fournit une
topographie à 30” ou 5’. La topographie utilisée ici dans RAMS est celle mise à disposition par la
société ATMET (ATmospheric, Meteorological and Environmental Technologies) à 30” ou 10’ et
développée à partir des bases de données de l’United States Geophysical Survey (USGS). A partir
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de cette base de données, le schéma de topographie du modèle permet d’atténuer ou d’amplifier
le relief obtenu.

2.2.3.3 Schéma d’intégration temporelle

Le schéma d’intégration temporelle utilisé dans le modèle RAMS est un schéma hybride
[Tripoli , 1992] qui combine deux schémas numériques :

– un schéma dit de « différences avant » (ou forward) pour intégrer les variables thermody-
namiques,

– un schéma dit de « différences centrales » (ou leapfrog, litéralement « saute-mouton ») pour
intégrer les composantes du vent et la pression.

Ce schéma numérique, souvent utilisé dans les modèles d’échelle régionale, est stable (i.e.
l’erreur entre la valeur calculée et la valeur réelle n’augmente pas avec le nombre d’itérations
nécessaires au calcul) si la condition de Courant, Friedrichs et Lewy (CFL) est vérifiée. Cette
condition impose que la distance U∆t parcourue par l’onde au cours d’un pas de temps ne doit
pas être supérieure à la maille ∆x/

√
2 (où U est la vitesse caractéristique de l’onde). Autrement

dit, une fois la maille horizontale ∆x choisie, la maille temporelle ∆t doit être adaptée par
l’utilisateur de sorte que la condition CFL soit vérifiée.

2.2.3.4 Imbrication de grilles

Le modèle RAMS offre la possibilité de travailler en plusieurs grilles imbriquées. Cette option
est intéressante car elle permet d’étudier en même temps les phénomènes de moyennes échelles
et ceux d’échelles locales et ainsi de faire le lien entre ces deux échelles. Deux configurations sont
possibles (cf. figure 2.6) :

– Les grilles peuvent être imbriquées les unes dans les autres comme des poupées russes (cas
de gauche sur la figure). La résolution (∆x et ∆y) de chacune des grilles filles est calculée
à partir de la résolution de sa grille parente en un rapport entier choisi par l’utilisateur.
S’il existe trois cas, comme c’est le cas dans l’exemple, la résolution de la deuxième grille
est calculée par rapport à celle de la grande grille (grille-mère) et celle de la troisième grille
est calculée par rapport à celle dans laquelle elle est elle-même imbriquée, soit la deuxième
grille. Les rapports entre les grilles ne sont pas forcément les mêmes.

– Dans la grille mère, on positionne deux grilles filles indépendantes (cas de droite sur la
figure). Cette fois-ci, les deux grilles filles doivent avoir le même rapport de résolution par
rapport à la grille mère. Les centres des grilles filles ne correspondent pas au centre de la
grille mère. Dans ce cas, il faut cependant prendre garde à ce que les frontières des grilles
filles ne soient pas tangentes à celles de la grille mère afin d’éviter des effets de bords
parasites (le modèle lui-même calcule et indique si le domaine couvert par l’une des grilles
filles est trop proche des limites du domaine de la grille mère).

Dans les deux cas, la discrétisation verticale est la même pour toutes les grilles. La première
configuration permet de centrer l’étude et de l’affiner sur une zone précise alors que la deuxième
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permet d’étudier plusieurs zones particulières.

Fig. 2.6 – Exemples de grilles imbriquées [Minvielle-Moncla, 2003].

Les calculs des variables sont effectués sur toute la grande grille, y compris sur le domaine
couvert par les grilles filles. La communication entre les grilles se fait de la façon suivante : à
l’instant initial t, les variables des champs pronostiques sont calculées en tous points de la grande
grille, puis immédiatement au pas de temps suivant (t+∆t), elles sont communiquées aux grilles
filles. Ces champs sont alors interpolés au maillage de la grille fille. Le pas de temps de simulation
des grilles filles est inférieur à celui de la grille mère pour assurer la stabilité du schéma. Par
conséquent, les valeurs des variables sont calculées sur plusieurs itérations temporelles sur la
grille fille jusqu’à ce que le temps (plusieurs ∆t) rattrape celui de la grille mère. A ce moment
là, la grille fille transmet les valeurs des variables à sa grille mère. Dans ce sens, il est nécessaire
de faire un ajustement. En effet, puisqu’une cellule (∆x,∆y) de la grille mère contient plusieurs
cellules de la grille fille, les valeurs issues de la grille fille sont alors moyennées. Ainsi, les valeurs
de la grille mère sont mises à jour. Ce schéma de communication entre les grilles mère et filles
est appelé « two-way nesting ».

2.2.4 Conditions initiales

Le modèle est initialisé et forcé par les données de ré-analyse ERA-40 [Uppala et al., 2005] du
Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques à Moyen Terme (CEPMMT) de Reading
(UK).

A l’instant t = 0, le modèle a besoin de connaître l’état initial de l’atmosphère ainsi que
les tendances des limites latérales à grande échelle. C’est pourquoi, à l’initialisation, toutes les
valeurs des variables atmosphériques en chaque point du maillage tridimensionnel sont prescrites
par les données d’analyse du CEPMMT. Ces données, à l’origine à la résolution de 0.5°×0.5° et
réparties sur 15 niveaux de pression, sont lues, interpolées à la résolution du domaine simulé et
projetées (en coordonnées stéréographiques polaires suivant l’horizontale et linéairement suivant
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la verticale) par un module spécifique de RAMS [Tremback , 1990] afin d’être exploitables par le
modèle.

2.2.5 Conditions aux limites et forçage

2.2.5.1 Conditions aux limites latérales

Pour les conditions aux limites latérales, le modèle RAMS propose deux schémas : les condi-
tions radiatives de type Klemp and Wilhelmson [1978] ou l’utilisation des conditions de grande
échelle comme forçage [Davies, 1976]. Dans cette étude, nous avons choisi d’utiliser le second
schéma. Ainsi, afin d’éviter toute dérive du modèle, surtout si la simulation envisagée couvre
une longue période, on le « recale » à intervalles réguliers : c’est ce que l’on appelle « forcer le
modèle ». Dans notre cas, le forçage (ou nudging) se fait toutes les 6 heures aux limites latérales
(uniquement de la grille mère) suivant le schéma de Davies [1976] et au sommet du domaine en
utilisant les données d’analyse du CEPMMT. Le modèle RAMS autorise également le forçage au
centre du domaine. Cette option n’a pas été utilisée dans cette étude afin de laisser la physique
du modèle libre.

Enfin, les conditions aux limites latérales peuvent être soit cycliques, soit périodiques.

2.2.5.2 Conditions au sommet

Les conditions imposées au sommet de RAMS (i.e. au dernier niveau de RAMS) sont gérées
par la conjonction d’un schéma mettant en place un « couvercle » rigide (vitesse verticale nulle)
et d’un schéma de Klemp and Duran [1983] de conditions radiatives d’ondes de gravité dans
une couche absorbante de grande viscosité placée au sommet du domaine. Cette couche permet
d’amortir les ondes de gravité (couche d’amortissement de Rayleigh) grâce au forçage par les
conditions initiales ou par des analyses de grande échelle.

2.2.5.3 Conditions au sol

Les variables nécessaires pour calculer les conditions limite de surface sont les flux de cha-
leur, les flux de quantité de mouvement, les flux de vapeur d’eau, la température et l’humidité
spécifique de la surface. Les flux de chaleur et d’humidité à l’interface sol/atmosphère sont cal-
culés par le modèle LEAF-2 (Land Ecosystem-Atmosphere Feedback-2, [Walko et al., 2000]). Ce
modèle tient notamment compte de la végétation et du stockage de l’humidité dans le sol pour
les surfaces continentales et il calcule également les flux de chaleur et d’humidité à l’interface
océan/atmosphère. Il détermine également l’albédo, le LAI (Leaf Area Index ) et la rugosité de
la surface.

La paramétrisation du sol et des types de couverts végétaux qui fournit les données d’entrée
nécessaires au modèle LEAF-2 est la suivante. Chaque secteur de grille du modèle RAMS est
divisé en trois classes différentes : l’eau, le sol nu et la surface végétale. Ce nombre peut augmenter
car le modèle RAMS offre la possibilité d’utiliser une configuration en « patchs » qui permet de
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prendre en compte les hétérogénéités sous-maille de type de sol et de végétation, chaque « patch »
représentant en fait un pourcentage de la maille de calcul. Cette configuration n’a cependant pas
été utilisée au cours de ce travail. Pour chacune des classes de sol, il est nécessaire de fournir
des valeurs de température de surface et d’humidité. Ces paramètres peuvent être choisis comme
étant une donnée homogène sur tout le domaine et constante au cours du temps, ou bien être
variables (spatialement et temporellement) par l’intermédiaire de différentes bases de données.

2.2.5.3.1 La classe de sol « eau »
Pour les surfaces d’eau, dans la majorité des simulations d’une durée de quelques jours ou

moins, la température a une valeur constante, alors que la valeur d’humidité utilisée dans la
paramétrisation pour la couche de surface est le rapport de mélange saturant défini par la pression
de surface et la température de l’eau.

Dans toutes les simulations réalisées au cours de ce travail, compte tenu du domaine d’étude,
la température de surface de la mer a été choisie homogène sur tout le domaine pendant toute
la durée des simulations. Cependant, tout comme pour la topographie, une base de données
est mise à disposition par ATMET pour la température de surface de la mer. Cette base de
données fournit la température de surface de la mer issue d’une climatologie globale mensuelle
avec une résolution de 1° carré. On peut également utiliser des champs analysés comme ceux
fournis par le CEPMMT ou bien des cartes de températures de surface de la mer reconstruites à
partir d’observations satellitales (MODIS, TMI). Cette dernière possibilité permet l’utilisation de
champs plus actualisés, mais parfois entâchés d’erreurs importantes (faible résolution du modèle
global, couvert nuageux gênant les observations satellitales). Enfin, le développement de modèles
couplés océan/atmosphère laisse entrevoir la possibilité de restituer des températures de surface
de la mer plus réalistes. Par exemple, un couplage entre le modèle RAMS et le modèle océanique
POM (Princeton Ocean Model) a déjà été mis en place [Costa et al., 2001].

Pour les surfaces continentales terrestres, les valeurs de surface sont obtenues à partir des
valeurs pronostiques de la température et de l’humidité pour le sol et la végétation.

2.2.5.3.2 La classe de sol « sol nu »
Pour le cas d’un sol nu, le modèle RAMS utilise le modèle de sol multicouche décrit par

Tremback et al. [1985]. Ce schéma est une modification des schémas décrits par Mahrer and
Pielke [1976] et McCumber and Pielke [1981] dans lesquels les nombreux processus itératifs ont
été enlevés. Ceci a impliqué de formuler des équations pronostiques pour la température de
surface du sol et le contenu en eau en supposant une couche finie d’interface de la profondeur
sol/atmosphère. Le modèle de sol utilise normalement entre sept et douze couches jusqu’à une
profondeur définie par l’utilisateur (entre 0,8 et 1,2 m pour une simulation typique). Toutes les
simulations réalisées au cours de ce travail utilisent 11 couches jusqu’à 1 m de profondeur.

La diffusivité de l’humidité (Dη), la conductivité hydraulique (Kη) et l’humidité potentielle
(Ψη) sont données par Clapp and Hornberger [1978] :

62



Dη =
−bKfΨf

η

[
η

ηf

]b+3

(2.14)

Kη = Kf

[
η

ηf

]2b+3

(2.15)

Ψη = Ψf

[
η

ηf

]b

(2.16)

où η est le contenu en humidité du sol exprimé en volume d’eau par volume de sol, Kf , Ψf et
ηf sont des valeurs pour un sol à saturation et b une constante qui dépend de la classe de texture
de sol.

Les types de sol et les valeurs pour les constantes Kf , Ψf , ηf et b utilisés dans le modèle
RAMS sont donnés dans le tableau 2.3.

Classe du sol Kf (m s−1) Ψf (m) ηf (m3 m−3) b

Sable 1,760×10−4 -0,121 0,395 4,05
Sable riche en glaise 1,563×10−4 -0,090 0,410 4,38
Glaise sablonneuse 0,347×10−4 -0,218 0,435 4,90
Glaise limoneuse 0,072×10−4 -0,786 0,485 5,30

Glaise 0,070×10−4 -0,478 0,451 5,39
Glaise, argile et sable 0,063×10−4 -0,299 0,420 7,12
Glaise, argile et limon 0,017×10−4 -0,356 0,477 7,75

Limon argileux 0,025×10−4 -0,630 0,476 8,52
Argile sablonneuse 0,022×10−4 -0,153 0,426 10,40
Argile limoneuse 0,010×10−4 -0,490 0,492 10,40

Argile 0,013×10−4 -0,405 0,482 11,40
Tourbe 0,080×10−4 -0,356 0,863 7,75

Tab. 2.3 – Paramètres de sol pour les classes de texture utilisées dans le modèle RAMS.

2.2.5.3.3 La classe de sol « surface végétale »
Pour la végétation, comme pour la topographie, on utilise la base de données mise à disposition

par la société ATMET développée à partir des bases de données de l’USGS. C’est une base de
données globale ayant une résolution de 30” et qui a été construite à partir des observations du
radiomètre AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) embarqué sur satellite.

2.2.6 Assimilation de données

Le modèle RAMS inclut un schéma d’assimilation (schéma 4DDA Four Dimension Data
Assimilation). Ce module permet d’assimiler des radiosondages provenant d’observations, de
même que des données de surface. Il n’a cependant pas été utilisé dans notre étude.
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2.3 Les développements du modèle RAMS réalisés au sein du
laboratoire : RAMS-Chimie

Le modèle RAMS, comme nous avons pu le voir, est un modèle dynamique qui permet de
simuler la météorologie de l’échelle locale à l’échelle régionale. Au laboratoire de météorologie
physique, le modèle RAMS a été plus spécifiquement utilisé pour étudier :

– les émissions de gaz et les feux de végétation [Edy and Cautenet , 1998; Cautenet et al.,
1999],

– les panaches [Audiffren et al., 2004; Forêt et al., 2006],
– la pollution atmosphérique urbaine à l’échelle régionale [Taghavi et al., 2004; 2005; Arteta

et al., 2006; Drobinski et al., 2007],
– la redistribution de l’ozone au sein des cumulonimbus [Marécal et al., 2006; Rivière et al.,

2006; Barth et al., 2007],
– les émissions et le transport des aérosols [Cautenet et al., 1999; 2000],
– l’interaction aérosol minéral/nuage [Pradelle et al., 2001; Pradelle and Cautenet , 2001] en

Afrique,
– les émissions et le transport des aérosols naturels et anthropiques [Lasserre et al., 2005;

2007] en Asie,
– l’impact radiatif des gaz (O3, composés nitrés, CO) et des aérosols (particules carbonées,

sulfate particulaire et aérosols minéraux) [Minvielle et al., 2004a;b] en Asie.
Afin de réaliser ces différentes études, un certain nombre de développements du modèle RAMS

original ont du être faits. La figure 2.7 résume le fonctionnement du modèle ainsi que les différentes
extensions qui lui ont été ajoutées au cours de ces dernières années. Une description plus ou moins
succincte de ces extensions est présentée dans les paragraphes suivants.

Fig. 2.7 – Entrées/Sorties du modèle RAMS ainsi que ses extensions réalisées au laboratoire.
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2.3.1 Implantation d’un module d’émission de polluants anthropiques

Etudier la pollution atmosphérique nécessite de connaître la concentration des principales
espèces chimiques atmosphériques. Pour ce faire, il est tout d’abord nécessaire de localiser et de
quantifier les émissions de ces différentes espèces chimiques. Un module d’émission de polluants
anthropiques a donc été adjoint au modèle RAMS dans ce but. Le fonctionnement de ce module
est le suivant : il s’agit de lire un fichier pour chaque grille d’étude contenant les valeurs du
flux d’émission de l’espèce concernée et d’adapter la résolution (spatiale et temporelle) de cet
inventaire à celle utilisée par le modèle, puis les polluants sont injectés dans le modèle à une
certaine hauteur, dite « hauteur d’émission », et à une certaine température. Les polluants injectés
dans le modèle sont alors considérés comme des traceurs, c’est-à-dire qu’ils n’interagissent pas
avec la dynamique du modèle. L’injection de ces traceurs est faite à chaque pas de temps, les
nouvelles valeurs injectées étant ajoutées à l’ancienne valeur au même point correspondant sur
la grille. Puis, les traceurs sont advectés et diffusés par le modèle RAMS sur la zone simulée au
cours du temps. De plus, les concentrations sont modifiées à chaque pas de temps par le schéma
de dépôt et, lorsque celui-ci est utilisé, par le module chimique qui sera décrit dans le paragraphe
suivant.

Plusieurs cadastres ont été utilisés avec le modèle RAMS :
– dans le cadre de la campagne EXPRESSO (EXPeriment for REgional Sources and Sinks

of Oxidants [Delmas et al., 1999]), Poulet [2000] a mis au point (grâce à la télédétection) et
utilisé un cadastre d’émission du CO, des NOx et des hydrocarbures en Afrique Centrale.
Ces cadastres étaient des cadastres journaliers avec une résolution de 1,1 km × 1,1 km,

– dans le cadre de la campagne INDOEX (INDian Ocean EXperiment [Lelieveld et al., 2001]),
Minvielle-Moncla [2003] et Foret [2003] ont utilisé les bases de données EDGAR (Emission
Database for Global Atmospheric Research [Olivier et al., 1996]) pour le SO2 et GEIA
(Global Emissions Inventory Activity [Graedel et al., 1993]) pour le carbone suie. Ces bases
de données sont constantes et annuelles et ont une résolution du degré carré,

– dans le cadre de la campagne ESCOMPTE (Expérience sur Site pour COntraindre les Mo-
dèles de Pollution atmosphérique et de Transport d’Emissions [Cros et al., 2004]), Taghavi
[2003] et Arteta [2005] ont utilisé le cadastre d’émissions élaboré par François et al. [2005].
Ce cadastre était un cadastre horaire avec une résolution de 1 km × 1 km,

– enfin, pour modéliser le cycle des aérosols anthropiques en Asie orientale, Lasserre [2006] a
notamment testé l’inventaire établi par Streets et al. [2003] pour le SO2 et le carbone suie.
Tout comme les bases de données EDGAR et GEIA, cet inventaire est constant et annuel
et a une résolution du degré carré.

Finalement, grâce à la mise en œuvre du module d’émission de gaz et des nombreux inventaires
d’émissions d’espèces chimiques atmosphériques disponibles, le modèle RAMS permet de simuler
les émissions des principaux gaz atmosphériques. Cependant, une fois dans l’atmosphère, ces gaz
vont pouvoir interagir entre eux et/ou avec le rayonnement. C’est pourquoi un module de chimie
en phases gazeuse et aqueuse a également été couplé au modèle RAMS.
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Remarque : Un modèle d’émission des NOx par les éclairs a également été mis en place dans
le modèle RAMS par Foret [2003].

2.3.2 Couplage d’un code de chimie en phases gazeuse et aqueuse

Le couplage en ligne d’un module de chimie gazeuse et aqueuse au modèle RAMS a permis de
réaliser de nombreuses études de pollution, notamment au sein des expériences NARE (North At-
lantic Regional Experiment [Fehsenfeld et al., 1996] 1993), EXPRESSO (1996), INDOEX (1999)
et ESCOMPTE (2001) ainsi que des intercomparaisons de modèles (« ESCOMPTE modelling
exercise » (http ://medias.obs-mip.fr/escompte/exercice/HTML/exe.html) et « 6th cloud mo-
deling workshop » [Barth et al., 2007]). Jusqu’à récemment, ce couplage avait été réalisé de
façon hermétique et nécessitait un long et fastidieux travail de modification du code source pour
changer un ou plusieurs paramètres. Depuis le travail d’Arteta [2005], le couplage du module chi-
mique est obtenu via un interpréteur (ou pré-processeur), SPACK (Simplified Preprocessor for
Atmospheric Chemical Kinetics [Djouad et al., 2002]), élaboré à partir des travaux de Faure and
Papegay [1998]. A l’initialisation, un fichier représentant symboliquement le mécanisme chimique
est lu par le pré-processeur qui convertit cette écriture symbolique en écriture mathématique :
les différents types de réaction et coefficients sont stockés en mémoire, tout comme les options
d’initialisation de RAMS. A chaque pas de temps, ces coefficients sont utilisés par le module
chimique pour calculer les constantes de réaction de chaque réaction ainsi que les taux de pro-
duction et de destruction de chaque espèce et ce pour chacune des mailles du domaine modélisé.
Les réactions prises en compte sont la loi d’Arrhénius à une, deux ou trois constantes, les réac-
tions de type « fall-off », les réactions calculées à partir d’un équilibre, les réactions de photolyse,
les réactions à coefficients stœchiometriques variables, les réactions à tiers corps ainsi que sept
réactions spéciales (pour une description complète de toutes ces réactions, se reporter à Arteta
[2005]).

L’algorithme du module chimique est le suivant :
– évaluation de l’ensemble des paramètres météorologiques (température, pression, densité...)

en les extrayant du modèle RAMS,
– estimation des constantes de réaction, souvent dépendantes de la température et de la

pression, pour chaque réaction chimique à partir des données d’initialisation issues du pré-
processeur SPACK,

– estimation des taux de production et de destruction pour chaque espèce chimique à partir
des données d’initialisation issues du pré-processeur SPACK,

– calcul de la nouvelle concentration au temps t+∆t par le module chimique (solveur QSSA
Quasi Steady State Approximation [Hesstvedt et al., 1978]).

La figure 2.8 résume le couplage du module de chimie en phases gazeuse et aqueuse au modèle
RAMS.

Deux mécanismes chimiques ont déjà été couplés au modèle RAMS : RACM (Regional Atmos-
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Fig. 2.8 – Présentation schématique du couplage entre le module de chimie (gazeuse et aqueuse)
et RAMS.

pheric Chemistry Model, Stockwell et al. [1997]) et une version condensée de MOCA 2.2 (MOdèle
de Chimie Atmosphérique, Aumont et al. [1996]).

2.3.3 Couplage d’un modèle de production d’aérosols minéraux

Afin d’étudier le cycle de l’aérosol minéral, il est tout d’abord nécessaire de connaître les
quantités d’aérosols minéraux émises dans l’atmosphère. Comme nous l’avons vu précédemment,
ces émissions sont un phénomène à seuil qui dépend de la vitesse du vent de surface et des
états de surface. Contrairement aux études de pollution mentionnées avant, on ne peut donc
pas utiliser un cadastre d’émissions : on utilise un modèle de production de l’aérosol minéral
(Dust Production Model, DPM). Récemment, plusieurs DPM ont été développés [Marticorena
and Bergametti , 1995; Shao et al., 1996; Alfaro and Gomes, 2001; Shao, 2001]. Tous ces modèles
sont basés sur les connaissances actuelles des processus physiques mis en jeu dans la production
des aérosols minéraux que nous avons décrits dans le chapitre 1 et sont contraints à partir des
données expérimentales disponibles. Le modèle qui a été couplé au modèle RAMS est le DPM
développé par Marticorena and Bergametti [1995] et qui a été récemment mis à jour et raffiné
pour le nord de l’Afrique et le nord-est de l’Asie par Laurent [2005]. Par la suite, il sera référencé
DPM MB95. Le DPM MB95 est couplé en ligne au modèle RAMS selon le principe schématisé
sur la figure 2.9 et décrit par Cautenet et al. [2000]. Le présent travail reposant entièrement sur
ce modèle, son fonctionnement et son couplage avec le modèle RAMS sont décrits en détails ici.

2.3.3.1 Paramétrisations physiques du DPM MB95

2.3.3.1.1 Vitesse de friction seuil
Dans le DPM MB95, la vitesse de friction seuil est fonction du diamètre Dp des agrégats du

sol, de la hauteur de rugosité totale Z0 et de la hauteur de rugosité de la surface supposée lisse
z0s suivant l’équation :
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Fig. 2.9 – Présentation schématique du couplage entre le modèle MB95 développé par Martico-
rena and Bergametti [1995] et RAMS.

u∗t (Dp, Z0, z0s) =
u∗t (Dp)

feff (Z0, z0s)
(2.17)

où u∗t (Dp) est la vitesse de friction seuil dépendant uniquement du diamètre Dp des agrégats
dont l’expression a été ajustée par Marticorena and Bergametti [1995] à partir des équations
de Iversen and White [1982] dépendant du domaine de valeur du nombre de Reynolds au seuil
d’érosion (Ret) :

– pour 0, 03 < Ret < 10 :

u∗t (Dp) = 0, 129

(
ρpgDp

ρa

)(
1 + 0,006

ρpgD2,5
p

)0,5

[1, 928(a1D
a2
p + a3)0,092 − 1]0,5 (2.18)

– pour Ret > 10 :

u∗t (Dp) = 0, 12
(

ρpgDp

ρa

)0,5
(

1 +
0, 006

ρpgD2,5
p

)0,5 [
1− 0, 0858exp(−0, 0617((a1D

a2
p + a3)− 10))

]
(2.19)

avec ρp la densité de la particule et ρa la densité de l’air ; le facteur 0,006 est exprimé en g cm0,5 s2,
a1 = 1331, a2 = 0, 38, a3 = 1, 56 et g est l’accélération de la pesanteur.

Enfin, feff représente la répartition de l’énergie et son expression est la suivante :

feff (Z0, z0s) = 1−
ln
(

Z0
z0s

)
ln

(
0, 35

(
10
z0s

)0,8
) (2.20)

avec Dp, Z0 et z0s en centimètres.
L’utilisation de l’expression 2.17 pour calculer la vitesse de friction seuil a été validée par

Marticorena et al. [1997b] qui ont obtenu un très bon accord en comparant les résultats obtenus
en utilisant cette expression avec un ensemble de mesures réalisées dans des conditions naturelles
à l’aide de souffleries portables [Gillette et al., 1982; Nickling and Gillies, 1989].

De plus, le DPM MB95 inclut l’influence de l’humidité des sols sur la vitesse de friction
seuil u∗t grâce à la paramétrisation de Fécan et al. [1999]. Lorsque l’humidité du sol, w, devient
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supérieure à l’humidité résiduelle, w′, du sol, l’augmentation du seuil en conditions humides (u∗tw)
par référence au seuil dans des conditions sèches (u∗td) se traduit par :

u∗tw =
[
1 + 1, 21(w − w′)0,68

]0,5
u∗td (2.21)

avec w l’humidité du sol en masse (% masse d’eau/masse de sol sec) et w′ = 0, 0014(%argile)2+
0, 17(%argile).

2.3.3.1.2 Flux horizontal de saltation
Dans le DPM MB95, le flux horizontal de saltation, G, est représenté par l’expression établie

par White [1979], expression qui permet à la fois de reproduire les flux horizontaux mesurés et
de représenter l’influence de la vitesse de friction seuil sur le flux horizontal [Greeley et al., 1994].
Compte tenu de l’expression retenue par Marticorena and Bergametti [1995] pour paramétriser
la vitesse de friction seuil, G dépend alors directement de Dp, Z0 et z0s. De plus, dans ce calcul,
la distribution en taille des aérosols est prise en compte : Marticorena and Bergametti [1995] font
l’hypothèse que la contribution de chaque classe de taille au flux total est directement dépendante
de la surface relative qu’elle occupe au sol. D’où l’expression du flux horizontal de saltation dans
le DPM MB95 :

G = Ec
ρ

g
u∗3
∑
Dp

(
1 +

u∗t (Dp, Z0, z0s)
u∗

)(
1− u∗t (Dp, Z0, z0s)2

u∗2

)
dSrel(Dp)dDp (2.22)

où E est la fraction de surface érodable, c un coefficient empirique du flux horizontal déter-
miné dans des conditions de laboratoire en soufflerie et dSrel(Dp) est la surface couverte par les
particules de diamètre Dp (

∫
dSrel(Dp)dDp = 1). Dans l’expression originale de [White, 1979], le

coefficient c est égale à 2,6. Du fait que Marticorena and Bergametti [1995] prennent en compte
de façon explicite la distribution en taille des grains du sol dans l’expression de la vitesse de
friction seuil, le coefficient empirique c devient égal à 1.

Une limitation de ce modèle est qu’il s’applique uniquement à des sols meubles toujours
disponibles pour l’érosion éolienne ; il ne décrit pas les phénomènes de « limitation en matériau
érodable » qui se produisent notamment sur les sols encroûtés, pouvant dès lors introduire une
surestimation des flux simulés pour ce type de sols.

2.3.3.1.3 Flux vertical d’aérosols
Le DPM MB95 utilise une relation empirique déduite des mesures de Gillette [1979] pour

relier le flux horizontal de saltation G et le flux vertical d’aérosols F basée sur l’hypothèse que la
quantité de fines particules potentiellement disponibles dans un sol contrôle, en premier lieu, la
capacité de ce sol à en produire. De ce fait, pour des teneurs en argile comprises entre 0 et 20%
et pour des particules dont le diamètre est inférieur à 20 µm, le rapport F/G est donné par :

α = F/G = 10(0,134(%argile)−6) (2.23)
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Cette expression, bien qu’empirique, permet de retrouver les ordres de grandeur des flux
d’émission avec un niveau de confiance identique pour tous les sols des régions désertiques
[Laurent , 2005]. A ce stade, elle ne donne accès qu’à une information globale sur le flux d’émis-
sion (flux émis en masse totale), sans aucune information sur la répartition de ce flux dans les
différentes classes de taille.

2.3.3.1.4 Résumé du fonctionnement du DPM MB95
La figure 2.10 résume le fonctionnement du DPM MB95 décrit ici.

Fig. 2.10 – Principe général du modèle MB95 développé par Marticorena and Bergametti [1995]
[Laurent , 2005].
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2.3.3.2 Données d’entrée

2.3.3.2.1 Etats de surface
– Hauteur de rugosité aérodynamique Z0 : Ce paramètre est déterminé à partir d’une carte

composite au 1/16° × 1/16° du coefficient de protrusion dérivé des produits standards de
la chaîne de traitement POLDER-1 (POlarization and Directionality of the Earth’s Reflec-
tance 1 ) selon la méthode mise au point par Marticorena et al. [2004]. Pour les zones où
les données sont manquantes (problème dû à la présence de nuages), les informations sur
les pixels voisins de la carte des hauteurs de rugosité aérodynamique dérivée de POLDER
sont associées aux estimations des hauteurs de rugosité aérodynamique établies par Marti-
corena [1995] à partir d’une méthode géomorphologique [Callot et al., 2000]. Une carte des
hauteurs de rugosité aérodynamique a été ainsi établie au 1/4° × 1/4° pour le nord-est de
l’Asie (Fig. 2.11.a) et pour le nord de l’Afrique et la péninsule arabique (Fig. 2.11.b).

Fig. 2.11 – Carte des hauteurs de rugosité aérodynamique à la résolution (1/4° × 1/4°) pour le
nord-est de l’Asie (a) et pour le nord de l’Afrique (b) [Laurent , 2005].

– Hauteur de rugosité aérodynamique lisse z0s :
La hauteur de rugosité aérodynamique est telle que [Greeley and Iversen, 1985] :

z0s = Dp/30 (2.24)

avec Dp le diamètre des particules appartenant à la population la plus grossière [Marti-
corena et al., 1997a]. Deux exceptions sont toutefois à noter : dans le cas où Z0 dérivée
des données POLDER-1 est inférieure à z0s déterminée à partir de la formule établie par
Greeley and Iversen [1985], z0s = Z0 ; pour le désert du Taklamakan, Dp est le diamètre des
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particules appartenant à la population la plus fine, très largement majoritaire dans cette
région.

– Fraction de surface érodable E : La fraction de surface érodable E est déterminée directe-
ment à partir de la hauteur de rugosité aérodynamique Z0 dérivée des données POLDER-1.
Pour Z0 > 3× 10−2 mm, une relation linéaire entre E et Z0, déduite des travaux de Callot
et al. [2000], est utilisée pour calculer E. Pour Z0 < 3× 10−2 mm, E = 100%.

– Propriétés des sols : granulométrie sèche et texture des sols Pour calculer le flux horizontal
de saltation, la distribution en taille des agrégats constitutifs des sols est prise en compte.
Le tableau 2.4 rappelle les 12 types de sol considérés dans le DPM MB95 pour le nord de
l’Afrique ainsi que leurs caractéristiques granulométriques. Les types de sols sont décrits
par au maximum trois populations.

Type de sol Population 1 Population 2 Population 3
Dmed σ % Dmed σ % Dmed σ %
(µm) (µm) (µm)

Sable fin argileux (SFS) 210 1,8 62,5 125 1,6 37,5 - - -
Sable moyen (MS) 690 1,6 80 210 1,8 20 - - -
Sable grossier (CS) 690 1,6 100 - - - - - -
Sable grossier moyen (CMS) 690 1,6 90 210 1,8 10 - - -
Sable fin (FS) 210 1,8 100 - - - - - -
Sable grossier argileux (SMS) 125 1,6 37,5 210 1,8 31,25 690 1,6 31,25
Sol argileux 520 1,5 80 125 1,6 20 - - -
moyennement salé (SEM)
Sol argileux 520 1,5 92 125 1,6 8 - - -
fortement salé (SEF)
Dépôt salé (SW) 125 1,6 50 520 1,5 50 - - -
Sol de type agricole (AGS) 125 1,6 100 - - - - - -
Sable fin salé (SES) 210 1,8 50 520 1,5 40 125 1,6 10
Sable grossier limoneux (SCS) 690 1,6 60 125 1,6 40 - - -

Tab. 2.4 – Types des sols issus de la nomenclature Marticorena and Bergametti [1995] utilisés par
le DPM MB95 pour la cartographie et leurs caractéristiques granulométriques (Dmed : diamètre
médian, σ : écart-type, % : proportion relative) pour le nord de l’Afrique.

Pour le calcul de la vitesse de friction sol dans le cas d’un sol humide, il est nécessaire de
connaître l’humidité résiduelle des sols w′. De plus, pour calculer le rapport F/G qui rend
compte du processus de sandblasting, il est nécessaire de connaître la teneur en argile des
sols. Le tableau 2.5 rappelle pour les 12 types de sol considéré dans le DPM MB95 pour le
nord de l’Afrique leur texture ainsi que l’humidité résiduelle et le rapport F/G.
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Type de sol % sable % limon % argile w′ α (cm−1)
Sable fin argileux (SFS) 82,6 11,5 5,9 1,05 6, 15× 10−6

Sable moyen (MS) 94,2 5,1 0,7 0,12 1, 25× 10−6

Sable grossier (CS) 95,8 4,2 0,0 0,00 1, 00× 10−6

Sable grossier moyen (CMS) 94,9 4,7 0,4 0,06 1, 12× 10−6

Sable fin (FS) 87,7 8,7 3,6 0,63 3, 04× 10−6

Sable grossier argileux (SMS) 85,1 10,1 4,8 0,84 4, 35× 10−6

Sol argileux 85,6 9,9 4,5 0,80 4, 04× 10−6

moyennement salé (SEM)
Sol argileux 87,4 8,9 3,7 0,66 3, 18× 10−6

fortement salé (SEF)
Dépôt salé (SW) 81,3 12,2 6,5 1,16 7, 35× 10−6

Sol de type agricole (AGS) 74,0 16,3 9,7 1,78 1, 99× 10−5

Sable fin salé (SES) 86,6 9,3 4,1 0,71 3, 50× 10−6

Sable grossier limoneux (SCS) 87,1 9,0 3,9 0,68 3, 31× 10−6

Tab. 2.5 – Types des sols issus de la nomenclature Marticorena and Bergametti [1995] utilisés
par le DPM MB95 pour la cartographie et leur texture (% sable, % limon, % argile), humidité
résiduelle (w′) et le rapport des flux vertical et horizontal (α) pour le nord de l’Afrique et le
nord-est de l’Asie.

2.3.3.3 Données météorologiques

Les champs de vent et d’humidité des sols sont fournis à chaque pas de temps au DPM BM
95 par le modèle RAMS.

2.3.3.4 Couplage avec le modèle RAMS

Plus précisément, le modèle RAMS fournit à chaque pas de temps au DPM MB95 le vent
à 10 m au-dessus du sol pour que celui-ci puisse calculer le flux de masse d’aérosols minéraux
émis. En retour, le DPM MB95 fournit, à chaque pas de temps, le flux émis en masse totale,
sans aucune information sur la répartition de ce flux dans les différentes classes de taille, au
modèle RAMS. Une fois injectées dans le modèle RAMS, la masse des particules émises est
initialement distribuée suivant une distribution dérivée des travaux de Alfaro and Gomes [2001].
Il s’agit d’une distribution en 3 modes lognormaux dont les rayons modaux sont : 0,75 µm (9%
en masse), 3,35 µm (43% en masse) et 7,1 µm (48% en masse). Les aérosols minéraux sont
alors répartis en 20 classes, allant de 0,1 à 26 µm en diamètre avec une troncature pour les plus
grandes tailles. De plus, une fois émis, les aérosols minéraux vont être déposés par dépôt sec (Fig.
2.12 : la vitesse de chute est une fonction de la masse des particules) et/ou par dépôt humide
(les coefficients de capture par les gouttelettes d’eau nuageuses et coefficients de lessivage par les
précipitations sont issus de la littérature).
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Fig. 2.12 – Vitesse limite de chute des particules sphériques en fonction de leur rayon. La masse
volumique des sphères retenue dans les calculs est de 2650 kg m−3.

2.3.4 Couplage d’un code de transfert radiatif prenant en compte les aérosols

Comme nous l’avons vu dans la description du modèle RAMS, les codes de transfert radiatif
inclus dans le modèle ne prennent pas en compte les effets radiatifs des aérosols. Pour tenir
compte de l’effet radiatif des aérosols sur les champs calculés par le modèle RAMS, le code de
transfert radiatif EC3 [Fouquart and Bonnel , 1980; Morcrette, 1989] a été couplé en ligne au
modèle RAMS par Chomette [1999] et par Minvielle-Moncla [2003].

Ce code radiatif a été initialement développé au Laboratoire d’Optique Atmosphérique (LOA)
de Lille par Fouquart and Bonnel [1980] et a été amélioré par Morcrette [1989]. Chomette [1999] a
simplifié ce code dans le but de l’adapter aux aérosols. Cinq types d’aérosols en mélange externe
sont considérés dans le code : un type marin peu absorbant, un type d’aérosols de fond, un type
d’aérosols absorbants (semi-urbain), un type d’aérosol minéral proche des sources d’émission et
un dernier type d’aérosol minéral loin des sources. Ce dernier type tient compte des propriétés
optiques des particules d’aérosols après la disparition des grosses particules par le processus
de dépôt pendant le transport. La prise en compte de ces deux derniers types d’aérosols fut
précisément le travail de Chomette [1999]. Minvielle-Moncla [2003] a ensuite rajouté la prise en
compte des aérosols carbonés radiativement absorbant.

Le calcul des flux radiatifs est basé sur l’approximation du transfert radiatif à deux flux
[Fouquart and Bonnel , 1980]. Les couches d’aérosols sont traitées sous l’hypothèse plan-parallèle.

74



Le code couvre les spectres solaires et telluriques en 4 intervalles spectraux pour les courtes
longueurs d’onde et en 6 intervalles dans le domaine de l’infrarouge thermique. A partir d’un
calcul de code de Mie dans les différents intervalles spectraux, les propriétés optiques des aérosols
nécessaires au code sont calculées : il s’agit de l’albédo de diffusion simple, ω0(λ), et du facteur
d’asymétrie, g(λ).

Les coefficients d’absorption des gaz (H2O, CO2 et O3) sont issus de la base de données AFGL
(Air Force Geophysics Laboratory). La paramétrisation décrite dans Morcrette and Fouquart
[1986] permet de calculer leur dépendance à la pression et à la température. Le code est fourni
avec les atmosphères standards comme l’atmosphère tropicale décrite par McClatchey et al. [1973]
distribuée sur 36 niveaux de pression (1010 à 10 hPa). Un calage des niveaux est réalisé entre
les niveaux utilisés par RAMS et ceux du code de transfert radiatif. Cependant, les champs
météorologiques (température et humidité) introduits dans EC3 sont ceux calculés par RAMS
sur toute l’atmosphère, sauf quand le nombre de niveaux utilisés dans RAMS est inférieur à 36,
auquel cas ce sont les niveaux de l’atmosphère standard qui sont utilisés. Les gaz absorbants
autres que la vapeur d’eau sont fournis par le modèle d’atmosphère de McClatchey et al. [1973].

Fig. 2.13 – Présentation schématique du couplage entre les codes EC3 et RAMS [Minvielle-
Moncla, 2003].

Le couplage du code EC3 au modèle RAMS est schématisé sur la figure 2.13. RAMS fournit
au code EC3 des informations sur les aérosols telles que leur concentration en tout point de
grille, ce qui permet entre autre de calculer l’épaisseur optique. Celle-ci est effectivement déduite
du produit d’un facteur multiplicatif (σextinction entré dans EC3) à la concentration des aérosols
fournie par RAMS. En retour, les valeurs du taux de réchauffement calculés par EC3 sous les
conditions des effets radiatifs des aérosols sont injectées dans le modèle RAMS. De ce fait, les
effets radiatifs des aérosols sont pris en compte dans le modèle à travers ces paramètres et peuvent
se répercuter sur le profil atmosphérique via le schéma dynamique de RAMS.

Le couplage off-line du code de transfert radiatif EC3 au modèle RAMS a par exemple permis
d’étudier l’impact de la prise en compte des rétroactions rayonnement/dynamique sur l’épaisseur
optique des aérosols minéraux en zone source [Pradelle et al., 2001]. Le couplage en ligne du code
de transfert radiatif EC3 au modèle RAMS a également permis de simuler l’effet semi-direct de
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la mousson d’hiver sur les nuages stratiformes au-dessus de l’Océan Indien et de vérifier que le
développement des champs nuageux peut être fortement modifié par les couches de pollution
anthropique [Minvielle et al., 2004a;b].

2.4 Conclusion

Le modèle RAMS est donc un modèle météorologique méso-échelle opérationnel, modulable
et multi-échelle qui permet de réaliser des études dans un grand nombre de domaines de la
physique de l’atmosphère. L’adjonction d’un module de production d’aérosols minéraux à RAMS
a d’ores et déjà permis de modéliser certains événements de soulèvement d’aérosols minéraux
[Cautenet et al., 2000] ainsi que les interactions entre l’aérosol minéral et les nuages en Afrique. Il a
également permis d’étudier les émissions d’aérosols naturels et anthropiques [Lasserre et al., 2005;
2007] ainsi que leur impact radiatif [Minvielle et al., 2004a;b] en Asie. Il va ici nous permettre
d’étudier le cycle de l’aérosol minéral dans certaines régions du nord de l’Afrique, complexes à
prendre en compte dans les modèles, qu’ils soient globaux ou de méso-échelle.
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Chapitre 3

Etude d’une région à topographie
complexe : la dépression de Bodélé

Les produits satellitaires disponibles de nos jours montrent que la majorité des aérosols mi-
néraux atmosphériques sont issus d’un nombre très limité d’endroits sur la planète (Fig. 3.1).
Récemment, plusieurs études utilisant les indices AI [Herman et al., 1997] issus du capteur TOMS
(Middleton and Goudie [2001]; Israelevich et al. [2002]; Prospero et al. [2002]; Washington et al.
[2003]) ont montré que la région de Bodélé (Nord du Tchad) est, de loin, la principale source
d’aérosols minéraux au monde. C’est en effet cette région qui a la plus forte moyenne globale an-
nuelle de l’indice TOMS AI (>3,0) [Prospero et al., 2002; Washington et al., 2003]. Ce résultat a
ensuite été confirmé grâce à d’autres observations satellitaires issues des capteurs embarqués sur
Météosat (le produit IDDI [Legrand et al., 2001]), Terra (MISR [Zhang and Christopher , 2003]
et MODIS [Koren and Kaufman, 2004]). Ainsi, de nos jours, la région de Bodélé contribuerait
à plus de la moitié des 130 à 1600 Mt d’aérosols minéraux émis depuis le Sahara chaque année.
Cette région semble également être la principale source d’aérosols minéraux arrivant sur la forêt
amazonienne [Koren et al., 2006].

Une des particularités de la région de Bodélé est que, contrairement à la majorité des sources
d’aérosols minéraux, elle émet de façon quasi-continue tout au long de l’année, mais avec des
taux variant fortement avec la saison [Washington et al., 2003]. Cette particularité s’explique
par la position géographique et la nature de la dépression de Bodélé. Celle-ci est en effet située
à la sortie du couloir formé par les massifs du Tibesti (point culminant : sommet de l’Emi
Koussi à 3415 m) et de l’Ennedi (point culminant : mont Basso à 1450 m) (Fig. 3.2). Cette
situation géographique particulière fait que cette région est assujettie en permanence à un jet
de basse couche (Low Level Jet, LLJ), situé vers 900 hPa, récemment mis en évidence dans
les données de réanalyse par Goudie et al. [2003] et Washington and Todd [2005]. De plus, la
dépression de Bodélé correspond en grande partie à l’ancien lit du lac Mégatchad (aujourd’hui
presqu’entièrement asséché puisqu’il se réduit au lac Tchad actuel) et est donc constituée de
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Fig. 3.1 – Moyenne saisonnière des AI TOMS (x10) sur la période 1980-1992 pour (a) novembre
à janvier, (b) mai à juillet [Engelstaedter et al., 2006].

sédiments (majoritairement des diatomées). Ce type de région, comme le lac Owens aux Etats-
Unis [Gillette et al., 1997a;b], est connu comme étant une source potentielle importante d’aérosols
minéraux.

Cependant, ces caractéristiques particulières à la région de Bodélé rendent également celle-ci
difficile à prendre correctement en compte dans les modèles globaux. Koren and Kaufman [2004]
ont en effet mis en évidence que les données de réanalyse du National Center for Environmental
Predictions (NCEP) sous-estiment la vitesse du vent à 925 hPa au-dessus de la région de Bodélé
(i.e., le LLJ) d’un facteur 2. Comme la fréquence des émissions d’aérosols minéraux est contrôlée
par le nombre de fois où la vitesse du vent dépasse un certain seuil, une sous-estimation de la
vitesse du vent en surface conduit obligatoirement à une sous-estimation des émissions d’aérosols
minéraux. Compte tenu de l’importance de la région de Bodélé du point de vue des émissions
mondiales d’aérosols minéraux, il est crucial qu’elle soit modélisée de façon réaliste. C’est pour-
quoi nous nous intéressons ici à la modélisation du cycle des aérosols minéraux dans la région de
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Fig. 3.2 – Carte géographique (a) et relief selon RAMS (b) de la région de Bodélé.

Bodélé, exemple de région à topographie complexe.
Après avoir validé le nouveau couplage RAMS/DPM MB95 grâce aux données acquises lors de

la campagne de terrain de Bodélé Dust Experiment 2005 (BoDEx 2005 [Giles, 2005; Washington
et al., 2006; Todd et al., 2007]), nous appliquerons notre outil sur l’année 2001, année pour laquelle
nous disposons de nombreuses données de validation (mesures in-situ, produits satellite) et nous
essaierons ainsi de comprendre comment mieux prendre en compte la dépression de Bodélé dans
les modèles globaux.

3.1 La campagne de terrain BoDEx 2005

La dépression de Bodélé joue donc un rôle prépondérant dans le cycle des aérosols minéraux
et, par conséquent, sur le climat terrestre (cf. Introduction générale). Jusqu’à présent, les seules
données disponibles pour caractériser cette région étaient les données mesurées par satellite.
En effet, sur les 500 (ou plus) radiomètres au sol du réseau AERONET, réseau qui fournit
actuellement les meilleures données de validation pour les aérosols minéraux atmosphériques,
aucun ne se situe dans le Sahara, et, a fortiori, à Bodélé. De plus, aucune campagne de terrain
n’avait jamais été conduite dans cette région avant l’année 2005. Ce sont ces raisons qui décidèrent
plusieurs scientifiques à mettre en place une telle campagne dans la région de Bodélé.

3.1.1 Description de la campagne

La campagne BoDEx 2005 est un projet anglais qui a été initié et réalisé par la Gilchrist
Educational Trust et la Société Royale de Géographie du Royaume-Uni [Giles, 2005; Washington
et al., 2006; Todd et al., 2007]. C’est une étude interdisciplinaire qui comprend une équipe de
recherche composée d’experts en climatologie, météorologie, télédétection, géomorphologie et
géophysique.

Les objectifs principaux de la campagne étaient d’améliorer notre connaissance de la région
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de Bodélé en tant que source d’aérosols minéraux. En particulier, il s’agissait d’améliorer notre
compréhension des processus d’émission et de transport des poussières depuis la dépression de
Bodélé ainsi que de documenter les caractéristiques des aérosols minéraux qui déterminent le
forçage radiatif.

La campagne de mesures s’est déroulée du 27 février au 13 mars 2005. Le site de mesures
était localisé à Chicha (16°53’N 18°33’E), au cœur de la dépression de Bodélé. La météorologie
de surface standard (i.e. la température, la température du point de rosée, la direction et la
vitesse du vent, la pression et la radiation UV et solaire) a été mesurée, puis moyennée, sur des
intervalles de temps de 2 minutes et à une hauteur de 2 m en utilisant des stations météorologiques
automatiques. Des profils temps/altitude de l’intensité et de la direction du vent ont été obtenus à
partir du suivi d’ascensions de « ballons pilotés » (Pilot Balloons, PIBALs). Les PIBALs ont déjà
constitué une composante importante de nombreuses campagnes de terrain (voir, par exemple,
Devara et al. [1998] en Inde, Smedman et al. [2004] dans les Balkans ou Egger et al. [2005] en
Bolivie). Dans la campagne BoDEx 2005, 9 ascensions de PIBALs ont été réalisées par jour (à
0000, 0600, 0700, 0830, 1000, 1230, 1500, 1700 et 2100), excepté pendant les soulèvements intenses
d’aérosols minéraux (problèmes de visibilité). L’échantillonage était plus fréquent le matin afin
de mieux comprendre l’effet du réchauffement de la surface sur les champs de vents. La direction
et l’intensité du vent ont été calculées en faisant une moyenne sur des intervalles de 2 minutes
de sorte que les effets des tourbillons turbulents (qui induisent les erreurs sur le vent) soient
minimaux. En effet, des suivis de ballons à altitude constante ont montré que les tourbillons qui
existent dans les 1000 premiers mètres au-dessus de la surface ont une période bien inférieure à 2
minutes. Enfin, un photomètre Cimel-318 (identique à ceux utilisés dans le réseau AERONET)
et des photomètres portables « microtops » ont été utilisés pour caractériser les propriétés des
aérosols émis dans la région de Bodélé (épaisseur optique (Aerosol Optical Thickness, AOT),
exposant d’Angström, distribution en taille des particules).

3.1.2 Principaux résultats

Quelques-uns des principaux résultats obtenus lors de la campagne [Washington et al., 2006;
Todd et al., 2007] sont rappelés ici. Tout d’abord, la présence du LLJ mis en évidence dans les
données de réanalyse a été vérifiée et sa mesure a confirmé la sous-estimation de son intensité
dans les données de réanalyse du NCEP relevée par Koren and Kaufman [2004]. De plus, les vents
de surface associés aux soulèvements de particules terrigènes ont été quantifiés : par exemple,
des vitesses dépassant 16 m s−1 ont pu être observées (à 2 m au-dessus du sol) les jours de forts
soulèvements. Ensuite, les mesures effectuées à l’aide des photomètres solaires pendant la cam-
pagne ont montré que les aérosols minéraux produits à Bodélé sont extrêmement réfléchissants
aux longueurs d’onde solaires. Ce résultat est en accord avec les calculs récents d’albédo de diffu-
sion simple assez élevés pour des aérosols minéraux sahariens provenant de divers sites [Dubovik
et al., 2002]. De plus, la densité des échantillons de diatomées prélevés sur le site de BoDEx 2005
est de 2,1 g cm−3. Enfin, à partir des observations de terrain, Todd et al. [2007] suggèrent que
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l’émission d’aérosols minéraux depuis la zone de sédiments (diatomées), qui couvre 10800 km2,
est de 1, 2± 0, 5 Tg/jour pendant les événements substantiels de soulèvements d’aérosols.

3.1.3 Modélisation de la campagne BoDEx 2005

Comme expliqué dans l’introduction de ce chapitre, nous avons choisi de modéliser la cam-
pagne BoDEx 2005 afin de vérifier la capacité de notre modèle (RAMS couplé « en ligne » avec la
nouvelle source d’aérosols minéraux mise au point par Laurent [2005]) à reproduire les observa-
tions réalisées au cours de cette période. Ce travail a fait l’objet d’une publication dans le journal
Geophysical Research Letters, en annexe de ce document. Pour plus de clarté, nous reprenons ici
les résultats obtenus.

3.1.3.1 Période modélisée

La majeure partie de la campagne BoDEx 2005 a été modélisée. La simulation commence le
5 mars 2005 à 0h TU et se termine le 15 mars 2005 à 0TU. Elle comprend ainsi des conditions
de ciel clair (5-9 mars) et de soulèvements intenses d’aérosols minéraux (10-12 mars).

3.1.3.2 Zone modélisée

Le domaine modélisé est représenté sur la figure 3.3. Il s’agit d’une grille centrée sur Faya
Largeau (18°N ;19°E) qui s’étend de 14,4°N à 21,5°N et de 13°E à 25°E, c’est-à-dire que son
extension horizontale est de 1200 × 800 km2. Le modèle compte 30 niveaux verticaux depuis le
sol jusqu’à 22 km au-dessus du sol, avec 10 niveaux entre 0 et 1,2 km au-dessus du sol afin de
représenter au mieux la couche limite de surface.

Fig. 3.3 – Image satellite de la zone modélisée pour la période BoDEx 2005.

D’après Mass et al. [2002], « diminuer la taille des mailles d’un modèle méso-échelle jusqu’à
moins de 10-15 km augmente le réalisme des résultats ». Pour tenir compte de cette conclusion,
un travail préliminaire a été effectué pour étudier l’influence de la résolution horizontale sur les
champs de vent de la région de Bodélé pendant la campagne BoDEx 2005. Pour la période étudiée,
3 résolutions horizontales ont été testées : 50, 10 et 5 km. La figure 3.4 représente l’intensité du
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vent modélisée à Chicha pour les différentes résolutions testées (carrés pour 50 km, losanges pour
10 km et trait continu pour 5 km). Comme le montre cette figure, diminuer la taille de la maille
de 50 km à 10 km améliore un peu (quelques %) les résultats de la modélisation. En revanche,
diminuer la taille de la maille de 10 km à 5 km ne change rien. Compte tenu de ce résultat, la
résolution retenue pour présenter les résultats est ∆x = ∆y = 10 km.

Fig. 3.4 – Intensité du vent modélisée à Chicha du 8 au 10 mars 2005 pour une résolution de 50
km (carrés), 10 km (losanges) et 5 km (trait continu).

3.1.3.3 Résultats

3.1.3.3.1 Champs de vent
Comme mentionné dans l’introduction de ce chapitre, une des caractéristiques de la dépression

de Bodélé est un jet de basse couche localisé à 925 hPa au-dessus de la région de Bodélé. La
figure 3.5 représente l’intensité du vent simulé par notre modèle entre 14°N et 22°N à 18°E en
fonction de l’altitude. La coupe méridionale (Fig. 3.5.a) nous permet d’observer un noyau de
vent fort (maximum de 20,8 m s−1) présent aux environs de 900 hPa (9000 m d’altitude sur
la figure), plus particulièrement entre 16°N et 19°N, i.e. aux alentours de Chicha, sous le vent
du Tibesti. De plus, ce noyau de vent fort est présent de façon systématique tout au long de
l’événement modélisé (Fig. 3.5.b).

La figure 3.6 présente une comparaison entre les trajectoires de PIBALs lancés le 7 mars 2005
(Fig. 3.6.a) et les composantes u (composante Est-Ouest) et v (composante Sud-Nord) du vent
modélisé ce jour-là (Fig. 3.6.b et 3.6.c, respectivement). La direction du vent simulé par le modèle
RAMS est en accord avec les observations. De plus, ces résultats soulignent le fort cisaillement qui
existe dans cette région entre la circulation de basse couche et le flux d’Harmattan en altitude.

Comme expliqué dans la description du DPM MB95, le paramètre météorologique crucial qui
gouverne le flux d’émission des aérosols minéraux est l’intensité du vent de surface. La figure 3.7
présente une comparaison de l’intensité du vent mesurée lors de la campagne (trait plein fin),
modélisée par RAMS (trait plein épais) et par le modèle du CEPMMT (étoiles). On peut ainsi

83



Fig. 3.5 – (a) Coupe méridienne (18°E) du LLJ modélisé le 9 mars 2005 à 12TU le long des
pentes du Tibesti. (b) Profils de vent modélisés à Chicha pour la période du 7 au 13 mars 2005.

Fig. 3.6 – (a) Trajectoires des PIBALs le 7 mars 2005 [Warren et al., 2005]. (b) Profils de la
composante u du vent modélisé le 7 mars 2005. (c) Profils de la composante v du vent modélisé
le 7 mars 2005.

constater que notre modèle restitue de façon satisfaisante l’intensité du vent mesurée lors de la
campagne. En revanche, il a des difficultés à reproduire le cycle diurne du vent dans la région
de Chicha. Ce problème a également été rencontré par Tegen et al. [2006] et Todd et al. [2007].
Cependant, l’explication n’est pas immédiate, mais pourrait se trouver dans la couche limite de
surface parfois encore mal représentée dans les modèles. La figure 3.7 souligne également que
l’intensité des champs de vent fourni par le CEPMMT est nettement sous-estimée et dépasse
difficilement l’intensité du vent seuil permettant le soulèvement des aérosols minéraux dans le
DPM MB95 (7,2 m s−1, en pointillés sur la figure). En revanche, il semble que les champs de
vents du CEPMMT capturent mieux le cycle journalier observé lors de la campagne que le modèle
RAMS.

Le tableau 3.1 présente une brève comparaison entre les vents de surface obtenus avec RAMS
et ceux fournis par le CEPMMT à Chicha et à Faya. Dans les deux cas, les maxima de vent
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Fig. 3.7 – Comparaison entre l’intensité du vent mesurée à Chicha (trait plein fin), modélisée
par RAMS (trait plein épais) et par le modèle du CEPMMT (étoiles) du 7 au 12 mars 2005.

simulés par RAMS sont 30% plus forts que ceux issus du CEPMMT ; de même pour la moyenne.
De plus, le nombre de cas où l’intensité de vent seuil locale permettant le soulèvement des
aérosols minéraux dans le DPM MB95 est deux fois moins important pour les champs de vent
du CEPMMT comparés aux champs de vent modélisés par RAMS.

RAMS CEPMMT
Vmax Vmoy % > seuil Vmax Vmoy % > seuil

(m s−1) (m s−1) (m s−1) (m s−1)
Chicha 13,6 9,0 67 10,5 6,2 36
Faya 15,7 10,2 62 12,4 7,6 36

Tab. 3.1 – Comparaison entre les intensités du vent de surface (10 m au-dessus du sol) simulées
par RAMS et le modèle du CEPMMT à Chicha et à Faya du 7 au 13 mars 2005 : maximum,
moyenne et pourcentage de cas où l’intensité de vent seuil locale permettant le soulèvement des
aérosols minéraux dans le DPM MB95 est dépassée.

3.1.3.3.2 Flux de soulèvements des aérosols minéraux
La figure 3.8 présente la densité du flux en masse d’aérosols minéraux modélisée par RAMS

à Chicha (trait continu) et à Faya (trait continu + étoiles). Comme observé lors de la campagne,
l’épisode intense de soulèvement d’aérosols minéraux se produit entre le 9 et le 11 mars 2005,
avec un pic d’émission le 10. A partir des données de terrain, Todd et al. [2007] ont estimé que,
pour cette période de soulèvement intense, le flux moyen journalier d’aérosols minéraux émis
depuis la zone de sédiments exposés est d’environ 1, 2± 0, 5 Mt/j. La même estimation, calculée
à partir des résultats obtenus avec RAMS, donne un flux d’environ 1 Mt/j, en accord avec les
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résultats de la campagne. En revanche, cette même estimation réalisée cette fois à partir des
données issues du CEPMMT donne un flux d’environ 0,4 Mt/j, ce qui confirme une fois encore
la sous-estimation des vents dans cette région par le modèle du CEPMMT.

Fig. 3.8 – Densité du flux en masse d’aérosols minéraux modélisée par RAMS à Chicha (trait
continu) et à Faya (trait continu + étoiles) du 7 au 13 mars 2005.

3.1.3.3.3 Champs de concentrations en aérosols minéraux
La figure 3.9 présente une comparaison entre l’image en couleurs réelles acquise par MODIS

embarqué sur Terra (Fig. 3.9.a) et le champ de concentration intégrée verticalement modélisé,
appelé également charge colonne (Fig. 3.9.b), le 11 mars 2005 à 11TU. De façon qualitative, le
modèle reproduit de façon satisfaisante la zone d’émission d’aérosols minéraux, en particulier,
son extension et l’emplacement des zones les plus émissives et cela au bon moment. Compte tenu
de la résolution utilisée, le modèle n’est évidemment pas en mesure de reproduire les structures
fines (filaments) observées sur l’image satellite.

De façon quantitative, nous avons estimé l’extinction visible (à 550 nm) à Chicha à partir
de la charge colonne d’aérosols minéraux modélisée. Pour ce faire, nous avons calculé l’épaisseur
optique des aérosols minéraux (Dust Optical Thickness, DOT) en multipliant simplement la
charge colonne modélisée par le coefficient d’extinction des aérosols minéraux en région source.
D’après Tegen and Fung [1995], ce coefficient d’extinction massique est compris entre 0,2 et
0,4 m2 g−1 pour des particules dont le diamètre est compris entre 1 et 10 µm (ce que l’on peut
trouver près des sources). Cependant, de récentes estimations de Forêt et al. [2006] suggèrent
que le coefficient d’extinction en zone source (comme à Chicha, par exemple) est plutôt compris
entre 0,1 et 0,2 m2 g−1 à 550 nm. La figure 3.10 présente la DOT simulée pour la période du 7
au 13 mars 2005 comparée aux mesures d’AOT réalisées sur la même période. La courbe centrale
est la DOT calculée en prenant un coefficient d’extinction de 0,15 m2 g−1 ; les barres d’erreur
ont été obtenues en utilisant les valeurs minimales et maximales suggérées par Forêt et al. [2006]
pour le coefficient d’extinction à 550 nm. Les AOT mesurées à 440 nm sont représentées par
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Fig. 3.9 – Comparaison entre l’image en couleurs réelles acquise par MODIS (Terra) (a) et le
champ de concentration intégrée verticalement modélisé (b) le 11 mars 2005 à 11TU.

des losanges ; celles mesurées à 670 nm par des croix. La comparaison modèle/mesures montrent
un accord satisfaisant, malgré une tendance à surestimer l’AOT le 11 mars 2005. Il est à noter
qu’il n’y a pas de mesure le 10 mars 2005 car l’épaisseur du nuage d’aérosols minéraux soulevés
ce jour-là est telle que le photomètre solaire ne reçoit plus assez de rayonnement solaire pour
pouvoir effectuer la mesure.

Fig. 3.10 – Comparaison entre la DOT calculée en prenant un coefficient d’extinction de
0,15 m2 g−1 (courbe noire ; les barres d’erreur ont été obtenues en utilisant les valeurs mini-
males et maximales suggérées par Forêt et al. [2006] pour le coefficient d’extinction à 550 nm)
avec les AOT mesurées à 440 nm (losanges rouges) et à 670 nm (croix rouges).
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3.1.3.3.4 Exportation à grande distance

Koren et al. [2006] ont montré que la dépression de Bodélé est la principale source d’aérosols
minéraux pour la forêt amazonienne. Nous avons donc voulu savoir si les aérosols minéraux
soulevés pendant la période BoDEx 2005 avaient atteint cette région et connaître leur trajectoire.

Pour ce faire, nous avons réalisé une simulation en deux grilles imbriquées (Fig. 3.11) pour la
période allant du 1er mars 2005 à 0TU au 31 mars 2005 à 23TU. La grille mère a une résolution
horizontale de 100 km et s’étend de 10°S à 23°N et de 81°W à 23°E, c’est-à-dire qu’elle couvre
une superficie d’environ 11500 km× 4500 km. La grille fille a une résolution horizontale de 20 km

et s’étend de 16°N à 19,2°N et de 16°E à 20°E, c’est-à-dire qu’elle couvre une superficie d’environ
400 × 400 km2, et est centrée sur la dépression de Bodélé (17°N,18°E). Les deux grilles ont la
même résolution verticale, i.e. 30 niveaux du sol jusqu’à environ 22 km avec 10 niveaux entre
0 et 1 km pour représenter la couche limite de surface au mieux. Afin de connaître le devenir
des aérosols minéraux émis pendant l’événement observé pendant la campagne BoDEx 2005,
l’émission d’aérosols minéraux n’a été autorisée que du 9 mars au 13 mars 2005 inclus ; pendant
les autres journées de la simulation, l’émission est inactivée.

Fig. 3.11 – Extension spatiale des 2 grilles de la modélisation de l’exportation à grande distance
des aérosols minéraux soulevés pendant la période BoDEx 2005. Le rectangle rouge représente
la grille fille. Les points jaunes localisent les stations Ilorin (8°19’N ;4°20’E) et Banizoumbou
(13°32’N ;2°39’E) du réseau AERONET.

a. Extension maximale du panache d’aérosols minéraux simulé
La figure 3.12 présente la charge colonne en aérosols minéraux (en g m−2) simulée le 31

mars 2005 à midi. Comme le montre cette figure, le panache d’aérosols minéraux soulevé lors de
l’événement observé pendant BoDEx 2005 atteint le continent sud-américain. Il est cependant
difficile de valider ce résultat à l’aide d’observations. En effet, compte tenu des valeurs simulées
(0,4 g m−2, soit une épaisseur optique d’environ 0,4 en prenant, d’après les données de la litté-
rature (e.g. [Tegen and Fung , 1995]), σextinction = 1 m2 g−1 pour des aérosols minéraux loin des
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sources d’émission), l’imagerie satellitale ne permet pas de valider ce résultat. De plus, aucun
photomètre du réseau AERONET sur la partie du continent sud américain modélisée n’était actif
sur la période d’intérêt.

Fig. 3.12 – Charge colonne en aérosols minéraux (en g m−2) simulée le 31 mars 2005 à midi.

b. Trajectoire du panache

Fig. 3.13 – Positions à 12TU du centre de gravité du panache d’aérosols (G rouge) du 9 mars
au 31 mars 2005.

La figure 3.13 présente les positions successives à 12TU du centre de gravité du panache
d’aérosols simulé du 9 au 31 mars 2005. Comme le montre cette figure, le panache d’aérosols
minéraux soulevé lors de l’événement observé pendant BoDEx 2005 se dirige tout d’abord vers
le sud, en direction du Golfe de Guinée, avant de traverser l’Océan Atlantique vers l’ouest, en
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direction du Brésil. Compte tenu de la taille de la zone modélisée, la trajectoire du centre de gra-
vité au-dessus de l’Océan Atlantique est sans doute trop au nord, le panache n’étant représenté
que par sa moitié nord, en particulier pendant la seconde moitié de son transport. Malgré tout,
ce calcul donne une bonne estimation qualitative de la trajectoire du panache et est accord avec
les conclusions de Koren et al. [2006] (Fig. 3 de leur article). Cette estimation est également en
accord avec les observations aux stations AERONET d’Ilorin (Nigéria) et Banizoumbou (Niger)
ainsi qu’avec les observations du satellite Météosat. En effet, sur la figure 3.14, le pic d’épaisseur
optique observé à Ilorin aux environs du 13 mars 2005 (Fig. 3.14.a) accompagné d’une diminu-
tion de l’exposant d’Angström le 13 mars 2005 (Fig. 3.14.c) est cohérent avec notre simulation
qui estime l’arrivée du panache à Ilorin aux alentours du 14 mars 2005 (Fig. 3.18.c). Rappelons
en effet que les aérosols minéraux ont un exposant d’Angström proche de zéro (éventuellemet
négatif) ; les aérosols de combustion de biomasse (fréquents dans cette région à cette époque de
l’année) ont quant à eux un exposant d’Angström supérieur à 1. Les valeurs intermédiaires cor-
respondent à une situation de mélange aérosols minéraux/aérosols de combustion de biomasse.
De la même façon, le pic d’épaisseur optique observé à Banizoumbou aux environs du 20 mars
2005 (Fig. 3.14.b) accompagné d’une diminution de l’exposant d’Angström ce même jour (Fig.
3.14.d) est compatible avec notre simulation qui estime l’arrivée du panache à Banizoumbou
aux alentours du 18 mars 2005 (Fig. 3.18.c). De plus, les images des indices TOMS AI du 10
au 15 mars 2005 (Fig. 3.15.a-f) corroborent les résultats obtenus avec RAMS : après émission
le 10 mars 2005 (Fig. 3.15.a), le panache se déplace vers le sud-ouest (Fig. 3.15.b à 3.15.f) en
direction du golfe de Guinée qu’il atteint le 13 mars 2005 (Fig. 3.15.d) et où il semble défini-
tivement s’orienter vers l’ouest (Fig. 3.15.e et f). D’autres sources d’aérosols (minéraux et de
combustion de biomasse) sont vraisemblablement responsables d’une partie de l’indice TOMS AI
observé pendant la période étudiée. Cependant, compte tenu de la quantité d’aérosols minéraux
mobilisés pendant l’événement observé durant la campagne BoDEx 2005, il semble raisonnable
d’identifier la trajectoire du panache modélisé aux fortes valeurs de l’indice TOMS AI entre le
10 et 15 mars 2005.
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Fig. 3.15 – TOMS AI sur l’ensemble de la zone simulée pour les 10 (a), 11 (b), 12 (c), 13 (d),
14 (e) et 15 (f) mars 2005.

c. Altitude de voyage du panache
La figure 3.16 présente une coupe zonale, à 1°N, de la concentration en aérosols minéraux

simulée le 23 mars 2005 à 12TU. Cette figure montre que les concentrations maximales en aé-
rosols minéraux sont situées entre 2 et 4 km au-dessus de l’Océan Atlantique. Ceci indique que
le panache d’aérosols soulevés lors de l’événement intense enregistré lors de la campagne BoDEx
2005 voyagerait à une altitude comprise entre 2 et 4 km d’altitude au-dessus de l’Océan Atlan-
tique. C’est ce que confirment les figures 3.17.a et 3.17.b qui présentent des profils verticaux de la
concentration en aérosols minéraux en fonction du temps à la latitude de 1°N et aux longitudes
35°W (milieu de l’Océan Atlantique - Fig. 3.17.a) et 50°W (embouchure du fleuve Amazone - Fig.
3.17.b). Comme le laissait entrevoir la figure 3.16, le panache d’aérosols minéraux émis depuis
la zone de Bodélé voyage à une altitude comprise entre 2 et 4 km au-dessus de l’Océan Atlantique.

Les figures 3.18 (a-f) et 3.19 (a-f) présentent la concentration en aérosols minéraux (en
µg m−3) simulée par le modèle RAMS respectivement à 2200 m d’altitude et en surface pour les
10, 14, 18, 22, 26 et 30 mars 2005 à 12TU. Ces figures montrent que la circulation atmosphérique
à 2200 m est plus favorable à un transport vers l’ouest que la circulation en surface, cette dernière
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Fig. 3.16 – Coupe zonale à 1°N de la concentration en aérosols minéraux (en µg m−3) et du vent
(flèches) le 23 mars 2005 à 12TU.

Fig. 3.17 – Profils verticaux de la concentration en aérosols minéraux (en µg m−3) à 1°N à la
longitude 35W (a) et à la longitude 50W (b) pour les 18 (noir), 20 (rouge), 22 (rose), 24 (violet),
26 (vert), 28 (or) et 30 (bleu) mars 2005.

ayant une forte composante ouest-est au niveau du Golfe de Guinée.
A la fin de la période simulée, les concentrations en aérosols minéraux en surface au niveau

du continent sud américain (Fig. 3.17.b - courbe bleue) sont supérieures aux concentrations en
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aérosols minéraux en surface au milieu de l’Océan Atlantique (Fig. 3.17.a - courbe bleue). Dans
le même temps, les concentrations en altitude au-dessus du continent sont inférieures à celles
observées au-dessus de l’océan. Il semble donc exister un mécanisme de transfert descendant effi-
cace des aérosols minéraux au niveau du continent. Ce mécanisme est, d’une part, le dépôt sec et,
d’autre part, un phénomène de subsidence systématique près des côtes sud américaines, illustré
sur les coupes zonales (à 1°N) de la composante verticale w du vent (Fig. 3.20.a-f). Ces deux
mêmes mécanismes expliquent également que les concentrations au niveau du golfe de Guinée ne
sont pas nulles malgré une circulation dans les basses couches défavorable (Fig. 3.19.a-f).

3.1.3.4 Conclusion

Le modèle méso-échelle RAMS couplé « en ligne » avec le DPM développé par le LISA
est capable, en utilisant une résolution horizontale élevée, de reproduire de façon satisfaisante le
soulèvement intense d’aérosols minéraux observé pendant la campagne BoDEx 2005. Les aérosols
minéraux soulevés au cours de cette période sont exportés en direction de l’Amazonie, comme
observé par Koren et al. [2006]. De plus, nous avons montré que cette exportation se faisait, via
le Golfe de Guinée, à une altitude préférentielle comprise entre 2000 et 4000 m. Nous disposons
donc maintenant d’un outil pour étudier le cycle annuel de l’aérosol minéral dans une région à
topographie complexe.
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Fig. 3.18 – Concentration en aérosols minéraux (en µg m−3) simulée par RAMS à une altitude
de 2200 m les 10 (a), 14 (b), 18 (c), 22 (d), 26 (e) et 30 (f) mars 2005 à 12TU.
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Fig. 3.19 – Concentration en aérosols minéraux (en µg m−3) simulée par RAMS en surface les
10 (a), 14 (b), 18 (c), 22 (d), 26 (e) et 30 (f) mars 2005 à 12TU.
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Fig. 3.20 – Coupe zonale de la vitesse verticale descendante (w, en m s−1) simulée par le modèle
RAMS à 1°N (latitude de la côte du golfe de Guinée) les 10 (a), 14 (b), 18 (c), 22 (d), 26 (e) et
30 (f) mars 2005 à 12TU.
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3.2 Cycle annuel des aérosols minéraux émis dans la région de
Bodélé

L’objet de ce chapitre est de documenter le cycle annuel des émissions d’aérosols minéraux
dans la région de Bodélé. Pour ce faire, nous avons utilisé l’outil mis au point lors de l’étude du
cas BoDEx 2005. Dans un premier temps, les résultats de la modélisation sont utilisés ici pour
trouver le lien qui existe entre les émissions d’aérosols minéraux et la dynamique particulière de
la région. Dans un second temps, l’influence de la résolution horizontale utilisée dans le modèle
méso-échelle pour reproduire les émissions d’aérosols minéraux dans la région de Bodélé a été
examinée.

3.2.1 Climatologie sur l’année 2001 des émissions d’aérosols minéraux dans
la région de Bodélé

3.2.1.1 Zone modélisée

Fig. 3.21 – Image satellite de la zone modélisée sur l’année 2001. Les points rouges localisent les
stations de l’Organisation Mondiale de la Météorologie (OMM) dont les mesures ont été utilisées
pour valider notre modèle.

La zone modélisée (Fig. 3.21) est composée d’une grille centrée sur (19°N ;13,5°E). Cette grille
s’étend d’environ 10°N à 27°N en latitude et d’environ 0°E à 27°E en longitude, c’est-à-dire qu’elle
couvre une superficie d’environ 2000 km × 2800 km. La résolution horizontale est de 50 km. Il y
a 30 niveaux verticaux d’espacements croissants entre les niveaux du sol jusqu’à environ 22 km

agl (above ground level), avec 10 niveaux entre 0 et 1 km pour représenter la couche limite au
mieux.
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3.2.1.2 Flux de masse

Fig. 3.22 – Flux en masse simulé par le modèle RAMS sur la zone de Bodélé (16°N-18°N ;16°E-
20°E) sur l’année 2001 en valeurs instantanées (a) et en moyennes mensuelles (b).

La figure 3.22 présente le cycle annuel (en valeurs journalières et en moyennes mensuelles), sur
l’année 2001, du flux en masse modélisé sur la zone de Bodélé (16°N-18°N ;16°E-20°E). Comme
observé par Washington et al. [2006], le cycle du flux en masse présente un maximum en hiver
(au mois de février) et un minimum en été (au mois de juillet). Une comparaison entre les flux
en masse journaliers simulés par le modèle méso-échelle RAMS sur l’ensemble du domaine étudié
(Fig. 3.23.b) et ceux obtenus en utilisant les vents de surface du modèle global du CEPMMT
(Fig. 3.23.a) révèle un résultat surprenant : non seulement les flux d’émission d’aérosols minéraux
simulé en utilisant les vents de surface du modèle global du CEPMMT sont nettement inférieurs à
ceux simulés par le modèle RAMS (maximum de 4,6 Mt/j pour le CEPMMT contre un maximum
de 26 Mt/j pour le modèle RAMS, soit un budget annuel de 150 Mt pour le modèle CEPMMT
contre 390 Mt pour RAMS, dont 190 Mt rien que pour la région de Bodélé), mais la saisonnalité
des émissions diffère (maximum au mois d’avril pour le CEPMMT alors qu’il se produit au mois
de février pour RAMS). Cette différence ne peut pas s’expliquer par une résolution différente
utilisée dans les deux modèles puisque les données issues du modèle du CEPMMT utilisées ici
ont une résolution de 0,5° × 0,5°, ce qui est tout à fait équivalent à la résolution utilisée dans
RAMS, 50 km × 50 km.

3.2.1.3 Vents de surface

La figure 3.24.a présente une comparaison entre les vents de surface horaires (points) et en
moyenne mensuelle (courbe) modélisés par RAMS (en noir) et mesurés (en rouge) à la station
météorologique de Faya (18°N ;19°E) sur l’année 2001. Cette figure montre un bon accord entre le
cycle du vent modélisé par RAMS et mesuré, avec un minimum marqué en été (de juin à août). En
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Fig. 3.23 – Flux de masse journalier simulé par le modèle global du CEPMMT (a) et le modèle
méso-échelle RAMS (b) sur l’ensemble de la zone simulée sur l’année 2001.

termes d’intensité, le modèle RAMS semble cependant avoir tendance, en moyenne, à surestimer
la vitesse du vent de surface (Fig. 3.24.c). La figure 3.24.b présente une comparaison entre les
vents de surface simulés par le modèle du CEPMMT (points noirs = données toutes les 6 heures ;
courbe noire = moyenne mensuelle) et ceux mesurés (en rouge) à la station météorologique de
Faya sur l’année 2001. Cette figure montre que le cycle du vent de surface simulé par le modèle
du CEPMMT est bien moins marqué que dans les mesures. En particulier, le minimum d’été
est bien moins marqué que dans les mesures et dans RAMS. Cependant, le cycle annuel du vent
présenté ici pour le modèle du CEPMMT n’explique pas la différence observée précédemment
entre le cycle annuel du flux de masse obtenu avec chacun des deux champs de vent (RAMS
et CEPMMT). En termes d’intensité, le modèle du CEPMMT semble en effet être en meilleur
accord avec les mesures que le modèle RAMS, malgré une forte surestimation du vent en surface
au mois de juillet. Il y a donc là un paradoxe apparent, mais qui s’explique aisément. En effet, ce
qui gouverne le phénomène d’émission éolienne sont la fréquence et l’amplitude du dépassement
de la vitesse de friction seuil. Le tableau 3.2 présente une comparaison du nombre de cas où
le vent de surface va franchir une certaine vitesse seuil (7, 8 ou 9 m s−1) entre le modèle du
CEPMMT et RAMS aux différentes stations météorologiques présentées sur la figure 3.21 ainsi
qu’à Chicha, dans la dépression de Bodélé. Ce tableau permet de comprendre la sous-estimation
importante des flux de masse que va produire le modèle du CEPMMT comparé à RAMS puisque,
par exemple, à Chicha, les vents de surface simulés par le modèle du CEPMMT dépasseront plus
de deux fois moins de fois le seuil de 7 m s−1 comparé au modèle RAMS sur l’année 2001. Dans
certains cas, comme à Bol Berim ou Bilma, le vent en surface simulé par le modèle du CEPMMT
n’autorisera même pas d’émission éolienne sur la zone alors que ce sera le cas en utilisant le
modèle RAMS.
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Fig. 3.24 – a. Comparaison entre les vents de surface mesurés (croix rouge = donnée horaire ;
courbe rouge = moyenne journalière) et les vents de surface modélisés par RAMS (point noir
= donnée horaire ; courbe noire = moyenne mensuelle) à Faya (18°N ; 19°E) sur l’année 2001.
b. Comparaison entre les vents de surface mesurés (croix rouge = donnée horaire ; courbe rouge
= moyenne journalière) et les vents de surface modélisés par le modèle du CEPMMT (point
noir = donnée horaire ; courbe noire = moyenne mensuelle) à Faya (18°N ; 19°E) sur l’année
2001. c. Comparaison entre les moyennes mensuelles des vents de surface mesurés (étoiles noires ;
les barres verticales associées représentent l’écart-type), simulés par RAMS (losanges rouges) et
simulés par le modèle du CEPMMT (triangles verts) à Faya (18°N ; 19°E) sur l’année 2001.

3.2.1.4 Concentrations en aérosols minéraux

La figure 3.25 présente une comparaison entre les moyennes mensuelles des indices AI (× 10 ;
en noir), des indices IDDI à la résolution de 0,1° × 0,1° (hachures noires) et de la charge colonne
en aérosols minéraux simulée par RAMS (points noirs) sur l’année 2001. Dans un premier temps,
la comparaison entre le cycle annuel des indices TOMS AI et IDDI montre qu’il existe parfois des

101



seuil = 7 m s−1 seuil = 8 m s−1 seuil = 9 m s−1

site CEPMMT RAMS CEPMMT RAMS CEPMMT RAMS
Chicha 1338 3173 474 1811 72 761
Faya 3012 4200 1620 2636 618 1176

N’Djamena 0 2719 0 1124 0 286
N’Guigmi 0 521 0 29 0 0

Mao 24 1798 0 360 0 47
Bol Berim 0 1482 0 287 0 25

Zinder 0 838 0 52 0 2
Bilma 6 168 0 83 0 11
Agadez 18 46 0 0 0 0
Niamey 6 12 0 0 0 0

Tab. 3.2 – Nombre de cas où un seuil minimum de vent de surface (7, 8 ou 9 m s−1), simulé par
le modèle du CEPMMT et par RAMS, est franchi à Chicha et aux stations de mesures de Faya,
N’Djamena, N’Guigmi, Mao, Bol Berim, Zinder, Bilma, Agadez et Niamey au cours de l’année
2001.

Fig. 3.25 – Comparaison entre les moyennes mensuelles des TOMS AI (×10 ; noir), des IDDI
pleine résolution (hachures noires) et de la charge colonne d’aérosols minéraux simulée par RAMS
(en dg m−2 ; points noirs) sur la zone de Bodélé (16°N-18°N ;16°E-20°E) sur l’année 2001.

désaccords entre ces deux indices. Par exemple, la saisonnalité n’est pas la même : le maximum
de concentrations en aérosols minéraux se produit en février pour les IDDI alors qu’il se produit
en mai pour les TOMS AI. De plus, la variabilité entre deux mois consécutifs est moindre dans
les IDDI comparé aux TOMS AI. Ces différences s’expliquent sans doute par le fait que l’indice
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TOMS AI est plus sensible au transport des aérosols minéraux en altitude que l’indice IDDI. En
effet, Torres et al. [1998], Hsu et al. [1999] ou Mahowald and Dufresne [2004] ont montré que, pour
une même épaisseur optique, l’indice TOMS AI est plus grand quand les aérosols minéraux sont
à une altitude plus élevée. Dans un second temps, si on compare ces indices à la charge colonne
d’aérosols minéraux simulés par RAMS, il semble qu’il existe un meilleur accord entre les IDDI
et RAMS plutôt qu’entre les TOMS AI et RAMS. En effet, le maximum de concentration simulé
par le modèle RAMS se situe au mois de février, comme pour l’indice IDDI. Compte tenu de la
taille de la zone simulée, le transport à grande distance des aérosols minéraux (issus du désert
du Sahara, par exemple) n’est pas présenté dans notre simulation, ce qui explique les différences
observées entre la charge colonne simulée par le modèle RAMS et l’indice TOMS AI. La figure
3.25, grâce au bon accord mis en évidence entre les indices IDDI et la charge colonne d’aérosols
minéraux simulée par RAMS, permet de conclure que le cycle annuel des concentrations en
aérosols minéraux sur la région de Bodélé est reproduit de manière satisfaisante par le modèle
RAMS.

3.2.1.5 Explication dynamique de la saisonnalité observée dans la région de Bodélé

D’après la saisonnalité observée pour les vents de surface, les flux d’aérosols minéraux ainsi
que les concentrations en aérosols minéraux dans la région de Bodélé, il semble que cette région,
suivant la saison, présente une dynamique particulière. En effet, si on trace les lignes de courant
du vent de surface (caractéristiques de la circulation atmosphérique de surface) pour une journée
typique d’hiver (le 3 janvier 2001 à 12TU - Fig. 3.26.a) et pour une journée typique d’été (le
19 juillet 2001 à 12TU - Fig. 3.26.b), on peut noter que la circulation atmosphérique en surface
est totalement différente. Ainsi, en hiver (Fig. 3.26.a), la région est dominée par une circulation
allant du nord-est vers le sud-ouest, i.e. la région est sous le contrôle du flux d’Harmattan. En
revanche, en été (Fig. 3.26.b), la circulation atmosphérique de surface est totalement différente
et il apparaît des zones de convergence, comme sur la dépression de Bodélé.

Afin de comprendre l’impact de ce changement dans la circulation atmosphérique de surface
sur les émissions d’aérosols minéraux, nous avons caractérisé le couloir Tibesti-Ennedi en cal-
culant le flux (ou débit) de vent dans les couches près de la surface, WF , traversant la surface
de contrôle Σ représentée par sa trace au sol (ligne rouge) sur la figure 3.27. Le flux de vent
traversant WF la surface de contrôle Σ est défini comme suit :

WF =
∫ ∫

Σ

~V · ~ndσ (3.1)

avec ~V la vitesse du vent de surface et ~n la normale à la surface élémentaire dσ.
Compte tenu de l’orientation du couloir entre le Tibesti et l’Ennedi, une valeur négative de

WF correspond à un vent allant du nord-est vers le sud-ouest. Comme le montre la figure 3.28.a
qui présente le flux de vent WF horaire (courbe noire) et en moyenne mensuelle (courbe rouge)
modélisé sur l’année 2001, WF est négatif pendant la plus grande partie de l’année (75% du
temps en valeurs horaires), avec un minimum absolu en hiver. Dans ce cas, le flux atmosphérique
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Fig. 3.26 – Lignes de courant (en rouge) indiquant la trajectoire du vent de surface le 3 janvier
2001 à 12TU (a) et le 19 juillet à 12TU (b). Les lignes grises représentent la topographie.

Fig. 3.27 – Topographie du modèle pour la zone modélisée. Le trait rouge indique la trace au
sol de la surface de contrôle Σ (d’environ 250 km × 50 m) utilisée dans le calcul du flux de vent.
Le point vert indique l’endroit où le nombre de Froude a été calculé.

dans les bas niveaux va être accéléré dans le couloir entre le Tibesti et l’Ennedi (effet Venturi) et
va induire des vitesses du vent de surface importantes en sortie, i.e. sur la dépression de Bodélé,
ce qui produit des émissions intenses d’aérosols minéraux (Fig. 3.28.b). D’un autre côté, lorsque
la direction du vent s’inverse et souffle du sud-ouest vers le nord-est, i.e. quand WF est positif,
cette accélération n’existe plus sur Bodélé et, de ce fait, la vitesse du vent de surface dépasse
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rarement la vitesse de friction seuil.

Fig. 3.28 – a. Flux de vent en surface (en m s−1) horaire (courbe noire) et en moyenne mensuelle
(courbe rouge) sur l’année 2001. b. Flux de masse horaire (en µg m−2 s−1) en fonction du flux
de vent WF horaire en surface (en m s−1) sur l’année 2001.

Une autre cause complémentaire des faibles intensités du vent de surface observée sur la région
de Bodélé en été peut être déduite du calcul du nombre de Froude, Fr, nombre adimensionnel
qui représente la capacité du flux atmosphérique à franchir ou non un obstacle (cf. définition en
annexe 3). En théorie, l’obstacle considéré est une barrière idéale bi-dimensionnelle, de longueur
infinie et de hauteur uniforme, h. Le nombre de Froude est la racine carrée de l’énergie cinétique
de l’écoulement divisée par son énergie potentielle et peut s’exprimer comme :

Fr =
U

Nh
(3.2)

où U est la vitesse moyenne du vent et N la fréquence de Brünt-Väisälä (définie en annexe
3).

Dans cette étude, h est du même ordre de grandeur que la hauteur du Tibesti considérée
relativement à l’altitude du point vert sur la figure 3.27. En théorie, quand Fr > 1, le flux
atmosphérique peut franchir l’obstacle ; quand Fr < 1, le flux atmosphérique est contraint de
contourner (ou de longer) l’obstacle. Evidemment, dans le cas présent, nous ne sommes pas dans
le cas théorique (le Tibesti n’est ni une barrière horizontale infinie, ni une barrière de hauteur
constante) et nous ne pouvons donc pas utiliser ces critères tels quels. Nous allons donc plutôt
considérer les variations relatives du nombre de Froude au cours de l’année :

– si Fr est petit, une bonne partie du flux atmosphérique est contrainte d’entrer dans le
couloir entre le Tibesti et l’Ennedi, où il est accéléré,

– si Fr est grand, une bonne partie du flux atmosphérique peut franchir le Tibesti de sorte
que l’accélération du flux atmosphérique est faible dans la passe, voire inexistante selon les

105



cas.
Evidemment, le nombre de Froudre n’est calculé que pour des valeurs de WF négatives. Compte
tenu de la structure du champ de vent de surface (Fig. 3.26) et après étude du champ de vent
jour par jour, nous avons choisi de calculer le nombre de Froude à l’endroit indiqué par le point
vert sur la figure 3.27.

La figure 3.29.a présente le cycle annuel du nombre de Froude calculé au point vert pour
chaque heure (points noirs) de l’année 2001 ainsi qu’en moyenne mensuelle (courbe rouge).
Le nombre de Froude présente une saisonnalité marquée, avec un maximum en printemps/été
(mai/juillet). La comparaison des moyennes mensuelles du nombre de Froude (Fig.3.29.b. - trait
plein + étoiles) calculé sur l’année 2001 aux moyennes mensuelles des vitesses de vent en surface
à Bodélé (Fig.3.29.b. - trait plein) montre qu’il existe une nette anti-corrélation entre ces deux
quantités.

Fig. 3.29 – a. Nombre de Froude horaire (courbe noire) et en moyenne mensuelle (courbe rouge)
sur l’année 2001. b. Intensité du vent de surface à Chicha (17°N,18°E) en moyenne mensuelle
(courbe noire continue) comparée au nombre de Froude (× 50) en moyenne mensuelle (courbe
noire continue + étoiles) sur l’année 2001.

3.2.1.6 Conclusion

Le cycle annuel des émissions d’aérosols minéraux sur la dépression de Bodélé est reproduit
de façon satisfaisante par le modèle RAMS couplé au DPM MB95 à une résolution de 50 km sur
l’année 2001. En effet, le modèle est capable de reproduire le cycle annuel des vents de surface, de
même que le cycle annuel des flux d’émission d’aérosols minéraux. Concernant les concentrations
en aérosols minéraux, l’accord satisfaisant entre la charge colonne en aérosols minéraux simulé
par le modèle RAMS et l’indice IDDI permet de conclure que le modèle RAMS est également
capable de reproduire les concentrations en aérosols minéraux issus de la dépression de Bodélé.
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Enfin, le cycle annuel des émissions d’aérosols minéraux sur la région de Bodélé s’explique par la
circulation atmosphérique régionale de surface. Ainsi, les soulèvements intenses qui sont observés
dans la dépression de Bodélé sont associés à une circulation allant du nord-est vers le sud-ouest
en hiver. En été, ce sont les faibles vitesses du vent de surface ainsi qu’une circulation orientée
plutôt du sud-ouest vers le nord-est qui expliquent les faibles soulèvements observés.

3.2.2 Influence de la résolution horizontale sur les émissions annuelles d’aé-
rosols minéraux dans la région de Bodélé

3.2.2.1 Etude préliminaire : test sur un soulèvement d’été

Pendant la période de BoDEx 2005, diminuer la taille de la maille horizontale n’apporte que
peu d’améliorations dans la représentation des champs de vent dans la région de Bodélé. Comme
l’ont décrit Washington et al. [2006], les émissions d’aérosols minéraux dans la région de Bodélé
suivent un cycle annuel marqué avec des pics d’émissions au printemps et à l’automne. Compte
tenu de ce cycle, nous avons voulu savoir si le résultat obtenu pour la période de BoDEx 2005
(printemps) était valable pour le reste de l’année, et, par exemple, en été.

Nous avons donc refait les mêmes tests que ceux exposés dans la partie précédente sur la
même zone, mais cette fois-ci pour les journées du 25 et 26 juillet 1996 où une ligne de grains
est passée à environ 200 km au sud-ouest de la région de Bodélé. La figure 3.30.a représente
l’intensité du vent modélisée à Chicha pour les différentes résolutions testées (trait continu pour
50 km, losanges pour 10 km et étoiles pour 5 km). Comme le montre cette figure, changer la
taille de maille modifie de façon drastique l’intensité du vent de surface modélisé. De ce fait, cela
va également conduire à des changements drastiques des flux d’émission modélisés (Fig. 3.30.b)
et donc de la quantité d’aérosols minéraux soulevées. Par exemple, dans le cas où la résolution
horizontale choisie est de 50 km, seulement 0,06 Mt d’aérosols minéraux vont être mobilisés en
deux jours avec des vitesses locales maximales ne dépassant pas 10 m s−1 alors que dans le cas
où la résolution horizontale choisie est de 5 km, 1,00 Mt vont être mobilisées en deux jours avec
des vitesses locales maximales pouvant atteindre 14 m s−1.

Au vu de ces résultats, il semble donc que, suivant la saison considérée, l’influence de la
résolution horizontale sur la représentation des émissions d’aérosols minéraux dans la région de
Bodélé est soit quasiment négligeable (printemps), soit extrêmement importante (été). Afin de
comprendre l’origine d’une telle disparité entre les saisons, nous avons donc décidé d’entreprendre
une simulation d’un an à différentes résolutions sur la région de Bodélé et ses environs.

3.2.2.2 Comparaison entre deux résolutions horizontales sur l’année 2001

3.2.2.2.1 Description de la simulation

Nous avons refait exactement la même simulation que précédemment sur la même zone géo-
graphique et pour la même année (2001), mais avec une résolution horizontale de 20 km.
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Fig. 3.30 – Intensité du vent modélisée (en m s−1) à Chicha (a) et densité de flux de masse
d’aérosols minéraux moyenné sur l’ensemble de la zone modélisée (en µg m−2 s−1) (b) les 25 et
26 juin 1996 pour une résolution de 50 km (trait continu), 10 km (losanges) et 5 km (étoiles).

3.2.2.2.2 Influence de la résolution horizontale sur le champ de vent de surface
simulé

Les figures 3.31, 3.32 et 3.33 représentent l’intensité du vent de surface modélisée en utilisant
une résolution horizontale de 20 km en fonction de l’intensité du vent de surface modélisée en
utilisant une résolution horizontale de 50 km respectivement pour le premier semestre (Fig. 3.31),
le second semestre (Fig. 3.32) et l’ensemble (Fig. 3.33) de l’année 2001. Le tableau 3.3 présente
les coefficients de corrélation ainsi que la pente de la droite de régression linéaire présentée sur
chacun des diagrammes de dispersion des figures 3.31, 3.32 et 3.33. Une première remarque
concernant ces trois figures est que, pour tous les mois de l’année 2001, les valeurs de la vitesse
du vent supérieures à 8 ou 9 m s−1 sont plus nombreuses pour une résolution horizontale de
20 km que pour une résolution horizontale de 50 km ; c’est le contraire pour les valeurs de la
vitesse du vent inférieures à 8 ou 9 m s−1. C’est ce que confirment les histogrammes des valeurs
de l’intensité du vent de surface pour une résolution horizontale de 20 km (Fig. 3.34.a) et pour
une résolution horizontale de 50 km (Fig. 3.34.b) ainsi que les résultats du tableau 3.4 où le
nombre de cas pour lesquels la vitesse du vent de surface dépasse 9 m s−1 a été reporté pour
chaque mois de l’année 2001 ainsi que pour l’ensemble de l’année pour chacune des résolutions
horizontales testées. En moyenne sur l’année, le nombre de fois où la vitesse du vent de surface
dépasse 9 m s−1 est environ 70% plus grand quand on utilise une résolution horizontale de 20 km

au lieu de 50 km. Une seconde remarque concernant ces trois figures est que les vitesses du vent
de surface modélisées en utilisant une résolution horizontale de 20 km sont généralement bien
corrélées aux vitesses du vent de surface modélisées en utilisant une résolution horizontale de
50 km. En moyenne sur l’année, le coefficient de corrélation entre les deux résolutions est en
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effet de 0,96 (Tab. 3.3). La corrélation existant entre les vitesses du vent de surface modélisées
en utilisant une résolution horizontale de 20 km et les vitesses du vent de surface modélisées en
utilisant une résolution horizontale de 50 km n’est cependant pas constant au cours de l’année et
présente un cycle annuel marqué. En effet, le coefficient de corrélation entre les deux résolutions
est maximum en hiver (au mois de janvier où r = 0,98, Tab. 3.3) et minimum en été (au mois
d’août où r = 0,58, Tab. 3.3). La faible corrélation en été pourrait être due à la forte instabilité
thermique. Cependant, nous n’avons pas approfondi ce point eu égard aux faibles intensités
de soulèvements éoliens observés en été. Enfin, l’ordonnée à l’origine de la droite de régression
linéaire calculée sur l’année 2001 (Tab. 3.3) nous indique que les vitesses de surface modélisées
en utilisant une résolution horizontale de 20 km sont en moyenne 60% plus grandes que celles
modélisées en utilisant une résolution horizontale de 50 km.

Mois r a b
Janvier 0,98 1,158 -0,884
Février 0,98 1,045 0,095
Mars 0,97 1,110 -0,070
Avril 0,96 1,000 0,790
Mai 0,94 1,089 -0,025
Juin 0,80 0,734 1,674

Juillet 0,65 0,839 0,811
Août 0,58 0,749 1,042

Septembre 0,75 0,861 1,667
Octobre 0,86 1,006 1,042

Novembre 0,94 1,158 -0,506
Décembre 0,97 1,145 -0,853

Année 2001 0,96 1,006 0,617

Tab. 3.3 – Coefficients de corrélation (r) et coefficients des droites de régression linéaire (y =
ax + b) présentées sur les figures 3.31, 3.32 et 3.33.

3.2.2.2.3 Influence de la résolution horizontale sur les flux en masse simulés

La figure 3.35 présente une comparaison entre les flux de masse mensuels modélisés sur l’année
2001 en utilisant une résolution horizontale de 20 km (en bleu) et une résolution horizontale de
50 km (en violet). Cette figure montre que l’allure générale du cycle annuel du flux en masse
est la même quelle que soit la résolution horizontale et présente un maximum en hiver (au mois
de février) et un minimum en été (au mois de juillet). En termes d’intensité, cette figure montre
que le flux en masse modélisé en utilisant une résolution horizontale de 20 km est la plupart
du temps supérieur au flux en masse modélisé en utilisant une résolution horizontale de 50 km,

109



Fig. 3.31 – Intensité du vent de surface modélisé par RAMS avec ∆x = ∆y = 20 km en fonction
de l’intensité du vent de surface modélisé par RAMS avec ∆x = ∆y = 50 km pour les mois de
janvier (a), février (b), mars (c), avril (d), mai (e) et juin (f) 2001. La droite grise est la droite
de régression linéaire ; la droite en pointillés noirs est la droite d’équation y = x.

110



Fig. 3.32 – Intensité du vent de surface modélisé par RAMS avec ∆x = ∆y = 20 km en fonction
de l’intensité du vent de surface modélisé par RAMS avec ∆x = ∆y = 50 km pour les mois de
juillet (g), août (h), septembre (i), octobre (j), novembre (k) et décembre (l) 2001. La droite grise
est la droite de régression linéaire ; la droite en pointillés noirs est la droite d’équation y = x.
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Fig. 3.33 – Intensité du vent de surface modélisé par RAMS avec ∆x = ∆y = 20 km en fonction
de l’intensité du vent de surface modélisé par RAMS avec ∆x = ∆y = 50 km pour l’année 2001
complète. La droite turquoise est la droite de régression linéaire ; la droite en pointillés noirs est
la droite d’équation y = x.

Fig. 3.34 – Histogramme de l’intensité du vent de surface modélisé par RAMS pour une résolution
horizontale de 20 km (a) et une résolution horizontale de 50 km (b) sur l’année 2001.

exception faite du mois d’août. De plus, le rapport entre les flux en masse modélisés en utilisant
une résolution horizontale de 20 km et ceux modélisés en utilisant une résolution horizontale de
50 km n’est pas constant au cours de l’année : en octobre, ce rapport est supérieur à 2 alors
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Mois Nombre de cas où vsurf > 9 m s−1 Nombre de cas totaux
∆x = ∆y = 50 km ∆x = ∆y = 20 km

Janvier 236 359 744
Février 287 333 672
Mars 178 283 744
Avril 120 216 720
Mai 17 116 744
Juin∗ 43 65 720

Juillet∗ 1 3 744
Août∗ 3 3 744

Septembre 3 18 720
Octobre 138 312 744

Novembre 115 292 720
Décembre 201 264 744

Année 2001 1298 2200 8760

Tab. 3.4 – Nombre de fois où l’intensité du vent de surface (vsurf ) dépasse 9 m s−1 (∗7 m s−1

pour les mois de juin, juillet et août) pour chaque mois de l’année 2001 et pour l’année 2001
complète.

qu’au mois de juin, il est d’environ 0,6, en faveur de 20 km. La masse totale d’aérosols minéraux
mobilisés sur l’année est alors de 320 Mt pour une résolution horizontale de 20 km et de 190 Mt

pour une résolution horizontale de 50 km, soit un rapport moyen de 70% en faveur de 20 km.

Fig. 3.35 – Flux en masse mensuels modélisés sur l’année 2001 en utilisant une résolution hori-
zontale de 20 km (en bleu) et une résolution horizontale de 50 km (en violet).
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3.2.2.2.4 Influence de la résolution horizontale sur les concentrations en aérosols
minéraux simulées

Les conclusions concernant l’influence de la résolution horizontale sur les concentrations en
aérosols minéraux simulées sont les mêmes que celles concernant le flux en masse d’aérosols
minéraux. Ainsi, les concentrations en aérosols minéraux simulées dans le cas où la résolution
horizontale est de 20 km sont, en moyenne sur l’année 2001, environ 70% plus importantes que
dans le cas où la résolution horizontale est de 50 km.

3.3 Conclusion

Le modèle méso-échelle RAMS couplé « en ligne » avec le DPM développé par le LISA
est capable, en utilisant une résolution horizontale suffisamment élevée, de reproduire de façon
satisfaisante le soulèvement intense d’aérosols minéraux observé pendant la campagne BoDEx
2005. Une simulation à plus grande échelle a permis de montrer que les aérosols minéraux soulevés
au cours de cette période sont exportés en direction de l’Amazonie, comme observé par Koren
et al. [2006]. De plus, nous avons montré que cette exportation se faisait, via le Golfe de Guinée,
à une altitude préférentielle comprise entre 2000 et 4000 m.

Le cycle annuel des émissions d’aérosols minéraux sur la dépression de Bodélé est reproduit
de façon satisfaisante par le modèle RAMS couplé au DPM MB95 à une résolution de 50 km sur
l’année 2001. En effet, le modèle est capable de reproduire le cycle annuel des vents de surface, de
même que le cycle annuel des flux d’émission d’aérosols minéraux. Concernant les concentrations
en aérosols minéraux, l’accord satisfaisant entre la charge colonne en aérosols minéraux simulé
par le modèle RAMS et l’indice IDDI permet de conclure que le modèle RAMS est également
capable de reproduire les concentrations en aérosols minéraux issus de la dépression de Bodélé.
Enfin, le cycle annuel des émissions d’aérosols minéraux sur la région de Bodélé s’explique par la
circulation atmosphérique régionale de surface. Ainsi, les soulèvements intenses qui sont observés
dans la dépression de Bodélé sont associés à une circulation allant du nord-est vers le sud-ouest
en hiver. En été, ce sont les faibles vitesses du vent de surface ainsi qu’une circulation orientée
plutôt du sud-ouest vers le nord-est qui expliquent les faibles soulèvements observés.

Finalement, la sensibilité du cycle des aérosols minéraux à la résolution horizontale du modèle
a été testée. Nous avons ainsi montré qu’augmenter la résolution horizontale ne changeait en
rien l’allure du cycle annuel des émissions d’aérosols minéraux dans la région de Bodélé avec,
dans les deux cas testés, un maximum en hiver et un minimum en été. En revanche, pour les
deux résolutions testées, augmenter la résolution horizontale conduit à une augmentation des
vitesses de vent de surface simulées, ce qui entraîne une augmentation des flux de masse et des
concentrations en aérosols minéraux.

Ce chapitre a donc permis de mettre au point et de tester un modèle capable de simuler les
émissions d’aérosols minéraux dans une région à topographie complexe. Ce modèle pourra être
utilisé soit pour étudier les aires locales complexes, soit servir de base à la mise au point d’un
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algorithme de correction des champs de vent des modèles globaux en vue de la modélisation du
cycle des aérosols minéraux à l’échelle mondiale.
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Chapitre 4

Rôle des systèmes convectifs
méso-échelle sur le cycle des
aérosols minéraux en région

sahélienne

Comme décrit dans le chapitre 1, les systèmes convectifs méso-échelle (MCS) sont caractéris-
tiques du climat de la région sahélienne. Ces systèmes commencent à apparaître au début de la
saison humide (mai-juin) et disparaissent avec le début de la saison sèche (septembre-octobre).
Au début de la saison humide, la végétation est peu développée, voire inexistante dans la zone
sahélienne. Les MCS vont donc pouvoir intervenir dans le cycle de l’aérosol minéral : d’une part,
la présence du front de rafales à l’avant de la perturbation va pouvoir soulever les aérosols miné-
raux ; d’autre part, les précipitations qui lui sont associées vont rabattre les aérosols minéraux au
sol. Des mesures réalisées lors du passage d’une ligne de grains sur un champ cultivé à Banizoum-
bou le 11 juillet 1995 (Fig. 4.1) montrent en effet qu’à l’arrivée de la ligne de grains, il y a un
brusque changement de direction du vent qui passe d’ouest en est. A ce brusque changement de
direction sont associées de fortes vitesses de vent produisant alors des événements intenses d’éro-
sion, cependant très vite inhibés avec le début des précipitations, toujours très intenses au début
de la ligne de grains [Rajot , 2001]. Les systèmes convectifs méso-échelle sont des événements
dont la durée de vie est localement très limitée. Ce sont donc des événements particulièrement
difficiles à simuler, même avec des modèles méso-échelle.

L’objectif de ce chapitre est de comprendre l’interaction entre les MCS et le cycle de l’aérosol
minéral sahélien. Le travail de modélisation présenté ici s’inscrit dans le cadre de la campagne
AMMA et porte sur un ensemble de perturbations qui sont passées entre le 30 juin et le 2 juillet
2006 au-dessus de la région de Banizoumbou lors d’une des périodes de mesures intensives de la
campagne AMMA.
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Fig. 4.1 – Exemple de signature du passage d’une ligne de grains sur un champ cultivé à Bani-
zoumbou (événement du 11 juillet 1995) [Rajot , 2001].

4.1 Cadre de l’étude : la campagne internationale AMMA

L’Afrique de l’Ouest compte parmi les régions les plus pauvres au regard de l’économie
mondiale. Pour subvenir à ses besoins, elle reste actuellement extrêmement dépendante de son
agriculture. Après avoir connu une période d’une vingtaine d’années excédentaires en termes de
précipitations, la région sahélienne connaît depuis la fin des années 1960 une période de défi-
cit pluviométrique relativement important (Fig. 4.2) ponctuée de périodes de sécheresse intense
qui ont eu des conséquences catastrophiques sur les populations (manques de ressources en eau,
famines, arrêt de la croissance économique...). Cette tendance a également été observée sur la
région guinéenne qui a connu une baisse similaire des cumuls annuels de précipitations, se tra-
duisant toutefois par une diminution relative plus faible, la pluie y étant plus élevée qu’au Sahel
[Barbé et al., 2002]. De nombreuses études ont été menées depuis une trentaine d’années pour
comprendre cette évolution. Un des facteurs climatiques dominants dans cette région étant la
mousson de l’Afrique de l’Ouest, il est apparu essentiel à la communauté scientifique de décrire et
de comprendre les modes de variabilités intrinsèques à la mousson en Afrique de l’Ouest à travers
des campagnes de terrain internationales comme GATE (GARP Atlantic Tropical Experiment,
1974), WAMEX (West African Monsoon EXperiment, 1979) et aujourd’hui AMMA. Ce chapitre
présente une brève description de la campagne AMMA en détaillant le volet ayant pour objet
l’étude du cycle des aérosols minéraux dans la région sahélienne.
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Fig. 4.2 – Diagramme temporel de l’indice pluviométrique normalisé sur le Sahel (20°W-20°E ;
10°N-20°N) [Redelsperger et al., 2006a].

4.1.1 Objectifs généraux

D’un point de vue général, les principaux objectifs de la campagne AMMA sont les suivants :
– améliorer notre compréhension de la mousson africaine, depuis l’échelle des processus élé-

mentaires contrôlant la mousson jusqu’aux échelles auxquelles la mousson de l’Afrique de
l’Ouest influence, au-delà du continent africain, la dynamique et la composition de l’atmo-
sphère ;

– produire les connaissances nécessaires pour relier la variabilité du climat aux problèmes de
santé, de ressources en eau et de sécurité alimentaire en Afrique de l’Ouest et définir des
stratégies de surveillance appropriées ;

– faire en sorte que les résultats de recherche multidisciplinaires d’AMMA soient effectivement
intégrés dans les activités de prévision et de décision.

D’un point de vue géophysique, les enjeux scientifiques majeurs du projet AMMA s’organisent
autour des trois thématiques suivantes :

– les interactions de la mousson de l’Afrique de l’Ouest et du climat global du point de vue
de la dynamique et de la chimie atmosphériques,

– le cycle de l’eau associé à la mousson de l’Afrique de l’Ouest,
– le couplage atmosphère/surfaces continentale et océanique.
Pour nourrir ces questions, des recherches spécifiques sont nécessaires dans 4 grands do-

maines :
– l’atmosphère et ses processus nuageux convectifs et précipitants,
– les processus d’échanges océaniques,
– les processus physiques et biophysiques sur les surfaces continentales,

118



– les aérosols et la chimie atmosphérique.

4.1.2 Stratégie expérimentale

La campagne AMMA intègre les 3 échelles de temps et les 3 échelles d’espace mises en jeu
dans la mousson africaine. La figure 4.3 résume les différents objectifs de la campagne AMMA
en termes d’échelles de temps et d’espace ainsi que les approches correspondantes.

Fig. 4.3 – Les différents objectifs de la campagne AMMA présentés en termes d’échelles de temps
et d’espace [Redelsperger et al., 2006a].

4.1.3 Zone géographique

La campagne de mesure s’est déroulée sur une large zone recouvrant le Golfe de Guinée,
l’Océan Atlantique au large de la côte ouest-africaine entre le Libéria et le Sénégal ainsi que tout
le continent ouest-africain (Fig. 4.4).

4.1.4 Périodes de mesure

Comme nous l’avons vu précédemment, la variabilité de la mousson de l’Afrique de l’Ouest va
de l’échelle pluri-annuelle à l’échelle saisonnière, en passant par l’échelle annuelle. La campagne
AMMA visant à documenter la variabilité de la mousson de l’Afrique de l’Ouest, ces trois échelles
de temps sont donc étudiées. La figure 4.5 résume les différentes périodes d’observations de la
campagne AMMA.
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Fig. 4.4 – Etendue des mesures de la campagne AMMA à l’échelle régionale (http ://www.amma-
international.org).

Fig. 4.5 – Les différentes périodes d’observations de la campagne AMMA.

4.1.4.1 Le programme d’observations à long terme (LOP)

Le programme d’observations à long terme (Long term Observing Period, LOP), qui s’étend
de 2001 à 2010, a pour objectif de documenter finement le cycle saisonnier moyen et ses modu-
lations entre années sèches et années humides. Le LOP s’appuie essentiellement sur 3 Services
d’Observations (SO) labellisés par l’INSU (Institut National des Sciences de l’Univers) en Afrique
de l’Ouest : AMMA-Catch, dédié à l’étude du cycle hydrologique et de son couplage avec la dy-
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namique de la végétation, IDAF (IGAC/DEBITS/AFrica) et PHOTONS (PHOtométrie pour le
Traitement Opérationnel de Normalisation Satellitaire), dédiés à l’enregistrement à long terme
des contenus en aérosols, des concentrations en gaz traces et de la composition des dépôts hu-
mides. De plus, l’évolution de la couverture végétale est suivie sur le terrain et par télédétection.

4.1.4.2 La période d’observations renforcées (EOP)

La période d’observations renforcées (Enhanced Observing Period, EOP), d’une durée de 3 ans
(2005-2007), renforce le dispositif LOP afin de fournir des observations plus détaillées sur certains
processus couplés, susceptibles de jouer un rôle important dans la variabilité interannuelle de la
mousson de l’Afrique de l’Ouest.

4.1.4.3 Les périodes d’observations spéciales (SOP)

Enfin, les périodes d’observations spéciales (Special Observing Period, SOP), au nombre de
4, ont pour objectif principal l’acquisition de jeux de données permettant d’étudier de façon
détaillée une saison de mousson (année 2006) en terme de processus, et plus particulièrement les
systèmes météorologiques lors des différentes phases de la mousson.

– La SOP0 « saison sèche » s’est déroulée du 15 janvier au 17 février 2006. Elle a pour objectif
de documenter précisément les propriétés optiques et physico-chimiques des aérosols miné-
raux et des aérosols issus de la combustion de biomasse, notamment dans des situations de
mélange, afin de comprendre leur effet sur le rayonnement et d’étudier leur impact sur la
dynamique de la mousson africaine. La SOP0 s’appuie sur 3 sites instrumentés (M’Bour,
Sénégal ; Banizoumbou-Niamey, Niger ; Djougou, Bénin) et sur des mesures aéroportées de
l’avion BAe 146 (Royaume-Uni).

– La SOP1 « établissement de la mousson » s’est déroulée du 1er au 30 juin 2006 ; la SOP2
« maximum de la mousson » du 1er juillet 2006 au 15 septembre 2006. Ces SOP ont pour
objectif d’améliorer les connaissances des interactions entre les processus impliqués dans
le système de la mousson de l’Afrique de l’Ouest : dynamique, microphysique et chimie
(incluant les aérosols) de l’atmosphère, surfaces continentales et océan.

– La SOP3 « fin de la mousson et export vers l’Atlantique tropical » s’est déroulée du 15 au
30 septembre 2006. Son objectif est de mieux comprendre le devenir des systèmes convectifs
africains au-dessus de l’océan et notamment le rôle des interactions entre l’océan, les ondes
d’est et la couche d’air saharien sur l’évolution de ces systèmes en tempêtes tropicales, puis
en cyclones tropicaux. La SOP3 s’appuie sur des vols du Falcon 20 français.

4.1.5 Les aérosols minéraux dans AMMA

Des actions spécifiques concernant le cycle des aérosols minéraux et combinant mesures et
modélisation ont été mises en place dans le cadre du programme AMMA afin de répondre aux
questions suivantes :

121



– Quelles quantités d’aérosols minéraux sont émis en zone sahélienne ? Quelle est la contri-
bution des zones anthropisées (culture et/ou pâture) dans ces émissions ?

– Quels sont les facteurs qui contrôlent la variabilité des émissions d’aérosols minéraux aux
échelles de temps saisonnière et pluri-annuelle ? En particulier, quels sont les rôles respectifs
joués par les précipitations et par les conditions dynamiques dans cette variabilité ?

– Comment vont évoluer ces émissions sous l’effet de changements climatiques et/ou de l’aug-
mentation de la pression anthropique sur le milieu ?

Du point de vue des mesures, plusieurs périodes ont été consacrées à l’étude des aérosols
minéraux. Tout d’abord, pendant l’EOP, un « transect sahélien » (Fig. 4.6) a été mis en place
pour documenter les émissions, le transport et le dépôt des aérosols minéraux dans la région
sahélienne.

Fig. 4.6 – Position géographique des stations de mesure constituant le « transect sahélien » mis
en place durant l’EOP pour documenter les aérosols minéraux sahéliens.

Chaque station du transect sahélien est instrumentée pour mesurer les paramètres météoro-
logiques usuels (intensité et direction du vent, température et humidité relative de l’air) ainsi que
la concentration en aérosols inférieurs à 10 µm (PM10) au niveau du sol, l’épaisseur optique des
aérosols AOT, les flux de dépôts sec, humide et total (sec+humide) et les profils de concentrations
des aérosols. Le tableau 4.1 résume les types de mesure d’aérosols ainsi que l’instrumentation et
le taux d’échantillonnage utilisés pour réaliser les mesures.

Ensuite, les aérosols minéraux ont fait l’objet de mesures pendant les SOP0, 1 et 2.
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Paramètre mesuré Instrument Taux d’échantillonnage
PM10 TEOM 5 min
AOT photomètre solaire 15 min

(réseau AERONET/PHOTON) (conditions de ciel clair)
dépôt sec collecteur passif 1 filtre/semaine

dépôt humide collecteur passif 1 filtre/événement de pluie
dépôt total collecteur passif 1 filtre/semaine

profils des concentrations lidar 2 tirs/jour
(1 matin + 1 soir)

Tab. 4.1 – Instrumentation déployée dans les stations du transect sahélien pour mesurer les
propriétés des aérosols.

La SOP0 s’est déroulée en deux phases :
– entre mi-janvier et le 2 février, l’observation s’est intéressée aux régions du Niger, du Bénin

et du Nigéria et portait sur l’étude des propriétés des aérosols minéraux et des aérosols
issus de la combustion de biomasse ainsi que leur mélange,

– du 2 au 17 février, la campagne s’est poursuivie au-dessus de la région de Dakar-île de
Sal afin d’étudier le transport sahélien et l’exportation des aérosols minéraux au-dessus de
l’océan.

Au cours des SOP1 et 2, la station de Banizoumbou a été renforcée en termes de mesures
de flux au sol, et des vols avion (avion ATR-42) ont permis de mesurer les quantités d’aérosols
minéraux que l’on peut trouver en altitude.

4.2 Modélisation d’un cas d’étude pendant les SOP1 et 2

4.2.1 Description de la période modélisée

Du 29 juin au 3 juillet 2006, une succession de perturbations, précipitantes ou non, est passée
au-dessus de Banizoumbou provoquant une érosion locale plus ou moins intense. La période
modélisée commence donc le 29 juin 2006 à 0TU et se termine le 4 juillet 2006 à 0TU.

4.2.2 Description de la zone modélisée

Le domaine modélisé est représenté sur la figure 4.7. Il est composé de deux grilles imbriquées
(représentées par les carrés rouges sur la figure 4.7) centrées sur Niamey (13°N ; 2°E). La grille
mère a une résolution horizontale de 25 km et s’étend de 1,6°N à 23,8°N et de 9,1°W à 14,2°E,
c’est-à-dire qu’elle couvre une superficie d’environ 2500 × 2500 km2. La grille fille a une résolution
horizontale plus fine de 5 km et s’étend de 10,8°N à 15,4°N et de 0,2°W à 4,5°E, c’est-à-dire que
son extension horizontale est d’environ 500 × 500 km2.
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Les deux grilles ont 50 niveaux verticaux d’espacement entre les niveaux croissant du sol
jusqu’à environ 22 km agl, avec 20 niveaux entre 0 et 2 km pour représenter la couche limite au
mieux.

Fig. 4.7 – Image satellite (MSG) présentant les deux grilles (cadres rouges) de la zone modélisée
pour la période du 29 juin 0TU au 4 juillet 0TU 2006.

4.2.3 Choix du schéma microphysique pour représenter les nuages issus de
la convection intense

Comme nous l’avons vu dans la description du modèle RAMS, plusieurs modèles sont à notre
disposition pour décrire la microphysique du nuage (Tab. 3.2). Le modèle le plus simple (niveau
1) ne permet pas la condensation : l’eau est uniquement présente sous forme de vapeur d’eau. Ce
niveau ne permet donc pas la formation de nuages et est donc à exclure dans le cas présent. Le
niveau 2 permet la condensation de la vapeur d’eau en eau liquide. Cependant, si on utilise ce
modèle pour simuler les nuages observés pendant la période modélisée, aucun nuage ne se forme.

Les niveaux 3 et 4 proposés dans le modèle RAMS sont des modèles de nuage plus détaillés :
on dit parfois que ce sont des « schémas nuageux explicites ». Dans ces deux modèles, l’eau est
présente sous 8 formes différentes : la vapeur d’eau et 7 hydrométéores (2 liquides (gouttelettes
d’eau nuageuse et pluie) et 5 solides (glace primaire, neige, grêle, grésil et agrégats)). La dis-
tribution en taille de chaque hydrométéore est une fonction gamma généralisée dont le facteur
d’aspect, α, est défini par l’utilisateur. Dans notre cas, α = 2, comme recommandé par Meyers
et al. [1997] quand on souhaite modéliser un événement convectif. Le niveau 3 est un schéma à
un moment, c’est-à-dire que le rapport de mélange de chaque hydrométéore est calculé par le
modèle ; le niveau 4 est un schéma à deux moments, c’est-à-dire que le rapport de mélange et la
concentration en nombre de chaque hydrométéore sont calculés par le modèle. La figure 4.8 pré-
sente les champs nuageux (eau totale condensée intégrée suivant la verticale) simulés en utilisant
le schéma à un moment (Fig. 4.8.b et c) et le schéma à deux moments (Fig. 4.8.d et e) le 30 juin
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2006 à 12TU sur les deux grilles du domaine modélisé. Ces résultats sont comparés à l’image
satellite MSG correspondante (Fig. 4.8.a). Dans le cas où on utilise le schéma à un moment,
l’étendue du système nuageux simulé est très limitée : le système nuageux s’étend uniquement
au-dessus du Nigéria et du Cameroun et n’atteint jamais le Niger. En revanche, dans le cas où
on utilise le schéma à deux moments, l’extension du système nuageux simulé est en bon accord
avec l’observation satellite au niveau régional. De plus, les centres convectifs actifs sont simulés
au bon endroit (en bas à droite et près du centre de la grille fille).

Fig. 4.8 – Comparaison entre l’image satellite MSG du 30 juin à 12TU (a) et les champs nuageux
(eau totale condensée intégrée suivant la verticale) simulés par RAMS en utilisant le schéma à un
moment (b et c) et le schéma à deux moments (d et e) sur les deux grilles du domaine modélisé.

Dans le cas présenté ici, si l’on veut représenter correctement la convection intense observée
au cours de la période modélisée, il apparaît donc essentiel d’utiliser un schéma de nuage explicite
à deux moments.

4.2.4 Validation météorologique

4.2.4.1 Vitesse du vent de surface

La figure 4.9 présente une comparaison entre les vents de surface mesurés (en violet sur la
figure) à Banizoumbou du 29 juin au 3 juillet 2006 et les vents modélisés correspondants (en
vert sur la figure) en utilisant le schéma microphysique à deux moments. Cette figure montre
un bon accord entre le modèle et les mesures : même si, en moyenne, le modèle sous-estime
parfois la valeur de la vitesse du vent de surface, statistiquement, modèle et mesures se recoupent
systématiquement. Utiliser le schéma microphysique à deux moments permet donc non seulement
de retrouver le champ nuageux, mais aussi la vitesse du vent de surface.
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Fig. 4.9 – Comparaison entre la vitesse du vent de surface mesurée (étoiles violettes = moyenne
horaire ; barres violettes = écart maximum sur les données mesurées sur une heure) à Banizoum-
bou et modélisée par RAMS (courbe verte = moyenne sur le carré de 20 km de côté centré
sur Banizoumbou ; points verts = valeurs modélisées sur le carré de 20 km de côté centré sur
Banizoumbou).

4.2.4.2 Précipitations

Une autre donnée météorologique à notre disposition est le taux de précipitations qui a été
mesuré sur un réseau de 38 pluviomètres répartis dans le degré carré centré sur Banizoumbou.
Pour la période modélisée, le maximum de précipitations cumulées est de 64 mm de précipita-
tions ; le modèle RAMS estime à 129 mm ce maximum. Au vu de ces résultats, il semble que le
modèle RAMS surestime la quantité de pluie ayant arrosé cette région pendant la période modé-
lisée. Cependant, compte tenu de la très grande hétérogénéité des champs de précipitations, si le
réseau de pluviomètres avait été plus dense ou si les pluviomètres avaient été répartis différem-
ment autour de Banizoumbou, cette conclusion aurait-elle été la même ? Comme l’écart entre la
quantité de précipitations mesurée et modélisée ne diffère pas de plus d’un ordre de grandeur, il
semble raisonnable de conclure que notre modèle reproduit de façon satisfaisante les quantités
de précipitations tombées pendant la période modélisée.

4.2.5 Effet de la prise en compte de la convection nuageuse sur le champ de
vent en surface

Du point de vue de l’estimation des émissions d’aérosols minéraux, nous avons vu que l’un
des point-clefs est une bonne estimation des vents de surface. Nous examinons ici l’impact d’une
bonne ou d’une mauvaise prise en compte de la convection nuageuse sur le champ de vent de
surface.

La figure 4.10 présente le champ de vent de surface le 30 juin 2006 à 12TU lors du passage d’un
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système convectif au-dessus de la région de Banizoumbou dans le cas où la convection nuageuse
est mal prise en compte par le modèle (utilisation du schéma microphysique à un moment - Fig.
4.10.a) et dans le cas opposé (utilisation du schéma microphysique à deux moments - Fig. 4.10.b).
Dans le premier cas, le champ de vent de surface modélisé est assez homogène, avec des vitesses
atteignant à peine 7 m s−1, c’est-à-dire la vitesse minimale permettant l’érosion éolienne dans
cette région d’après le DPM MB95. En revanche, dans le second cas, le champ de vent modélisé
est très hétérogène avec des vitesses de vent pouvant dépasser localement 18 m s−1 et qui peuvent
donc permettre le soulèvement d’aérosols minéraux.

Fig. 4.10 – Champ de vent de surface sur la grille fille le 30 juin 2006 à 12TU dans les cas où la
convection nuageuse est mal prise en compte (a) et bien prise en compte (b) par le modèle.

La figure 4.11 présente une coupe méridienne de l’eau totale condensée et les vents associés
(flèches) simulés par le modèle RAMS à la latitude de Banizoumbou (13°31’N) dans le cas où la
convection nuageuse est mal représentée (Fig. 4.11.a) et dans le cas où elle est bien représentée
(Fig. 4.11.b). Lorsque la convection est bien représentée par le modèle, on peut voir qu’il existe
un fort couplage entre la surface et les couches atmosphériques supérieures : les fortes ascen-
dances dues à la présence du développement nuageux intense induisent les fortes vitesses de vent
observées au niveau du sol. De plus, le caractère fractionnaire de la couverture nuageuse explique
les hétérogénéités observées sur la figure 4.11.b. Du point de vue du cycle des aérosols minéraux,
on peut supposer que ces fortes ascendances vont pouvoir transporter ces particules à très haute
altitude, permettant leur exportation à grande distance. Dans le cas où la convection nuageuse
est mal prise en compte dans le modèle, l’absence de nuage ne permet pas le développement d’une
telle circulation verticale, ce qui explique le champ de vitesses de surface faibles et homogènes.

La figure 4.12 présente une comparaison entre les vents de surface simulés à Banizoumbou
dans le cas où la convection nuageuse est mal prise en compte (étoiles) et dans le cas où elle est
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Fig. 4.11 – Coupe méridienne de l’eau totale condensée simulée par le modèle RAMS le 30 juin
2006 à 12 TU à la latitude de Banizoumbou (13°31’N) dans le cas où la convection nuageuse est
mal représentée (a) et dans le cas où elle est bien représentée (b).

bien prise en compte (trait plein). En premier lieu, on peut noter sur cette figure que le cycle de
la vitesse du vent de surface est totalement différent suivant le cas considéré. Dans le cas où la
convection nuageuse est mal représentée par le modèle, l’amplitude des oscillations journalières
est faible. C’est le contraire dans le cas où la convection nuageuse est bien modélisée. Ensuite, on
peut remarquer que lorsque la convection nuageuse est mal reproduite par le modèle, l’intensité
du vent de surface dépasse difficilement (voire jamais) la vitesse de vent seuil locale (représentée
par le trait horizontal en pointillés sur la figure) permettant le soulèvement d’aérosols minéraux,
y compris le 30 juin 2006 à 12TU lors du passage d’un système convectif au-dessus de la région
de Banizoumbou et où une érosion locale intense avait pu être observée. En revanche, lorsque
la convection nuageuse est bien représentée dans le modèle, l’intensité du vent de surface peut
dépasser largement cette vitesse de vent seuil, en particulier le 30 juin 2006 à 12TU lors du passage
d’un système convectif au-dessus de la région de Banizoumbou, permettant ainsi la modélisation
des soulèvements d’aérosols minéraux observés.

4.2.6 Inhibition du soulèvement des aérosols minéraux par l’humidité du sol

Comme nous l’avons vu dans la description du DPM MB95 (chap. 2 § 2.3.3), l’inhibition du
soulèvement des aérosols minéraux par l’humidité du sol peut être prise en compte en utilisant
la paramétrisation développée par Fécan et al. [1999]. Nous avons voulu tester ici l’impact de la
prise en compte ou non de l’humidité du sol sur les soulèvements d’aérosols minéraux lors du
passage de systèmes convectifs précipitants. Pour cela, nous avons refait la simulation utilisant le
schéma microphysique à deux moments sans inclure la paramétrisation de Fécan et al. [1999] et
nous comparons la masse totale d’aérosols mobilisés sur l’ensemble de la période modélisée dans
chaque cas. Dans le cas où l’inhibition n’est pas prise en compte, 0,8 Mt sont mobilisées alors
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Fig. 4.12 – Comparaison entre la vitesse moyenne du vent de surface simulée par RAMS en
utilisant le schéma à un moment (étoiles) et le schéma à deux moments (trait plein) du 29 juin
2006 0TU au 3 juillet 2006 12TU à Banizoumbou. Le trait horizontal en pointillés représente la
vitesse de friction seuil estimée par le DPM MB95 dans cette région. Il est à noter que le vent à
Banizoumbou n’était pas très élevé par rapport au reste de la zone.

que dans le cas contraire, seules 0,23 Mt sont mobilisées, soit un facteur de 3,5 entre les deux cas.
Lorsque l’on souhaite modéliser des systèmes convectifs précipitants, il apparaît donc essentiel
de prendre en compte l’inhibition du soulèvement des aérosols minéraux par l’humidité du sol
afin de ne pas surestimer les quantités d’aérosol mobilisé lors du passage de tels événements.

4.2.7 Validation des concentrations en aérosols minéraux simulées

Heure (TU) Données (µg m−3) RAMS(µg m−3)
Sans lessivage Avec lessivage

Moyenne Min. Max. Moyenne Min. Max. Moyenne Min. Max.
12 17,8 13,3 25,4 8,8 7,2 10,2 < 1 <1 < 1
13 22,7 15,0 37,8 8,0 6,8 9,2 < 1 <1 < 1
14 27,8 17,9 40,5 18,3 16,7 19,7 < 1 <1 < 1
15 15,6 7,0 23,5 6,1 5,6 7,0 < 1 <1 < 1

Tab. 4.2 – Comparaison entre les concentrations mesurées lors du vol du 2 juillet 2006 et les
concentrations modélisées par RAMS avec et sans lessivage.

Le tableau 4.2 présente une comparaison des concentrations en aérosols minéraux mesurées
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(moyennes temporelles sur 2 minutes) lors du vol du 2 juillet 2006 et simulées (moyennes spatiales
sur 20 km2) avec ou sans lessivage sur la grille fille. Comme le montre ce tableau, les concentra-
tions simulées par le modèle sont sous-estimées même sans lessivage. Cela peut s’expliquer soit
par une mauvaise représentation des sources, soit par une mauvaise représentation du champ
de vent. Nous avons vu précédemment que le champ de vent simulé était en bon accord avec
les observations. Il semblerait donc que ce soient les sources locales qui soient mal représentées
dans le modèle. En effet, la résolution horizontale de la grille fille est de 5 km alors que celle
de la source est de 25 km. Compte tenu de l’échelle spatiale des phénomènes météorologiques
à l’origine des soulèvements d’aérosols minéraux dans la zone sahélienne, il est peut-être néces-
saire de représenter les zones source de cette région avec une résolution plus fine pour améliorer
les estimations des émissions d’aérosols minéraux. Une autre explication peut être que l’avion a
survolé une zone où les aérosols minéraux sont issus du transport depuis les zones se trouvant
plus au nord et non pas de l’émission locale.

Une autre remarque que l’on peut faire au vu des résultats présentés dans ce tableau est que
le coefficient de lessivage choisi pour les aérosols minéraux a sans doute été surestimé. Cependant,
malgré cette surestimation du lessivage des aérosols minéraux, la figure 4.13 montre que, comme
nous l’avions supposé auparavant, on peut retrouver des aérosols minéraux en quantités non
négligeables à très haute altitude. On peut alors se poser la question du devenir de ces aérosols :
vont-ils servir de noyaux glaçogènes et permettre la formation de cirrus ? Vont-ils être pris dans
les jets d’altitude et être exportés à grande distance ?

Fig. 4.13 – Concentrations en aérosols minéraux simulée par le modèle RAMS en moyenne à 2
km (a) et à 10 km (b) sur la grille fille avec ou sans lessivage des aérosols.

4.3 Conclusion

Dans ce chapitre, nous nous sommes intéressés au cycle des aérosols minéraux dans la zone
sahélienne. Les événements à l’origine du soulèvement d’aérosols minéraux dans cette région sont
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les systèmes convectifs méso-échelle du début de la saison humide (mai), période à laquelle la
végétation locale est encore assez rare pour permettre l’érosion éolienne. Grâce aux observations
réalisées au cours de la campagne internationale AMMA, nous avons pu faire une étude de cas
sur une partie des SOP1 et 2 pendant lesquelles le soulèvement des aérosols minéraux lié au
passage de systèmes convectifs méso-échelle a été bien documenté, en particulier par des vols de
l’ATR-42. Les principaux résultats issus de la modélisation faite au cours de ce travail sont les
suivants :

– le modèle RAMS est capable de reproduire la convection intense observée au cours de la
période modélisée uniquement en utilisant un modèle de nuage détaillé (schéma microphy-
sique à deux moments),

– la représentation correcte de la convection nuageuse est essentielle pour que les vitesses de
surface soient correctement estimées,

– l’inhibition du soulèvement des aérosols minéraux par l’humidité du sol doit être prise en
compte dans le cas où l’on représente les émissions d’aérosols minéraux associées au passage
d’un système précipitant afin de ne pas surestimer la quantité d’aérosols mobilisés,

– des quantités non négligeables d’aérosols minéraux peuvent être trouvées à très haute alti-
tude.

En revanche, le lessivage des aérosols minéraux est très nettement surestimé par notre modélisa-
tion. Enfin, la résolution spatiale de la source d’aérosols minéraux utilisée par le DPM MB95 doit
vraisemblablement être améliorée dans la région sahélienne afin de mieux représenter les sources
locales.

La prochaine étape de ce travail consistera à étendre la période modélisée à l’ensemble des
SOP1 et 2 afin de valider l’outil de modélisation mis au point ici. Ceci pourra permettre de mieux
appréhender le rôle des sources sahéliennes dans le budget des émissions africaines.
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Conclusion générale et
perspectives

L’étude du cycle des aérosols minéraux mobilisés par le vent (aérosols minéraux éoliens) n’est
certes pas un sujet de recherches nouveau, mais nous savons que beaucoup reste à faire dans ce
domaine. Bien sûr, on commence à avoir une idée assez nette du phénomène. En particulier, on
sait à présent que ce type d’aérosol représente environ la moitié en masse de l’aérosol mondial,
l’autre moitié étant due aux aérosols marins. Les émissions annuelles de l’un ou de l’autre sont
éminemment variables, mais leurs ordres de grandeur doivent se compter en gigatonnes. Concer-
nant l’aérosol minéral, de nombreuses observations seront encore nécessaires pour en préciser à la
fois les propriétés radiatives et chimiques, l’impact sur le cycle nuageux ou sur la biomasse, sans
même parler des régions où il n’a pas encore été étudié in-situ (Australie, Atacama...). Les ob-
servations sont à la fois coûteuses et délicates, et l’outil de modélisation s’inscrit dans la série des
moyens d’investigation. Le travail présenté ici se situe dans le cadre de cette dernière approche.
La modélisation à méso-échelle avait pour but de répondre à deux types de questions adaptées à
la zone africaine, mais sans aucun doute transposables à d’autres régions émettrices ailleurs dans
le monde. Le premier problème à résoudre était le suivant : comment modéliser de façon réaliste
les émissions d’aérosol minéraux et leur transport subséquent lorsque la zone émettrice est à
topographie complexe ? Ce premier problème est bien représenté par la zone aride de Bodélé,
dans le nord du Tchad. L’autre question a trait au rôle des systèmes convectifs précipitants qui
se développent dans des zones semi-arides en fin de saison sèche. La question a été traitée pour
la zone sahélienne en début de mousson.

L’outil de modélisation utilisé dans ce travail est le modèle méso-échelle RAMS de l’Université
du Colorado couplé en ligne avec le DPM (Dust Production Model) MB95 développé au LISA
(Paris 12). Ce dernier module a pour finalité de calculer le flux d’émission en un point donné
et à un instant donné dès lors que l’on connaît la vitesse du vent en surface et un ensemble
réduit de propriétés du sol en surface. Ce DPM a fait l’objet récemment d’une amélioration
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importante concernant le fichier des propriétés des sols en surface. Parallèlement, la définition
spatiale est passée du degré au quart de degré et des zones jusque-là non couvertes sont à présent
documentées, comme par exemple une partie importante de la zone sahélienne. Nous avons inclus
ces améliorations dans notre système de modélisation. On peut donc envisager des résolutions
spatiales élevées dans le modèle RAMS, qui soient cohérentes avec le cadastre des propriétés de
surface.

Cette question de la définition spatiale est au cœur du premier problème que nous avons traité,
à savoir la simulation du cycle des aérosols minéraux dans des zones à topographie complexe.
La dépression de Bodélé, au nord du Tchad, est reconnue comme l’une des sources d’aérosols
minéraux les plus importantes dans le monde, mais de nombreux auteurs avaient mis en lumière
la difficulté de représenter correctement ces émissions : en effet, la simulation du champ de vent,
notamment au voisinage du sol, donne souvent des résultats décevants. Ainsi, la base NCEP,
établie par un GCM (modèle de circulation globale), malgré la qualité reconnue de ses champs, a
révélé ici un défaut important, à savoir une sous-estimation systématique d’un facteur 2 [Koren
and Kaufman, 2004], ce qui, compte tenu du fait que l’émission éolienne est un phénomène à seuil
et fortement non linéaire (croissance en fonction de la puissance 3 de la vitesse de frottement),
interdit toute estimation réaliste des flux d’émission, de ce fait quasi-nuls. Sans que cela soit aussi
drastique, les vents du centre européen (CEPMMT) souffrent eux aussi d’un biais qui peut être
gênant et qui se traduit en particulier par une sous-estimation systématique dans cette zone. La
dépression de Bodélé étant située à l’extrémité sud-ouest d’un couloir constitué par deux massifs
élevés, le Tibesti au nord-ouest et l’Ennedi au sud-est, la modélisation est a priori délicate. Nous
avons donc dans un premier temps effectué un exercice de comparaison de notre modèle avec
des observations in-situ acquises pendant la campagne BoDEx 2005 [Washington et al., 2006;
Todd et al., 2007] au mois de mars 2005. Cette campagne a été marquée par un événement
de soulèvement éolien d’une grande intensité entre le 10 et le 12 mars 2005. Pour simuler cet
événement, diverses résolutions spatiales (longueur de la maille horizontale) entre 50 km et
5 km ont été testées et nous avons vérifié qu’une échelle spatiale de 10 km est bien adaptée. La
définition verticale doit également être détaillée : nous avons adopté 30 mailles verticales de taille
croissante, en réservant une dizaine d’entre elles au premier kilomètre au-dessus de la surface, afin
de bien représenter la couche limite. Nous avons ainsi pu restituer la totalité de l’épisode observé.
Les concentrations calculées sont en bon accord avec les mesures locales (épaisseur optique). A
plus grande échelle, le panache d’aérosols modélisé est en bon accord avec l’imagerie MODIS.
Notre simulation restitue également le jet de basse couche généré par les reliefs du Tibesti et de
l’Ennedi, qui est une caractéristique climatologique de la région [Washington and Todd , 2005].
La question de l’échelle spatiale sera abordée à plusieurs reprises dans la suite de ce travail.
Nous avons poursuivi notre investigation de la zone de Bodélé en simulant une année entière du
cycle des aérosols éoliens. La zone modélisée couvre une zone beaucoup plus étendue que dans
l’exercice BoDEx 2005, car nous voulions y inclure plusieurs stations météorologiques du réseau
OMM et, si possible, une station AERONET. Nous avons choisi la station de Banizoumbou, au
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Niger. La résolution spatiale adoptée est de 50 km. Les résultats sont en bon accord qualitatif et
quantitatif avec les observations disponibles, que ce soit avec le vent aux stations (en particulier à
Faya, station située dans la dépression, au nord-est de la zone émettrice proprement dite) ou avec
les produits satellitaires, indices IDDI ou TOMS AI. Le cycle des émissions d’aérosols modélisées
présente une saisonnalité marquée, avec un maximum en février et un minimum pendant les mois
d’été (juin à août), en phase avec le champ de vent qui présente la même saisonnalité. Là encore,
ces résultats concordent avec la climatologie de la région issue de plusieurs années d’observations
in-situ ou satellitaires [Washington et al., 2006]. Le bilan de masse annuel a été de 190 Mt, en
accord avec les données chiffrées sur la région : les études disponibles dans la littérature nous
apprennent qu’elles se situent entre 75 Mt an−1 et 800 Mt an−1. Les résultats sont globalement
plus satisfaisants que lorsque l’on utilise les vents du CEPMMT en entrée du DPM. Il est enfin à
noter que la station AERONET de Banizoumbou nous a été de peu de secours dans cet exercice,
car nous avons pu constater que les aérosols issus de Bodélé ne passent que rarement sur cette
station cette année-là. Cette étude a été complétée par une modélisation à grande échelle du cycle
complet des aérosols émis pendant BodEX 2005. L’étude a nécessité deux grilles, la grille fille
(20 km) étant centrée sur Bodélé, la grille mère (100 km) s’étendant à l’ouest, jusqu’au Brésil.
Nous avons vérifié les grands traits reconnus par la littérature [Koren et al., 2006], à savoir que
l’aérosol, en cette saison, voyage vers l’ouest sur l’Atlantique à une altitude de l’ordre de 2 km,
grâce aux vents d’est soufflant à ces niveaux. Le voyage vers l’ouest n’est cependant pas direct,
et commence par un trajet sud-ouest qui amène le panache sur le golfe de Guinée, où commence
le trajet vers l’Amérique. Les concentrations au Brésil sont de quelques dizaines de µg m−3.

Nous avons ensuite cherché les raisons de la saisonnalité du cycle des émissions. Pour cela,
nous avons examiné quotidiennement la circulation du vent en surface dans la zone de Bodélé.
Nous avons constaté que, pendant les mois d’hiver, le vent a tendance à contourner le relief
du Tibesti plutôt qu’à le franchir. Il s’engouffre alors dans la passe de Bodélé en suivant une
direction nord-est vers sud-ouest, ce qui induit une forte accélération et un soulèvement intense
sur la zone émettrice située en aval de la passe. Par contre, en été, il peut changer de sens et
souffler du sud-ouest vers le nord-est, ce qui élimine toute accélération sur la zone émettrice
de Bodélé. D’autre part, même s’il souffle encore parfois vers le sud-ouest comme en hiver,
l’instabilité thermique des basses couches fait que les cas de franchissement du relief du Tibesti
sont fréquents et l’accélération dans la passe est nettement moins marquée. Quelle que soit la
situation estivale, l’émission est donc nettement plus faible qu’en hiver. Nous avons quantifié
cette tendance au franchissement du relief en calculant le nombre de Froude en un point qui
nous a paru caractéristique de l’amont du relief du Tibesti. On rappelle que le nombre de Froude
mesure la capacité de la circulation atmosphérique à franchir les reliefs. Les valeurs les plus
basses dénotent une incapacité au franchissement à cause de la forte stabilité atmosphérique des
basses couches : il y aura alors contournement du relief, si la largeur de ce dernier n’est pas trop
importante. Comme on s’en doutait, les plus faibles valeurs du nombre de Froude se trouvent
en hiver. Toujours dans le cadre de cet exercice de simulation étendue, nous avons cherché à
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caractériser l’impact de la résolution spatiale sur les résultats. En effet, si la simulation de BoDEx
2005 nous avait suggéré que les échelles n’avaient pas une importance cruciale dans ce cas, une
autre simulation, effectuée en été cette fois-ci (juillet 1996) nous avait amenés à la conclusion
inverse : les résultats des simulations étaient très sensibles à l’échelle spatiale de modélisation.
Nous avons donc refait la simulation en utilisant une échelle de 20 km au lieu de 50 km, sur la
même année 2001 et la même zone. Nous avons pu ainsi systématiser les observations sur les deux
cas étudiés ci-dessus, à savoir : en hiver, les vents à haute résolution (20 km) sont plus intenses
que ceux trouvés à résolution modérée (50 km), mais fort bien corrélés à ces derniers. Par contre,
en été, la corrélation est plus faible, la dispersion est plus élevée, et il est probable que l’instabilité
thermique joue un rôle majeur. De toute façon, les flux d’aérosols sont très faibles, quelle que soit
la résolution. Globalement, sur l’année, le bilan « haute résolution » est de 320 Mt, soit environ
70% de plus qu’à la résolution de 50 km.

La seconde question que nous avons cherché à résoudre est plus complexe encore, puisqu’il
s’agit de caractériser les effets des lignes de grains et autres systèmes convectifs méso-échelle (les
MCS) sur le cycle des aérosols minéraux. Les MCS sont associés à des vents intenses, intermit-
tents et affectant des zones de taille réduite. Nous avons pu vérifier par modélisation que ces vents
sont produits par les fronts de rafales et également par la circulation associée à la convection nua-
geuse profonde, qui couple la circulation des basses couches et la circulation d’altitude (sans cette
configuration, le vent en surface resterait modeste et l’émission éolienne ne se produirait pas).
Les émissions d’aérosols minéraux sont alors particulièrement sporadiques et spatialement inho-
mogènes. Les MCS sont accompagnés par endroits de précipitations, qui inhibent les émissions en
humidifiant les zones source et qui rabattent par lessivage les panaches d’aérosols soulevés par les
vents intenses. Les difficultés viennent du fait qu’il faut d’une part modéliser le système convectif
proprement dit, mais aussi les précipitations associées afin de tenir compte de l’inhibition des
zones émissives après la pluie. D’autre part, la concentration des aérosols est grandement affectée
par la phase aqueuse, que ce soit par la capture au sein des nuages ou par les précipitations elles-
mêmes : le lessivage doit être introduit de façon réaliste. Nous avons modélisé une période incluse
dans la campagne AMMA [Redelsperger et al., 2006a;b], du 29 juin au 3 juillet 2006. Cette pé-
riode bien documentée a vu le passage de plusieurs MCS sur le Niger, dont une ligne de grains le
2 juillet 2006. La simulation met en jeu deux grilles imbriquées, aux échelles respectives de 25 km

et de 5 km. La grille mère (25 km) est un carré de 2500 km de côté et va du golfe de Guinée au Sa-
hara, cependant que la grille fille (5 km), centrée sur Banizoumbou (située non loin de Niamey au
Niger), est un carré de 500 km de côté. Pour réussir notre modélisation, nous avons dû effectuer
un très grand nombre de tests, portant sur les configurations du modèle. La réalisation de notre
projet a nécessité les adaptations suivantes. Tout d’abord, la résolution spatiale verticale a été
améliorée par rapport aux simulations précédentes. Elle comprend 50 niveaux, avec 20 niveaux
compris entre 0 et 1500 m. De plus, le pas de temps a dû être réduit : même si les conditions
de stabilité numérique sont satisfaites avec un pas de 20 secondes, nous avons du choisir un pas
de 5 secondes. Enfin, pour déclencher la convection, nous avons adopté le schéma microphysique
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à deux moments, celui à un seul moment s’avérant incapable de reproduire le MCS. Dans ces
conditions, nous avons pu reproduire la variabilité spatiale et temporelle du vent, ainsi que son
intensité. Nous avons vérifié qu’il existait un bon accord, à la fois en phase et en amplitude,
avec le vent mesuré à Banizoumbou. Les précipitations modélisées semblent réalistes, compte
tenu de la relative faiblesse de la densité des pluviomètres. A plus grande échelle, les champs
nuageux modélisés sont en bon accord avec les données satellite. Les ordres de grandeur des
concentrations sont également retrouvés. Cependant, nous avons probablement surestimé le les-
sivage, et ce point sera à améliorer, ainsi que la représentation des sources locales à petite échelle.

Au terme de ce travail, nous avons mis au point et testé, dans des conditions diverses et
complexes, un outil de modélisation du cycle des aérosols minéraux à la fois efficace et réaliste.
Nous avons également conscience de ce qui y a manqué et qui, donc, sera réalisé en priorité
par la suite. Tout d’abord, il est évident que les études du cycle des aérosols à l’échelle globale
devront encore, pendant quelques années, passer par l’outil GCM et non pas par des modèles
de méso-échelle. Ces derniers, par contre, sont d’une aide précieuse pour corriger les biais des
champs de vents calculés à grande échelle par les GCM, vents qui pourront alors être proposés
pour le calcul des flux et du transport des aérosols minéraux. L’étude étendue sur l’année 2001
devrait nous aider à élaborer un tel algorithme de correction des vents GCM aux fins d’études
globales des aérosols minéraux.

Evidemment, beaucoup reste à faire dans le cadre de l’étude des MCS et de leur effet sur
les aérosols minéraux dans les zones semi-arides. Les données recueillies pendant l’expérience
AMMA (mais pas seulement) serviront de cadre à ce programme. Les problèmes sont nombreux.
Il faut en priorité améliorer les schémas de lessivage. Une des options du modèle RAMS-Chimie
concerne l’étude détaillée des lessivages par les nuages (rainout) et par les pluies (washout), avec
une description du transfert microphysique, c’est-à-dire que l’on peut tenir compte du passage de
l’aérosol captif dans le réservoir « eau nuageuse » au réservoir « eau précipitante ». Une attention
particulière sera apportée à la phase glace, et notamment à la capacité glaçogène des aérosols
minéraux [DeMott et al., 2003]. Pour notre part, ne disposant pas des analyses de l’eau de pluie
pendant AMMA, nous n’avons pas jugé utile de réaliser cette étude complète dans le cadre de la
présente thèse. Cela devient prioritaire dès lors que l’on dispose des données d’analyse des pluies.
Il sera alors possible d’améliorer les schémas de lessivage. Parallèlement, il sera nécessaire, pour
interpréter les données relatives aux aérosols minéraux mesurés aux stations ou par avion, en
particulier dans la zone de Banizoumbou, de disposer d’une représentation à fine échelle (haute
résolution).
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Annexe 1
Principales campagnes ayant eu

pour objet l’étude de la
convection et des lignes de grains
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Annexe 2
Description des produits de

validation du modèle

A2.1 L’indice AI TOMS

L’indice AI TOMS (Aerosol Index Total Ozone Mapping Spectrometer [Herman et al., 1997])
est une mesure de combien la dépendance à la longueur d’onde de la radiation UV rétro-diffusée
d’une atmosphère contenant des aérosols (diffusion de Mie + diffusion Rayleigh + absorption)
est différente de celle d’une atmosphère moléculaire pure (diffusion Rayleigh pure). De manière
quantitative, l’indice AI dérivé des mesures effectuées par le spectromètre TOMS est défini par :

AI = 100log10

[
IMes.
360

ICalc.
360

]
(A2.1)

avec IMes.
360 la luminance mesurée à 360 nm et ICalc.

360 la luminance calculée à 360 nm pour une
atmosphère Rayleigh.

Dans la plupart des conditions, l’indice AI TOMS est positif pour les aérosols absorbants et
négatif pour les aérosols non absorbants (diffusion pure).

Ces données sont publiques et disponibles à l’échelle du globe à l’adresse suivante :
http ://toms.gsfc.nasa.gov/aerosols/aerosols_v8.html.
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A2.2 L’indice IDDI

Le concept des IDDI (Infrared Difference Dust Index, [Legrand et al., 1994; Brooks and Le-
grand , 2000; Legrand et al., 2001]) a été développé au Laboratoire d’Optique Atmosphérique
à l’Université des Sciences et Technologies de Lille. Son principe repose sur le fait que la pré-
sence d’une couche d’aérosols minéraux réduit la luminance infrarouge reçue par les satellites
au-dessus des régions arides et semi-arides, comme le Sahara et le Sahel [Tanré and Legrand ,
1991]. Ainsi, les IDDI sont un enregistrement de la réduction de la température de brillance du
système Terre-Atmosphère due à la présence d’aérosols minéraux.

Les IDDI sont contruits à partir des données acquises chaque jour dans l’infrarouge thermique
(bande de longueurs d’onde comprises entre 10,5 et 12,5 µm) par le radiomètre embarqué sur
le satellite géostationnaire Meteosat entre 11h35 et 12h00 TU. La construction des IDDI se fait
en trois étapes. La première étape consiste à convertir les flux d’énergie radiative mesurés par le
radiomètre en température de brillance. L’étape suivante consiste à établir une image Météosat
dite « de référence » de la surface terrestre. Cette image de référence correspond à l’image de
la surface terrestre vue par le radiomètre dans des conditions de ciel clair. Elle est obtenue en
sommant les pixels de ciel clair observés sur une période de 15 jours consécutifs. Finalement,
les IDDI sont obtenus en faisant la différence des températures de brillance dans l’infrarouge
thermique entre l’image journalière acquise à 12TU par le radiomètre et l’image de référence.

L’avantage des IDDI est qu’ils ont une très bonne résolution (5 km × 5 km). Cependant,
l’IDDI ne peut pas être calculé pour les pixels nuageux et il est sensible aux variations du contenu
en vapeur d’eau de l’atmosphère. Concernant ce dernier point, l’effet est atténué en utilisant une
correction basée sur un contenu moyen en vapeur d’eau de l’atmosphère.

Les IDDI ont été largement utilisés à la fois sur le continent africain [Legrand et al., 1994] et
sur le continent asiatique lors de la campagne INDOEX [Léon and Legrand , 2003].

A2.3 Le réseau AERONET

Le réseau AERONET (AErosol RObotic NETwork [Holben et al., 1998]), initié par les la-
boratoires GSFC (Goddard Space Flight Center) de la NASA (National Aeronautics and Space
Administration) et LOA (Laboratoire d’Optique Atmosphérique) de l’USTL/CNRS (Université
des Sciences et Technologies de Lille/Centre National de la Recherche Scientifique) au début des
années 1990, est un réseau mondial de stations de mesures au sol dédié à la caractérisation et à
la surveillance des aérosols atmosphériques.

A2.3.1 Les paramètres mesurés

Chaque station du réseau AERONET (Fig. A.1) est équipée d’un photomètre solaire spectral
Cimel Electronique 318A qui effectue des mesures :

– du rayonnement descendant diffusé par l’atmosphère :
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– spectral de 440 à 1020 nm,
– angulaire dans l’almucantar (i.e. le plan principal solaire),
– état de polarisation à 870 nm dans le plan principal solaire avec une fréquence de 10 à

20 fois par jour si le ciel est dégagé, sans nuages.
– de l’éclairement solaire direct (toutes les 15 minutes) de 340 à 1020 nm (de 4 à 9 longueurs

d’onde suivant les instruments).

Fig. A.1 – Un site de mesure du réseau AERONET (Avignon, France).

A2.3.2 Les paramètres dérivés

Ces mesures permettent de dériver les paramètres suivants :
– les épaisseurs optiques d’extinction, de diffusion et d’absorption entre 440 et 1020 nm

(extinction du faisceau solaire),
– la distribution en taille relative à la colonne atmosphérique,
– la concentration en volume et le rayon modal associé pour le mode fin et pour le mode

grossier,
– l’albédo de diffusion simple (qui caractérise l’absorption des particules) de 440 à 1020 nm,
– l’indice de réfraction de 440 à 1020 nm,
– la fonction de phase naturelle de 440 à 1020 nm,
– le facteur d’asymétrie de 440 à 1020 nm,
– le contenu en vapeur d’eau intégré verticalement déduit des mesures photométriques à

940 nm.
Trois niveaux de qualité sont disponibles pour ces paramètres :
– le niveau 1 qui correspond aux données brutes, sans masque ni contrôle de qualité,
– le niveau 1.5 qui correspond aux données brutes sur lesquelles un « masque nuage » a été

appliqué,
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– le niveau 2 qui correspond aux données brutes sur lesquelles un « masque nuage » ainsi
qu’un contrôle qualité ont été appliqués.

A2.3.3 Implatantion des sites

La figure A.2 indique les différents sites de mesures appartenant au réseau AERONET.

Fig. A.2 – Carte localisant les stations du réseau AERONET à l’échelle mondiale en 2007.

A2.3.4 Accès aux données

Tous les paramètres mesurés et dérivés du réseau AERONET sont publics et disponibles quasi-
ment en temps réel (h+2). Le cœur de la base de données est situé à http ://aeronet.gsfc.nasa.gov/.
Il existe également un site miroir de la composante française PHOTONS (PHOtométrie pour le
Traitement Opérationnel de Normalisation Satellitaire) du réseau AERONET situé à http ://www-
loa.univ-lille1.fr/photons.
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Annexe 3
Rappels de quelques définitions

utiles en dynamique

Dans le chapitre décrivant les mécanismes à l’origine de l’émission de l’aérosol minéral ainsi
que dans les équations définissant la vitesse de friction seuil dans le DPM MB95, nous avons
utilisé le nombre de Reynolds, dont la définition est donnée ici, pour caractériser l’atmosphère à
laquelle s’appliquait la théorie. Ensuite, dans le chapitre portant sur l’étude de la dépression de
Bodélé, afin de comprendre l’origine de la saisonnalité des soulèvements d’aérosols minéraux dans
cette région, nous avons été amenés à étudier le comportement de l’écoulement atmosphérique
dans cette région à topographie complexe. Pour ce faire, nous avons introduit le nombre de
Froude, dont la définition est également rappelée ici.

A3.1 Le nombre de Reynolds

L’atmosphère terrestre est un fluide en mouvement. Pour décrire la stabilité dynamique de
l’atmosphère, il faut donc étudier la nature de l’écoulement de ce fluide. Nous entrons dans le
domaine de la mécanique des fluides. Nous savons qu’un écoulement peut être soit laminaire, c’est-
à-dire dynamiquement stable, soit turbulent, c’est-à-dire dynamiquement instable. Pour savoir
quand se produit ce changement de nature, nous allons introduire des nombres adimensionnels
pour le caractériser.

Le nombre de Reynolds, noté Re, caractérise la transition du régime laminaire au régime
turbulent. Il est égal au quotient des forces d’inertie par les forces de viscosité :
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Re = ρUl
µ = Ul

ν
(A3.1)

avec ρ la masse volumique du fluide (en kg m−3), U la vitesse moyenne du fluide (en m s−1), l la
dimension caractéristique de l’objet considéré (en m) (par exemple, le diamètre d’une conduite),
µ la viscosité dynamique du fluide considéré et ν la viscosité cinématique du fluide considéré (en
m2 s−1) avec :

ν = µ
ρ (A3.2)

Le nombre de Reynolds au seuil d’érosion, Ret, défini dans le chapitre 2, est donc simplement
le nombre de Reynolds pour lequel U est égale à la vitesse de friction seuil u∗t .

Autour d’une certaine valeur du nombre de Reynolds, appelée valeur critique Rec, l’écoule-
ment initialement laminaire devient turbulent et réciproquement :

– si Re > Rec : le régime est turbulent,
– si Re < Rec : le régime est laminaire.
Dans le cas de la couche limite atmosphérique de surface (jusqu’à une altitude d’environ 1000

m), Re≈ 109, ce qui nous permet d’affirmer que l’écoulement dans cette couche est turbulent.

A3.2 Le nombre de Froude

Le nombre de Froude, noté Fr, est un nombre adimensionnel qui caractérise l’importance
relative des forces liées à la vitesse et des forces de pesanteur. Il permet de déterminer si un
écoulement arrivant sur un obstacle va contourner cet obstacle ou bien passer par dessus. Le
nombre de Froude est défini par :

Fr = U
Nh

(A3.3)

avec U la vitesse de l’écoulement (en m s−1), N la fréquence de Brünt-Väisälä (en s−1) et h

la hauteur caractéristique de l’obstacle (en m).
Dès lors, suivant les valeurs du nombre de Froude, on peut déterminer le comportement de

l’écoulement face à l’obstacle :
– Fr ≈ 0, 1 : l’écoulement contourne l’obstacle,
– Fr ≈ 0, 4 : c’est une situation mixte. Une partie de l’écoulement passe par-dessus l’obstacle

alors que l’autre partie le contourne à une altitude plus basse,
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– Fr = 1 : la stabilité est faible et les vents forts. Il y a création d’oscillations (voir Fig.
A.3). Sous les crêtes des ondes, il y aura possibilité de tourbillons (rotors indiqués sur la
Fig. A.3) près du sol. L’écoulement passe au-dessus de l’obstacle,

– Fr > 1 : L’écoulement passe au-dessus de l’obstacle. Il y aura création d’une zone de fluide
mort en aval de l’obstacle. Au sommet, il y aura accélération du vent.

Fig. A.3 – Illustration schématique de l’écoulement atmosphérique en présence d’un relief.
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A3.3 La fréquence de Brünt-Väisälä

Comme on peut le voir sur la figure A.3, la présence d’un relief peut créer une perturbation
qui génère des ondes de relief en aval. La masse d’air est alors soumise à des oscillations forcées
et elle oscille à la fréquence de Brünt-Väisälä, N :

N =
√

g
θ

∂θ
∂z

(A3.4)

avec g l’accélération de la pesanteur (g = 9, 81 m s−2), θ la température potentielle (en K)
et ∂θ

∂z le gradient vertical de température potentielle (en K m−1).
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Annexe 4
Mesoscale modeling of aeolian

dust emission during the BoDEx
2005 experiment

Cette annexe est constituée par l’article publié au Geophysical Research Letters présentant la
modélisation de la campagne BoDEx 2005 (chap. 3.1 de ce manuscrit), dont le résumé est traduit
ici en français :

On pense que la dépression de Bodélé (dans le nord du Tchad) est la plus importante source
d’aérosols minéraux Sahariens transportés par delà l’Océan Atlantique, en particulier ceux ar-
rivant dans le golfe de Guinée pendant l’hiver boréal. Pendant la campagne de mesures Bodélé
Dust Experiment 2005 (BoDEx 2005), qui a eu lieu en février-mars 2005, un important soulève-
ment d’aérosols minéraux a été observé et quelques-unes de ses principales caractéristiques (vent
de surface, concentration en aérosols minéraux, radiation) ont été mesurées. Cet article teste la
capacité d’un modèle méso-échelle couplé en ligne avec un modèle de production d’aérosols mi-
néraux (DPM) à reproduire les caractéristiques de petite échelle associées à cet événement. Ces
simulations montrent clairement qu’une résolution de 10 km × 10 km est nécessaire pour repro-
duire de façon satisfaisante les vents de surface observés ainsi que les principales caractéristiques
du panache d’aérosols minéraux.

148



149



150



151



152



153



Annexe 5
What is the effect of cloud

inhomogeneities on actinic fluxes
and chemical species

concentrations ?

Cette annexe est constituée par l’article publié au Geophysical Research Letters présentant
l’étude de l’effet des hétérogénéités nuageuses sur les flux actiniques et les concentrations des
principales espèces chimiques troposphériques mentionnée dans l’introduction générale. Ce tra-
vail, commencé au cours de mon stage de DEA, a été finalisé au cours de ma thèse et est donc
adjoint au manuscrit. Le résumé, en français, de l’article, est ajouté ici :

L’objet de cet article est d’évaluer le biais introduit par l’hypothèse couramment utilisée du
nuage homogène plan-parallèle dans le calcul des flux actiniques, des taux de photolyse et des
concentrations des principales espèces chimiques troposphériques. Par conséquent, ces quantités
obtenues pour un champ nuageux hétérogène généré avec un modèle stochastique sont compa-
rées à leurs équivalents obtenus pour un champ nuageux supposé homogène plan-parallèle. Les
résultats de cette étude montrent que négliger les hétérogénéités nuageuses a un impact signi-
ficatif sur le flux actinique. Par exemple, le biais introduit par l’hypothèse du nuage homogène
plan-parallèle dans le calcul du flux actinique peut dépasser 100% sous le nuage, conduisant à un
biais comparable sur les taux de photolyse qui, à son tour, crée une augmentation de la capacité
oxydante du système.
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Annexe 6
Modeling the impact of a tropical

mesoscale convective system on
surface wind field for application

to aeolian dust assessments

Cette annexe est constituée par l’article actuellement soumis au Geophysical Research Let-
ters présentant la modélisation d’un système convectif méso-échelle tropical observé au cours de
l’expérience AMMA (chap. 4.2 de ce manuscrit), dont le résumé est traduit ici en français :

Les systèmes convectifs méso-échelle tropicaux sont une caractéristique majeure de la météo-
rologie africaine. Ces perturbations, originaires de l’est du continent, voyagent en direction de
l’ouest au nord de la ZCIT pendant l’été boréal. Leur effet sur le budget des aérosols minéraux
désertiques est controversé : d’une part, ces perturbations induisent des vents intenses près de
la surface, provoquant un entraînement fort au niveau des zones non végétalisées, mais, d’autre
part, les précipitations associées à ces systèmes lessivent efficacement les aérosols minéraux dé-
sertiques de l’atmosphère. Cet article porte sur la modélisation méso-échelle d’un cas d’étude
observé pendant la campagne AMMA (Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Africaine). Une
estimation précise des émissions d’aérosols minéraux désertiques dépend très fortement de la
bonne représentation des vents de surface (à la fois leur localisation et leur intensité). Ce papier
met l’accent sur la nécessité de simuler de façon précise les cellules convectives afin de retrouver
correctement le vent de surface. Dans le cas présenté ici, ceci peut être uniquement réalisé en
utilisant un schéma nuageux détaillé dans le modèle méso-échelle.
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Abstract
Tropical mesoscale convective systems are a prominent feature of the African meteorology.

These easterly disturbances travel westwards north of the ITCZ during the boreal summer. Their
net effect on desert dust budget is controversial : they induce intense wind fields near surface,
which leads to intense dust uptake from uncovered areas, but, on the other hand, rainfalls effi-
ciently remove dust from the atmosphere. This paper deals with the mesoscale modeling of a case
study observed during the international AMMA (African Monsoon Multidisciplinary Analysis)
campaign. A precise estimate of dust emission strongly depends on a correct simulation of sur-
face wind velocities (both location and intensity). This paper highlights the need to accurately
simulate the presence of convective cells in order to correctly retrieve the surface wind field. In
the case presented here, this can only be achieved using a detailed cloud scheme in the mesoscale
model.
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1. Introduction
During the boreal summer, mesoscale convective systems (MCS, including squall lines) are

frequently observed in the Sahelian region. These MCS are responsible for most of the rainfall
occurring in this region [Hodges and Thorncroft , 1997; Mathon and Laurent , 2001]. In addition,
they significantly modify the surface wind field : when a MCS passes, surface wind direction sys-
tematically and suddenly turns to east while extremely high and variable surface wind velocities
are recorded. A continuous monitoring of the aeolian activity in an experimental site located in
Niger have shown that such events are responsible for the major part of the annual wind erosion
(and thus for most of the dust emissions) occurring in the Sahelian band [Rajot , 2001]. During
four consecutive years (1995-1998), wind erosion events occurred at the beginning of the wet
season (first two weeks of May) before the vegetation starts to grow, with a maximum of acti-
vity in June. They were systematically associated with local and intense increases of the surface
wind velocities far beyond the erosion threshold, due to the passage of MCS. In addition, the
precipitation tends to increase over the region, as the wet season progress. This allows the local
vegetation to grow and also leads to an efficient removal of the locally emitted dust by wet depo-
sition processes. To estimate the influence of the MCS on the dust budget in the Sahelian region,
it is thus necessary to make a budget between the local dust emissions and the wet deposition
induced by such systems. In addition to local field measurements, a high resolution modeling
of the mineral dust cycle associated with MCS allows to estimate this budget. A prerequisite is
to correctly represent these convective events, in terms of surface wind fields that controls dust
emissions and in terms of precipitation pattern that controls dust wet deposition. This paper
deals with the first term, i.e. the role of a good representation of cloud convection on the surface
wind velocity associated with MCS.

In the absence of such severe meteorological phenomena, it might be possible to use wind
field provided by global circulation models (GCMs) to simulate dust emissions [Luo et al., 2003].
When dealing with MCS, it is not the case : surface wind velocities are generally underestimated,
mainly because GCMs cannot describe the intense, brief and small-scale 3D wind field patterns
associated to the deep cloud convection, which strongly couples the upper and surface circu-
lations. Even though MCS pertain to the mesoscale category, it is rather difficult to simulate
them with mesoscale models, but feasible [Bernardet et al., 2000; Barth et al., 2007]. The aim
of this study is to investigate the capability of a mesoscale model implemented with different
cloud models to simulate the surface wind field associated with MCS in the Sahelian region at
the beginning of the wet season.

After describing briefly the mesoscale model used in this study and the simulated period,
we discuss the impact of cloud microphysics parameterizations on the development of intense
convection in the Sahelian region and on the relevance of the simulated surface wind fields.
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2. The mesoscale model
We use the Regional Atmospheric Modeling System (RAMS) mesoscale model v. 4.3 paralleled

[Cotton et al., 2003]. The RAMS model is an Eulerian, non-hydrostatic meteorological model that
includes powerful facilities such as interactive two-way nesting (up to 8 grids), a comprehensive
surface model and, the focus of the present study, various cloud models.

Table 1 briefly recalls the cloud models available in RAMS : depending on the meteorological
situation to investigate, a number of options of increasing complexity can be used. The very
first one (level 1) applies to situations without water condensation processes, as encountered in
dry atmospheres. This first level allows for example to study radiation/vapor interactions. The
second level roughly accounts for cloud condensation (liquid water only). These two first levels
are clearly irrelevant to investigate deep cloud convection that occurs in MCS. Levels 3 and 4 are
often referred to as « explicit cloud schemes » since they include detailed cloud models. These
cloud models account for water vapor and for 7 different condensed hydrometeor categories (cloud
droplets, rain, pristine ice, snow, aggregates, graupel and hail).

Level 3 involves a 1-moment scheme, where only the mixing ratio is prognosed, whereas level
4 is a 2-moment scheme, where mixing ratio and number concentration are prognosed and from
which a mean hydrometeor diameter may be diagnosed. The size distribution of the spectrum
of any hydrometeor is represented by a generalized gamma function with a shape parameter
prescribed by the user. In this study, the shape parameter is set to 2 as recommended by Meyers
et al. [1997] when simulating convection. These explicit cloud models can be used for high spatial
resolution grid only, which implies that for coarser grids (i.e. horizontal spacing of the order of
some kilometers or more) an additional crude, large-scale convective parameterization must be
used to represent the convection at a global scale. The large-scale convective parameterization
used in RAMS is derived from Kuo [1974]’s parameterization ; it has been further developed
and refined by Molinari [1985] and Molinari and Corsetti [1985]. According to these authors,
the large-scale instability is converted into convective motions so that moisture is vertically
redistributed. Moreover, diabatic heating due to phase changes, if any, is also taken into account.
A new equilibrium is assumed to be reached with the consumption of the instabilities. This
scheme is used for the coarser model grids in view to ensure overall convection retrieval. This
rather crude approach is usually the only one used in GCMs : it allows the models to retrieve
the general features of large cloud cover, even though intense cloud convection is missed.

A detailed description of the cloud schemes used in this model can be found in Cotton et al.
[2003] and the related references [Walko et al., 1995; Meyers et al., 1997].
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3. Numerical approach
To test the capability of the model to retrieve the main features of some observed convective

events, the model have been run with different options for small-scale cloud microphysics but
with the same large-scale convective parameterization.

The RAMS model is initialized and laterally nudged (every 6 hours) by the reanalysis
ECMWF (European Center for Medium-range Weather Forecasts) fields. The studied domain is
composed of two grids centered on Niamey (13°N, 2°E) : the first grid has a horizontal resolution
of 25 km and covers the region from 9.1°W to 14.2°E and from 1.6°N to 23.8°N ; the second grid,
nested in the first grid, has a horizontal resolution of 5 km and covers the region from 0.2°W to
4.5°E and from 10.8°N to 15.4°N. For both grids, the vertical column is divided into 50 levels with
an increasing spacing from ground to about 21 km and with 20 levels in the first two kilometers
to represent the planetary boundary layer.

Intensive surface observations of the dust emissions and deposition fluxes and of the associated
surface meteorology have been conducted during the African Monsoon Multidisciplinary Analysis
(AMMA, Redelsperger et al. [2006a;b]) Special Observing Periods 1 and 2 (SOP1-2 ; 2006 May,
28 to July, 16) over the super site of Banizoumbou (13°31’N ; 2°39’E) in Niger, about 60 km north
from Niamey. From June, 29 to July, 3, in-situ observations in Banizoumbou reported a series of
perturbations with heavy convection, strong winds and sometimes rainfalls, associated with local
aeolian erosion events. Occurrence of eastern disturbances was confirmed by satellite imagery.
The simulated period begins on 2006 June, 29 at 0UTC and ends on 2006 July, 3 at 12UTC.
Some of the observational data are used next section in order to qualify the model results.
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4. Model results and discussion
A preliminary test reveals that the level 2 parameterization for cloud processes (condensation

only) was not sufficient to retrieve the observed convection. As a result, in this paper, we will
only discuss the simulations performed with the two « explicit cloud schemes » : the 1-moment
bulk scheme (level 3) and the 2-moment bulk scheme (level 4).

Figure 1 displays a comparison on June, 30 at 12UTC between satellite (MSG) true-color
image (Fig. 1a) and the modeled vertically integrated condensed water content for both the 1-
moment and the 2-moment bulk schemes on both grids (Fig. 1b and 1c, and Fig. 1d and 1e,
respectively) when a convective cell was passing over Banizoumbou. From this figure, it is clear
that only the cloud model using the 2-moment bulk scheme (Fig. 1d and 1e) allows a realistic
description of the convective event : on the larger grid, both the location and the extent of the
modeled cloudy system are in satisfying agreement with the satellite image ; at a smaller scale,
the figure shows that the deep convective active centers of the system are also well located (in the
bottom right and close to the center of grid 2). On the opposite, using the 1-moment bulk scheme
does not allow the simulation of the observed convection. Indeed, on the larger grid, neither the
location nor the extent of the cloudy system is retrieved : the cloudy system is restricted to a
small area over Nigeria and Cameroon and the MCS does not reach the Niger.

Figures 2a and 2b compare the modeled (light gray) and the measured (black) surface wind
velocities in Banizoumbou for the studied period for each of the two schemes. When using the
1-moment scheme (Fig. 2a), the model is unable to capture the high surface wind velocities
observed on June, 30, and July, 1 and 2. Moreover, the simulated wind velocity variability is
very small around Banizoumbou so that local wind velocity threshold allowing dust emissions
(dashed line - as given by the dust production model developed by Marticorena and Bergametti
[1995]) is rarely exceeded. On the opposite, using the 2-moment scheme (Fig. 2b) leads to a much
better agreement between the measured and simulated surface wind velocities as well as a higher
variability in the simulated surface wind velocities around Banizoumbou. The local wind velocity
erosion threshold is frequently exceeded, in particular, on June, 30 in the morning and on July, 2
around midnight, when local erosion was recorded [Rajot, pers. comm.]. This comparison shows
that the capability of the model to simulate (or not) surface wind velocities higher than the
erosion threshold and thus dust emissions, depends on the capability to retrieve (or not) cloudy
convection over the modeled region, i.e. depends on the cloud scheme used.

Figure 3 presents the regional simulated surface wind fields on grid 2 using the 1-moment
(Fig. 3a) and the 2-moment (Fig. 3b) schemes on June, 30 at 12UTC. When convection is absent
(Fig. 3a), the surface wind field is very homogeneous over the simulated area, and the surface
wind velocity hardly exceeds 7 m/s. When convection is well developed (Fig. 3b), the surface
wind field exhibits a complex pattern, inhomogeneous both in direction and intensity. The main
difference in terms of dust emissions is that wind velocities above the wind threshold allowing
erosion are observed over large areas, and that the surface wind velocity can reach values as high
as 18 m/s.
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Figure 4 presents a vertical cross section at the latitude of Banizoumbou (13°31’N) of the total
condensed water on June, 30 at 12UTC on grid 1 and the associated winds (arrows) obtained
when a 1-moment (Fig. 4a) or a 2-moment (Fig. 4b) scheme is used. This figure highlights
the strong coupling that arises between the surface and the upper levels when deep convection is
present. Indeed, the presence of convective cells creates a vertical organized circulation that leads
to intense vertical velocities causing, in turn, the high intensity and variability of the surface wind
field observed when a convective system is present.

From these results, it is expected that, in addition to strong differences in the simulated dust
emissions, the two could schemes will provide totally different vertical distribution of the locally
emitted dust. This will impact significantly the simulated local budget of dust emissions and the
capability of the simulated MCS to contribute to long-range transport of Sahelian dust.
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Conclusions
This study investigates the capability of a mesoscale meteorological model implemented with

different cloud models to simulate mesoscale convective systems observed in the Sahelian region
at the beginning of the wet season. These MCS are responsible of intense local dust emission,
but a quantitative budget between the locally emitted dust and the wet deposition is required to
estimate the net contribution of such systems to the Sahelian dust emissions. The first step to
model this budget is to correctly simulate the main features of the observed MCS.

We compared the results of two « explicit cloud schemes » available in the RAMS model
and matched the simulation with convective systems observed in Niger during the SOP1-2 of the
AMMA program.

From this case study, we found that using only a large-scale convective parameterization
does not allow retrieving the intense observed convection. Among the two tested « explicit cloud
schemes », the 1-moment scheme leads to disappointing results : deep convection is strongly
delayed ; the surface wind field is very smooth and not significantly enhanced compared to the
large scale convective parameterization. The simulated surface wind velocity rarely exceeds the
erosion wind threshold and would not lead to significant simulated dust emissions. When using
a 2-moment cloud scheme, the cloud convection is triggered in realistic time and place compared
to satellite observations. The simulation also provides realistic surface wind fields compared to
the surface wind velocity measured at the instrumented site of Banizoumbou. At mesoscale, the
surface wind velocity exceeds the threshold for wind erosion in large portions of the simulated
domain and can reach values as high as 18 m/s. As a result, the simulation should lead to intense
dust emissions over the simulated domain. In addition, this scheme should allow an efficient
vertical transport of the locally emitted dust suggesting that MCS could contribute to long-range
transport of Sahelian dust. These results highlight the necessity of a correct simulation of the deep
convection in the Sahelian region to estimate the locally emitted and long-range transported dust.
This can be achieved only by using mesoscale meteorological model implemented with relevant
explicit cloud models tested against field observations.
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Large-scale convective Small-scale cloud models
parameterization

Level Processes taken Explicit
into account cloud model
or model

1 No cloud No
Kuo modified by 2 Condensation only No
Molinari [1985] 3 Single-moment Yes
and bulk scheme
Molinari and Corsetti [1985] [Walko et al., 1995]

4 Two-moment Yes
bulk scheme
[Meyers et al., 1997]

TAB. 1. Cloud models available in RAMS.
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Figure captions

Figure 1. Comparison between Meteosat visible channel image on June, 30 at 12UTC (a) and
the vertically integrated condensed water content simulated by RAMS using a 1-moment scheme
for grid 1 (b) and grid 2 (c) and using a 2-moment scheme for grid 1 (d) and grid 2 (e).

Figure 2. Comparison between surface wind velocity measured at Banizoumbou (hourly ave-
raged : black stars ; hourly variability range (max-min) : black vertical bars) and the modeled
surface wind velocity averaged on the 0.25°x0.25° square centered on Banizoumbou (light grey
thick line) and to the model distribution of surface wind velocity on the 0.25°x0.25° square cen-
tered on Banizoumbou (light grey dots) using a 1-moment scheme (a) and a 2-moment scheme
(b). Black dash-dotted line indicates the local wind velocity threshold allowing wind erosion.

Figure 3. Comparison between modeled surface wind field using a 1-moment scheme (a) and
a 2-moment scheme (b) on grid 2 on June, 30 at 12UTC.

Figure 4. Comparison between vertical cross section of the total condensed water (filled
contours) on June, 30 at 12UTC and the associated winds (arrows) modeled using a 1-moment
scheme (a) and a 2-moment scheme (b) at the latitude of Banizoumbou (13°31’N) on grid 1.
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