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Chapitre 1 :Introduction générale

Chapitre 1: Introduction générale
1.1 Contexte scientifique

L'environnement est aujourd'hui une thématique au cceur de nos préoccupations sociétales.
Les premieres prises de conscience collective de l'effet des activités humaines sur
I'atmosphere ont eu lieu avec la découverte d'événements facilement identifiables qui
apparaissent a |'échelle d'un continent ou du monde. Les pluies acides, le trou dans la
couche d'ozone ou encore le transport de particules radioactives aprés la catastrophe de
Tchernobyl sont certains de ces évenements.

Le consensus scientifique prénant I'impact de I'Homme sur I'atmosphére, aussi bien a
I’échelle locale que planétaire, de maniére temporaire ou plus durable, a été rendu public
dans les premiers rapports du Groupe d’Experts Intergouvernemental sur I'Evolution du
Climat (GIEC ou IPCC) en 1990 et 1995. Ces rapports mettent en évidence les observations
de la montée du niveau de la mer, et de la fonte des glaces a I'échelle mondiale. Ils font le
lien entre ces événements, |'augmentation de la température (+0.74°C entre 1906 et 2005,
IPCC, 2007) et I'augmentation des gaz a effet de serre anthropiques. Ces changements sont
accompagnés de conséquences importantes pour I'ensemble des étres vivants. En plus des
gaz a effet de serre, le réle des activités humaines sur l'albedo terrestre et I'impact des
particules d'aérosols sont d’autres facteurs du changement climatique.

C'est I'étude des particules d’aérosols qui fera I'objet de cette these. L'augmentation des
concentrations en aérosols dans I'atmosphére est I'un des effets de I'activité humaine la plus
visible. Il suffit de s'approcher d'une agglomération pour voir leur impact sur la visibilité. Ils
ont également un fort impact sur la santé. On estime que prés de 12 millions de Francais ont
vécu en 2011 dans des zones n’ayant pas respecté les valeurs limites annuelles relatives aux
particules d'un diamétre inférieur a 10um, les PMjo (Ministére de I'écologie, 2012). L’enjeu
sanitaire est de taille. A titre d’exemple, le programme CAFE (Clean Air For Europe) de la
commission européenne a estimé qu'en France en 2000, 42 000 décés par an étaient en
relation avec I'exposition chronique aux PMzs d’origine anthropique (a I'origine de maladies
cardiovasculaires, respiratoires, voire de cancers).

De plus, les aérosols agissent fortement sur le bilan radiatif terrestre (e.g. Andreae, 1996;
Bergstrom and Russell, 1999). Leur impact radiatif peut étre divisé en 3 effets distincts:
direct, semi direct et indirect. Dans cette thése on s'intéresse au premier de ces effets:
I'effet direct. Méme si cet effet est bien documenté (e.g. Andreae et al., 2005; Haywood and
Boucher, 2000; Kaufman et al., 2002), de nombreuses incertitudes subsistent (e.g. Lohmann
et al., 2010). En effet, les aérosols sont le facteur climatique sur lequel l'incertitude du
forcage radiatif est la plus élevée (+0.4W.m™ pour l'effet direct et entre -1.1 W.m? et +0.4
W.m™ pour 'effet indirect, IPCC, 2007). C'est une valeur moyenne a I'échelle planétaire mais
elle peut varier de facon considérable en fonction de la région et du type d'aérosol
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rencontré. A cette diversité s'ajoute le court temps de vie des aérosols qui favorisent leur
variabilité spatiale et temporelle. C'est pourquoi, il est crucial de bien caractériser I'aérosol
et sa présence dans I'atmosphere.

Des analyses pluriannuelles de différentes propriétés des aérosols existent dans la
littérature. Notamment, des tendances a long terme ont été étudiées pour la visibilité
(Mahowald et al., 2007; Putaud et al., 2004; Stjern et al., 2011), |'épaisseur optique (e.g.
Augustine et al., 2008; Dubovik et al., 2002; Zhang et al., 2012), la chimie des aérosols (e.g.
Tgrseth et al., 2012; Weller et al., 2011), et le nombre de particule (e.g. Asmi et al., 2012;
Murphy et al., 2011; Yu et al., 2012b). Des comparaisons entre les tendances modélisées et
les observations ont également été publiées (e.g. Leibensperger et al., 2012; Streets et al.,
2009).

Pour connaitre l'impact radiatif direct des aérosols, étudier une seule de ces propriétés ne
suffit pas. Selon leur composition chimique, leur taille ou leur forme, I'impact sur le climat
sera trés variable. Il est donc nécessaire d'étudier ce qui gouverne directement |'impact
radiatif des particules: leurs propriétés optiques. La premiére étude sur plus d'une décennie
et sur plusieurs sites de mesures in situ, des tendances des principales propriétés optiques, a
été publiée récemment (Collaud Coen et al., 2012). 5 sites en Europe, 16 aux Etats Unis et 2
en Antarctique possedent une série homogene de mesures directes sur plus d'une décennie.
D'aprés cette étude, aucune réelle tendance n’est observée a |'échelle mondiale depuis le
début des années 2000. Des facteurs externes, tels que la météorologie, peuvent expliquer
les sensibles hausses ou baisses constatées d’'une année sur I'autre. Bien que d'autres types
de mesures existent, comme par exemple les mesures satellites ou des mesures intégrées
sur toute l'atmosphére (réseau AERONET), les mesures in situ sont primordiales car elles
permettent de d'avoir des mesures continues et de s'affranchir des conditions
météorologiques (humidité, nuages).

Les mesures en haute altitude sont particulierement importantes car leur représentativité
est plus grande que celles faites a basse altitude, en particulier pour les validations satellites
(Laj et al., 2009). En effet, les vents forts, prédominant dans la troposphére libre, permettent
aux aérosols injectés dans cette partie de l'atmosphere d'étre transportés sur de tres
longues distances (Mattis et al., 2008; McKendry et al., 2007). Leur temps de résidence peut
étre de plusieurs semaines (Kent et al., 1998) ce qui augment encore leur impact sur le
climat. Cependant, il existe peu de mesures des propriétés optiques en troposphere libre
(Collaud Coen et al., 2007; Marcq et al., 2010). Andrews et al., (2011) présentent pour la
premiere fois une climatologie de la majorité des sites d'altitudes mesurant les propriétés
optigues dans le monde. L'altitude de ces sites permet d'obtenir des mesures
représentatives de la tropospheére libre a certains moments de la journée. Seul deux sites
présentés dans cette étude sont en Europe de I'Ouest: le Monte Cimone en Italie et le
Jungfraujoch en Suisse. Les mesures optiques réalisées au Puy de Déme depuis 2002, font
donc partie d'une rare série de données en altitude, disponibles pour mieux caractériser
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I'impact radiatif direct des aérosols en Europe. En associant les mesures effectuées sur ce
site avec les rétrotrajectoires calculées par le modeéle HYSPLIT (HYbrid Single-Particle
Lagrangian Integrated Trajectory), il est possible de générer une cartographie des propriétés
optiques des aérosols.

En absorbant I'eau, la taille et les propriétés optiques des particules changent (Tang, 1996;
Zhang et al., 2008). En effet, en fonction de leur composition chimique, les particules
peuvent absorber de I'eau bien avant de se transformer en hydrométéore. Selon des études
récentes (Zhang et al., 2012) I'eau contenue a l'intérieur des aérosols est méme responsable
d'environ 70% de |'épaisseur optique des aérosols. Nous nous attacherons donc a étudier
I'impact de l'eau sur les aérosols, appelée hygroscopicité. L'hygroscopicité est I'un des
parametres les plus importants pour la détermination des propriétés optiques et donc les
effets radiatifs des aérosols (Pilinis et al., 1995; Yu et al., 2012a). Cependant, elle reste mal
guantifiée dans les modeles, en particulier a cause de la proportion de particules organiques
dont les propriétés hygroscopiques sont mal connues (Ward and Cotton, 2011). Mieux
connaitre l'impact de I'hygroscopicité sur les propriétés optiques revient donc a une
meilleure caractérisation de |'effet radiatif des aérosols.

Cependant, tres peu d'études mesurent l'impact de I'hygroscopicité sur les propriétés
optiques. A notre connaissance, la premiere étude en laboratoire de I'impact de
I'hygroscopicité sur la diffusion remonte a 1972 par Covert et al. La premiére étude portant
sur des aérosols naturels et consacrée a |'accroissement hygroscopique de la diffusion en
milieu ambiant est rapportée par Li-Jones et al. (1998). D'autres mesures ont été reportées
aux Etats-Unis (Gasso et al., 2000; Kotchenruther et al., 1999) au Brésil (Kotchenruther and
Hobbs, 1998) ou au sud de I'Europe (Carrico et al., 2000). Ce type d'étude est de plus en plus
utilisée afin de faciliter la comparaison entre les mesures in situ seches et les mesures de
télédétection a humidité ambiante (Raut and Chazette, 2007; Zieger et al., 2011, 2012). Plus
récemment, grace a I'amélioration des moyens de mesures et |'utilisation d'un code de Mie,
I'impact de I'hygroscopicité a été étudié non plus seulement sur la diffusion, mais aussi sur
d'autres parameétres optiques comme l|'albédo de diffusion, le rapport de rétrodiffusion ou le
facteur d'asymétrie (Adam et al., 2012; Fierz-Schmidhauser et al., 2010a, 2010b; Schladitz et
al.,, 2011; Zieger et al.,, 2010). Quelques études s'intéressent également a l'effet radiatif
provoqué par |'hygroscopicité (Fierz-Schmidhauser et al.,, 2010a; Stock et al.,, 2011).
Cependant, ces études ont été réalisées sur de courtes périodes, et a notre connaissance,
sans que la variabilité temporelle a moyen terme (a I’échelle de la saison) jusqu’a long terme
(a I'échelle pluriannuelle) n’ait encore été évaluée. D’autre part, les études de I'effet de
I’hygroscopicité sur les propriétés optiques de I'aérosol en haute altitude sont trés rares
dans la littérature(Fierz-Schmidhauser et al., 2010a). La longue série de données au Puy de
DOome est donc une occasion unique de mieux caractériser |I'impact de I'hygroscopicité sur
les propriétés optiques et sa conséquence sur l'effet radiatif direct des aérosols.
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1.2 Objectifs de la these

L'objectif de cette thése est de quantifier d’'une maniére statistiquement fiable I'influence
de I’hygroscopicité de I'aérosol sur son impact radiatif direct en atmosphere réelle de fond.
Pour atteindre cet objectif, un premier sous-objectif est de caractériser les propriétés
optiques de I'aérosol en altitude, (sur le site du puy de Déme) ainsi que leurs variabilité
temporelle (journaliére, saisonniére, long terme), et spatiale (en fonction des types de masse
d’air). Le deuxieme sous-objectif est de quantifier I'impact de I'eau sur les propriétés
optiques des aérosols par croissance hygroscopique, et sa variabilité spatiale et temporelle.
Cette étape est indispensable pour ensuite propager cet impact sur l'effet radiatif des
aérosols. L'impact radiatif étant fonction de la structure de I'atmosphére, un troisieme sous-
objectif est de fournir des profils verticaux de masse d’aérosols, dont les propriétés optiques
sont connues. La co-localisation de mesures in situ en altitude et de mesures de
télédétection passive et active sur de longues périodes de temps est I'occasion de générer
des paramétrisations de variables nécessaires a la restitution de ces profiles (rapport lidar,
rapport masse-extinction) en fonction des conditions physico-chimiques (types de masse
d’air) et météorologiques (humidité relative) de I'atmosphére. Ces trois sous-objectifs
permettent de quantifier 'impact radiatif direct de I'aérosol en prenant en compte sa
croissance hygroscopique en atmospheére naturelle a I'aide d’un code de transfert radiatif,
ou comme utilisé dans cette thése, a I'aide d'un modele simplifié de transfert radiatif.

1.3 Structure de la these

Nous venons d'évoquer la grande diversité spatiale et temporelle des aérosols et la nécessité
de mieux la connaitre. Avant de rentrer au cceur des objectifs de la thése, il est important de
rappeler comment les aérosols agissent sur le climat et quelles sont les principales
propriétés physico-chimiques et optiques qui contrélent ces interactions entre. C'est ce que
nous ferons dans le chapitre 2. Le chapitre 3 sera consacré a |'étude des instruments avec

lesquels nous avons mesuré les aérosols et aux méthodes mises en place pour quantifier
leurs impacts.

Le chapitre 4 est consacré a I’étude des propriétés optiques des aérosols au puy de DoOme
et leurs variations temporelles et spatiales. Cet objectif est original parce qu’il est mené sur
un site d’observation de I'atmosphere de fond et permet d’avoir une caractérisation des
propriétés pertinentes pour I'impact radiatif de 'aérosol de plusieurs types de masses d’air
non contaminées par la pollution locale, et cela a la fois dans la couche limite et dans la
basse troposphére libre.

Le chapitre 5 décrit, sous forme d’article scientifique publié (Hervo et al. 2012, ACP),
comment, sur un cas d’étude, il est possible d’utiliser la synergie entre l'instrumentation in
situ et de télédétection pour restituer un profil vertical d'aérosol. Cette étude a été réalisée
pour la premiere fois au cours d'un événement marquant de cette these, I'éruption du
volcan islandais Eyjafjallajokull en 2010. En effet, lors de cet événement, le calcul du profil
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vertical des aérosols était critique pour connaitre l'impact climatique des aérosols
volcaniques mais aussi pour la sécurité aérienne. Nous avons utilisé le large spectre
d'instrumentation (télédétection, in situ au sol et aéroporté) et de modélisation pour
répondre a cet objectif.

Enfin, dans le chapitre 6, nous nous attachons a déterminer quel est l'impact de
I'hygroscopicité sur les propriétés optiques des aérosols et I'efficacité radiative qui en
résulte. Dans ce chapitre, nous présentons |'étude qui, pour la premiere fois a notre
connaissance, a permis de mettre en évidence les variations saisonniére et spatiale de
I'impact de I'hygroscopicité sur les principales propriétés optiques grace a une base de
données pluriannuelle.






Chapitre 2 :Propriétés microphysiques et optiques des aérosols

Chapitre 2 : Propriétés microphysiques et optiques des aérosols

Ce chapitre a pour but, apres avoir défini et rappelé les notions fondamentales permettant de
caractériser les particules d'aérosols, de présenter les propriétés hygroscopiques et optiques
essentielles qui seront utilisées au cours de cette étude. Nous nous attacherons en particulier
a décrire les propriétés optiques extensives des aérosols (coefficients d'absorption et de
diffusion) et intrinséques des aérosols (coefficient d'Angstrém &, I'albedo de simple diffusion
w0, la fonction de phase P11, le facteur d'asymétrie g ou encore l'indice de réfraction m).
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2.1 Les Aérosols
2.1.1 Définition

Les particules d’aérosols sont, par définition, I'ensemble des particules liquides et/ou
solides, en suspension dans I'atmosphere, a I'exception des hydrométéores (gouttelettes et
cristaux de glaces constituant les nuages). Dans la suite du manuscrit, les termes particule ou
aérosol pourront étre utilisés a la place de particule d'aérosol.

2.1.2 Sources

La variabilité des sources et des processus de formation et d'émission des aérosols dans
I'atmosphére, entraine une trés grande variété de compositions et de types de particules
dans le temps et I'espace. Les aérosols peuvent étre séparés selon leur origine qui peut étre
soit anthropique soit naturelle (Bauer and Menon, 2012). Les principales sources naturelles
sont les embruns marins, les poussieres désertiques et les aérosols volcaniques. Les aérosols
naturels représentent 89% des émissions mais seulement 52% de |'épaisseur optique totale.
(Satheesh and Krishna Moorthy, 2005). Les sources anthropiques sont issues principalement
des rejets industriels (fumées, poussiéres), du trafic routier et aérien, des feux de biomasses
ou encore de l'agriculture.

On peut aussi différencier les aérosols primaires des aérosols secondaires. Les aérosols sont
dits primaires dans le cas de particules émises directement dans I'atmosphére comme les
embruns marins, les aérosols volcaniques ou les fumées de combustion. A l'inverse, les
aérosols secondaires sont issus de réactions chimiques en phase gazeuse ou aqueuse. Ces
réactions ménent a la conversion de composés gazeux en particules par nucléation ou
condensation. Ces réactions peuvent aussi mener a la conversion de composés gazeux
volatiles en composés de faibles volatilités aprées leur dissolution dans des gouttelettes de
nuage. Les gaz précurseurs sont principalement émis par les processus de combustion, ou
des émissions naturelles.

La Figure 2-1 (Adachi et al.,, 2010) représente un aérosol observé par microscope
électronique et sa reconstitution 3D. Sur cette figure la complexité des aérosols est mise en
évidence. D'aprés les auteurs, elle est constituée de suie primaire sur laquelle de la matiére
organique s'est condensée et qui s'est coagulée avec des particules de sulfate. Adachi et al.
(2010) mettent également en évidence l'importance de la disposition des particules de suie
dans |'aérosol et de I'état de mélange sur I'absorption des aérosols. Nous reviendrons dans
le paragraphe 2.1.4 sur I'impact de I'état de mélange sur les propriétés optiques.
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b)

Organic
matter

Sulfates

Figure 2-1: Représentation de suie incorporée dans une particule (Adachi et al., 2010). a) particule
mesurée par microscope a transmission électronique. b) Reconstitution 3D de la particule et de ses
composants. (Noir: suie, bleu: matiere organique, rouge sulfate)

2.1.3 Distribution en taille

La diversité des sources et des mécanismes physiques et chimiques de formation des
aérosols entraine une grande diversité de tailles et de morphologies des aérosols. Le
diametre d'un aérosol ne sera donc pas unique mais réparti sur plusieurs ordres de
grandeurs. Sa répartition en nombre, en surface, en masse ou en volume est appelé
distribution. Il est important de connaitre la distribution en taille des particules car cela
impacte fortement les processus physiques et radiatifs. Une grande part des incertitudes sur
le forcage radiatif des aérosols et son impact sur le climat provient d'un manque de
connaissance des processus de modification des aérosols (variations en tailles ou chimiques)
au cours de son vieillissement (Quennehen et al., 2012).

On répartit les aérosols en quatre modes principaux: les particules d'un diamétre inférieur a
20nm dans un mode nucléation, le mode Aitken pour les diametres inférieurs a 100nm, le
mode accumulation pour les particules entre 100nm et 2.5um et le mode grossier pour les
aérosols supérieurs a 2.5um (Seinfeld and Pandis, 1998). Optiquement peu active, les
particules du mode nucléation sont souvent négligées dans les calculs d'impacts radiatifs. Ce
sont des particules trés petites notamment par rapport aux longueurs d'ondes solaires et
thermiques. Toutefois elles peuvent avoir un impact sur le climat, notamment, si leur taille
s'accroit par processus de condensation et coagulation jusqu'a appartenir au mode Aitken,
puis au mode accumulation. Dans le mode accumulation, |'impact radiatif des particules
devient plus important et elles peuvent servir de noyaux de condensation. Les particules du
mode grossier sont la plupart du temps des aérosols primaires de formes trées variées qui ont
été produits mécaniquement: par l'intermédiaire de I'érosion des surfaces par le vent
(dusts), des sels de mer, ou des émissions volcaniques...

Si certaines sources présentent une distribution monomodale, il est courant que plusieurs
modes cohabitent. Pour représenter la complexité de la distribution en taille, la loi
lognormale est classiquement utilisée. La variation du nombre de particules N en fonction du
logarithme du diamétre s'écrit (d'aprés Seinfeld and Pandis, 1998):
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—(logd-logdi)?

2log*c
dlog d Zlog oNZn (1.1)

est définie par trois parametres di, o et Ni qui représentent

C d
Cette distribution N
dlog d

respectivement le diamétre géométrique moyen, la variance (ou écart type géométrique) et
la concentration en particules appartenant a ce mode.

Il n'est pas toujours adéquat de s'intéresser a la distribution en nombre des aérosols. On
peut s'intéresser a la distribution en surface, en volume ou en masse. La distribution en
masse est par exemple utilisée pour estimer la qualité de I'air bien que cela soit controversé
car ce n'est pas le meilleur indicateur pour connaitre I'impact des aérosols sur la santé.

2.1.4 Etat de mélange

Comme il existe de nombreuses sources et processus conduisant a la formation des aérosols,
les particules coexistent dans Il'atmosphére a différents degrés de mélange. L'état de
mélange peut étre définit selon la maniére avec laquelle les composés chimiques composant
I'aérosol sont associés. Ceux-ci décrivent la maniére selon laquelle les aérosols issus de
différentes sources se mélent. On distingue deux états extrémes:

e Le mélange externe qui correspond a deux populations d'aérosols qui contiennent
chacune un composé chimique.

e Le mélange interne qui correspond a une population homogene d'aérosol de
composition chimique complexe (comprenant plusieurs composés chimiques). Ce
type de mélange correspond généralement a un aérosol issu d'une seule source dont
les propriétés physico-chimiques ont évoluées au cours du temps.

Le type de mélange modifie les propriétés optiques des particules (Lesins et al., 2002;
Seinfeld and Pandis, 1998), notamment |'albedo de simple diffusion qui peut étre 15% plus
faible en cas de mélange interne comparé a un mélange externe (Mallet et al., 2003).
Jacobson (2001), a également montré que |'état de mélange influence fortement l'impact
radiatif des aérosols. Il indique que plus le carbone suie est mélangé de fagon interne, plus il
contribue positivement au forgage radiatif.

Comme le montre la Figure 2-1 les particules rencontrées en atmosphére réelle sont
complexes et le modeéle interne/externe ne suffit pas a représenter la complexité des
particules. En effet, la structure de I'aérosol en mélange interne peut étre importante. Par
exemple, un aérosol avec une structure en couche ne se comporte pas come un aérosol de
structure fractale. Il existe un type de mélange fréguemment utilisé pour décrire ce
phénoméne: le mélange interne avec recouvrement. Par exemple, Bond et al. (2006)
étudient I'absorption des aérosols pour différentes tailles de noyaux et d'enveloppes. lls
suggerent que l'absorption des aérosols agés, recouvert par une substance faiblement
absorbante, est 1.5 fois supérieur que des aérosols fraichement émis.
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Le HTDMA (voir paragraphe 3.1.2.3) permet de quantifier I'état de mélange. Il permet de
séparer, pour une taille donnée les aérosols de composition chimique différente. Un mode
mesuré par le HTDMA peut étre un mélange interne de plusieurs espéces chimiques.

2.1.5 Hygroscopicité

L'humidité relative est un des parameétres clés qui détermine les propriétés optiques des
aérosols en particulier au dessus de 60%. Pour des raisons techniques et
d'intercomparabilité la majorité des mesures in situ sont effectuées séches (RH<40%).

Lorsque I'humidité augmente la vapeur d'eau se condense sur les aérosols. En conséquence,
la taille des particules augmente d'un diametre sec (Dgr,) @ un diametre humide (Dyet). On
appelle ce phénomene la croissance hygroscopique. Le facteur de croissance hygroscopique
(Growth Factor) GF permet de quantifier cette croissance. Il est définit par I'équation
suivante:

Dyer(RH)

GF(RH) = Dary 1.2)

La croissance hygroscopique, donc GF, est dépendante de I'humidité relative (RH), de la
composition chimique et de la taille de I'aerosol. On I'exprime de maniére générale a 90%.
Comme nous le verrons au chapitre suivant, GF peut étre calculé en mesurant le diamétre
sec puis humide d'un aérosol. Pour calculer GF a une autre humidité relative, on utilise «, le
parameétre hygroscopique, qui permet également d'exprimer les propriétés hygroscopiques
des aérosols indépendamment de leur taille. k est défini de la maniére suivante (Petters and
Kreidenweis, 2007) :

A
GF3 — 1)eD*GF
¢ RH) —GF3+1 (1.3)

Avec A une constante et D le diamétre des particules. Une fois « calculé a partir de GF (90%)

on peut recalculer GF(RHymp) a I'humidité ambiante pour connaitre les propriétés optiques
réelles des aérosols. Comme I'équation (1.3) n'a pas de solution analytique directe, on
utilise une méthode numérique pour retrouver GF(RHgmp).

Dans le cas d'une population aérosol complexe, il est courant de distinguer plusieurs modes
de croissance hygroscopiques. Chaque mode étant associé a une population ayant une
composition chimique homogene.

Comme nous l'avons vu en introduction, I'hygroscopicité est un des paramétres les plus
importants pour la détermination des propriétés optiques des aérosols, I'eau contenue dans
les aérosols pouvant représenter plus de 70% de |'épaisseur optique (Zhang et al., 2012).

L'hygroscopicité des principaux composés chimiques des aérosols est connue, et il est
possible d'approximer I'hygroscopicité d'un aérosol en utilisant la loi ZSR (Zdanovskii-Stokes-
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Robinson, Stokes and Robinson, 1966) ou avec en les calculant avec la théorie de Kohler
(Penner et al.,, 1998). Cependant, la fraction organique des aérosols atmosphériques
contient une multitude de composés et seulement une petite fraction de ces composés peut
étre identifiés et mesurés (Svenningsson et al., 2006; Ward and Cotton, 2011). Méme des
modeles plus complexes, tenant compte des interactions entre les composés, ne
parviennent pas a reproduire correctement I'hygroscopicité de certains composés (e.g.
Raatikainen and Laaksonen, 2005; Tong et al., 2008). Il est donc essentiel de mesurer
directement I'hygroscopicité a I'aide d'un instrument adapté comme le HTMDA décrit au
paragraphe 3.1.2.3.

2.1.6 Distribution verticale des aérosols, notion de Couche Limite

Il est crucial de connaitre la distribution verticale des aérosols, car en fonction de leur
altitude, l'impact radiatif ne sera pas le méme, en particulier sur le temps de vie des nuages
(Charlson et al., 1992)

La troposphére est la premiére partie de I'atmosphére. Elle s'étend de la surface de la Terre
jusqu'a la tropopause. L'altitude de la tropopause varie de 10 a 15km en fonction de la
latitude et la saison. Bien qu'elle représente une petite fraction de hauteur totale de
I'atmosphere, elle contient 80% de sa masse totale et presque I'ensemble de la vapeur d'eau
et des aérosols (Seinfeld and Pandis, 1998). On appelle la couche limite atmosphérique
(Planetary Boundary Layer, PBL) la premiére couche de la tropospheére qui se développe le
jour par convection. Elle est directement influencée par le sol, car c'est le lieu d'émission des
particules (primaires ou secondaires) et sa hauteur dépend essentiellement des
mouvements convectifs. La PBL est séparée de la troposphéere libre (Free troposphere, FT)
par une discontinuité de la température virtuelle. Dans la troposphere libre les
concentrations d'aérosols sont moindres et proviennent généralement de transport longue
distance. La nuit, on distingue la couche limite stable de la couche résiduelle (Figure 2-2)
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Figure 2-2: La Couche Limite Atmosphérique (Stull 1988)
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La couche nocturne stable est considéré comme homogene alors que la couche résiduelle
est plus stratifiée. La définition de la couche limite atmosphérique que nous venons de
présenter est issue d’'une analyse de profils thermodynamiques. Dans de nombreuses
études, la couche limite est associée a la couche de mélange homogéne d’aérosols. De
nombreuses couches d'aérosols sont souvent présentes, ce qui rend plus difficile la
restitution de la hauteur de la couche limite, en particulier quand des aérosols sont
transportés dans la tropospheére libre. Ces derniers sont essentiellement des poussiéres
désertiques, des embruns marins, des particules volcaniques ou des feux de biomasses
transportés sur de longues distances.

2.2 Impact Radiatif des aérosols

Les aérosols présents dans I'atmosphére interagissent naturellement avec le flux solaire
incident. Une modification de la masse d'aérosols présente dans I'atmosphére entraine un
changement de l'impact radiatif. Cette interaction est appelée forcage radiatif. Par définition
(IPCC, 2007), c'est la variation énergétique nette (différence entre I'énergie descendante et
montante), en W.m™, au niveau de la tropopause, due a une modification d'un agent
externe au systeme climatique.

Trois types d'interactions sont reconnus: les effets directs, semi direct et indirect.
L'injonction par I'étre humain d'une grande quantité de particules d'aérosols va impacter le
bilan radiatif terrestre.

2.2.1 Effet Direct

Lors des ciels clairs (non nuageux) les aérosols diffusent et absorbent le rayonnement solaire
et peuvent modifier considérablement la quantité d'énergie solaire rétrodiffusée vers
I'espace ou redistribuée dans la colonne atmosphérique. C'est I'effet direct aussi appelé effet
parasol. Comme nous le verrons au paragraphe 2.4., l'intensité de l'effet direct est
gouvernée par les propriétés optiques, comme l'albédo de simple diffusion, I'épaisseur
optique ou le coefficient de rétrodiffusion. Ces propriétés sont décrites au paragraphe 0. La
rétrodiffusion du rayonnement vers I'espace induit en moyenne globale une diminution de
I'énergie incidente a la surface et donc en général un forcage radiatif négatif qui se traduit
par un refroidissement a la surface de la terre (Charlson et al., 1992; IPCC, 2007), sauf si les
aérosols sont absorbants et la surface brillante. En effet ce processus dépend des capacités
d'absorption des aérosols mais aussi de l'albedo planétaire. L'albedo planétaire étant la
fraction de rayonnement solaire directement renvoyé vers I'espace par la surface de la Terre
ou par l'atmosphéere. On considere généralement le forcage radiatif pour des longueurs
d'onde visibles. L'effet radiatif dans le thermique est moindre mais non négligeable. Yu et al.
(2006) proposent une revue des différentes campagnes de mesures réalisée jusqu'au milieu
des années 2000. D'apres les auteurs, |'effet radiatif direct au sommet de I'atmosphére pour
des aérosols, naturels et anthropiques, présents au dessus de I'océan est de 5.5+0.2W.m™.
Au dessus des terres il est de -4.940.7W.m™. A 'échelle globale, le forcage radiatif direct des
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aérosols anthropiques, au sommet de I'atmosphere, est estimé a -0.5 = 0.4 W.m™ par le
GIEC.

2.2.2 Effet semi direct

L'absorption des aérosols, en particulier des carbones suies, dans le spectre ultraviolet et
visible provoque un réchauffement au niveau des couches atmosphériques ou ils se situent.
lIs modifient en conséquence I'équilibre vertical de la basse et moyenne troposphére (Léon
et al., 2002). Cet échauffement peut étre suffisamment important pour entrainer
I'évaporation de nuages présents ou limiter leur formation (Ackerman et al., 2000). Cet effet
est appelé semi direct car il est provoqué par I'effet direct des aérosols. Il exerce un forgage
positif par diminution de I'albédo planétaire. Ce forcage n'est pas négligeable et pourrait
compenser en partie I'effet direct. (Ramanathan et al., 2001). Koch and Del Genio (2010)
proposent une revue des effets semi directs provoqué par les particules absorbantes en
fonction du type de nuage et de la position par rapport a la couche de nuage.

2.2.3 Effetindirect

Si la concentration d'aérosols augmente de facon substantielle en raison des émissions
anthropogénique, la concentration en gouttelette de nuage peut aussi augmenter, car les
particules se comportent comme des noyaux de condensation. Cette élévation de la
concentration en nombre de gouttes de nuage entrainera a son tour l'accroissement de la
diffusion multiple dans le nuage, de I'épaisseur optique et de I'albedo du nuage. Ceci est le
mécanisme de base du premier effet indirect, décrit pour la premiere fois par Twomey,
(1977). Cet effet conduit a la diminution de I'énergie solaire traversant le nuage et un
forcage radiatif négatif. Un second effet indirect a été observé par Albrecht (1989). Cet effet
s'exprime par un retard de précipitation induit par la diminution du diametre moyen des
gouttelettes des nuages. Cela se traduit également par une augmentation de la durée de vie
des nuages.

Cet effet est souvent illustré par les nuages générés par les émissions des bateaux (Figure
2-3). Dans une atmosphére marine, plus propre que les masses d'air continentales, les
particules émises par les navires agissent comme des noyaux de condensation, entrainant la
formation de nuages, I'augmentation de leur épaisseur optique et la diminution du diameétre
effectif.

Bien que majoritairement admis, ces deux effets sont toujours I'objet de discussions. Par
exemple Ackerman et al. (2004) ont montré que dans le cas des stratocumulus marins, une
augmentation de la concentration en noyaux de condensation provoque une diminution du
contenu en eau intégrée sur la colonne atmosphérique. C'est en contradiction avec le
deuxiéeme effet indirect. Stevens and Feingold (2009) suggérent que l'effet indirect est
fortement dépendant du régime de nuage considéré et qu'il est tres difficile d'établir de
relation significatives a des échelles climatiques entre aérosols, nuages et précipitation
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Figure 2-3: Nuages générés par les émissions des bateaux sur I'océan Atlantique le 27 Janvier 2003. Vue
du capteur MODIS sur le satellite Aqua. a) Vue en couleur réelle. b) Epaisseur Optique. c) Diamétre
effectif des particules (http://earthobservatory.nasa.gov).

Nous venons de décrire les principaux effets des aérosols sur le climat. Au cours de cette
thése nous nous sommes concentrés sur |'effet direct. Le paragraphe suivant s'intéresse
donc a ce qui gouverne |'effet direct: les propriétés optiques.

2.3 Optique des aérosols : Parameétres clés

L'interaction du rayonnement électromagnétique, (le rayonnement solaire par exemple)
avec les particules d’aérosols joue un role important dans le fonctionnement du climat. On
appelle propriétés optiques des aérosols, la capacité des particules d’aérosols a interagir
avec la lumiére. Lorsque qu’un rayon lumineux rencontre un aérosol la lumiere est déviée
dans de multiple direction : c'est la diffusion. Une partie du rayonnement est également
dissipée sous forme de chaleur c'est I'absorption. La somme de I'absorption et de Ia
diffusion est appelée extinction.

2.3.1 Extinction de la lumieére

On appelle le coefficient d’extinction (0ex), @ une longueur d'onde donnée (A), la somme du
coefficient de diffusion (0s.) et du coefficient d'absorption (0aps).

Oext(A) = O5cq(A) + 0gps @) (1.4)
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Le coefficient d’extinction est directement lié a la visibilité. On peut utiliser I'équation de
Koschmeider (Seinfeld and Pandis, 1998, p.1128) pour calculer la visibilité (x,) :

3912

Oext

Xy (1.5)

L'extinction est donc I'effet le plus visible des aérosols. Si le coefficient d'extinction est fort la
visibilité sera trés réduite. Ce phénomeéne s'observe couramment dans les grandes
métropoles.

Différents parametres influencent directement l'intensité de I'extinction: la longueur d'onde
incidente, la distribution des aérosols, et leur composition chimique via l'indice de
réfraction.

En fonction de la taille des particules et de la longueur d’onde (A) du rayon incident, on peut
diviser la diffusion de la lumiére en 3 domaines :

- Régime de Rayleigh: si la particule est petite comparée a A.
- Régime de Mie: si la particule est environ du méme ordre de grandeur que A.
- Régime géométrique: si la particule est tres grande comparée A.

La taille des aérosols est du méme ordre de grandeur que les longueurs d'ondes étudiées (de
I'UV a l'infrarouge moyen). C'est pourquoi le régime de Mie est utilisé. Il est possible de
calculer le comportement de rayons lumineux quand ils rencontrent une particule grace a un
code de Mie (Matzler, 2002). J'ai choisi d'utiliser le code développé par Bond et al. (2006). Ce
code est particulierement adapté pour des aérosols puisqu'il permet de calculer les
parameétres optiques directement depuis une distribution en taille mesurée.

2.3.2 Coefficient d’Angstrom de diffusion

La variation du coefficient de diffusion entre deux longueurs d'ondes (A et AQ) peut étre
décrite par le coefficient d’Angstrom de diffusion &, aussi appelé rapport de couleur :

Osca(A A\
sca(h) _ (_) (L6)
Oscq(10) A0
Avec oy, le coefficient de diffusion pour les deux longueurs d'ondes A et AQO. Si la variation du
coefficient de diffusion en fonction de la longueur d'onde est nulle, a sera égal a zéro. Si elle

est directement proportionnelle a la longueur d'onde a sera égal a I'unité.

Un coefficient d'Angstrém autour de 2 implique une distribution en taille d'aérosols dominée
par des particules du mode accumulation, alors que pour une distribution dominée par des
particules du mode grossier, a est proche de zéro (Dubovik et al., 2002).
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2.3.3 Albédo de simple diffusion

L'albedo de simple diffusion wq est le rapport entre la diffusion et I'extinction. Il se
caractérise par une valeur proche de 1 pour des particules non absorbantes. Il est définit par
I'équation suivante:

Osca(n)

Wom) =
o Osca()) T O abs() (1.7)

w0 est une propriété critique dans la détermination du forcage radiatif de |'aérosol. Selon
Bergstrom and Russell, (1999) une variation de 0.07 de w0 au dessus des océans (avec une
épaisseur optique constante), engendre une variation de 21% sur le forgage radiatif direct au
sommet de I'atmosphéere. Au dessus d'une zone de forte végétation, une variation de w0 de
1 a 0.9 entraine une diminution du forcage radiatif direct de 50%.

2.3.4 Fonction de phase

La distribution angulaire de l'intensité de la lumiere diffusée par une particule a une
longueur d'onde donnée est appelée fonction de phase. Elle est notée P(8) et correspond a
I'intensité diffusée F, a un angle donné 6, par rapport au faisceau incident et normalisé par
I'intégrale de l'intensité diffusé a chaque angle. On I'écrit selon I'équation (1.8) (Seinfeld and
Pandis, 1998). L'intégrale de la fonction de phase est 4.

P(6) = F(6)
~ [TF(6)sin(6) d6 (1.8)
La fonction de phase détermine donc la proportion de l'intensité lumineuse diffusée pour

chaque angle, et donc, par exemple la quantité de lumiére arrivant jusque au sol ou
renvoyée dans l'espace. Pour l'interpréter plus facilement les facteurs d'asymétrie ou le
rapport de rétrodiffusion peuvent en étre dérivés.

2.3.5 Facteur d’asymétrie et rapport de rétrodiffusion.

Le facteur d’asymétrie g est défini comme l'intensité moyenne pondérée du cosinus de
I'angle de diffusion. Si g = 1, toute la lumiere est diffusée vers I'avant. Si g =-1 toute Ila
lumiére est diffusée vers 'arriere.

D’Almeida et al. (1991) suggerent des valeurs séches de g a 550nm comprises entre 0.64 et
0.83 en fonction du type d’aérosol et de la saison, avec une valeur moyenne de 0.72. En cas
de forte humidité g augment en moyenne a 0.79.

1 T
g= Efo cos 8 P(0)sin6d6 (1.9)

Une autre mesure de la distribution de I'intensité diffusée est le rapport de rétrodiffusion b:
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f:/z P(0)sin6do

[T P(6)singd6
L'avantage du rapport de rétrodiffusion est qu’il peut étre directement mesuré par un

(1.10)

néphélometre. Il n’y a pas de relation directe entre b et g mais des paramétrisations
empiriques existent. La plus utilisée est définie par Andrews et al. (2006) :

g = —7.143889 b3 + 7.464439 b? — 3.96356 b + 0.9893 (L.11)

Marshall et al. (1995) proposent une relation plus complexe qui dépend de la partie
imaginaire de I'indice de réfraction et de la largeur de la distribution en taille.

Ces équations ne sont que des approximations et il conviendra d’utiliser un calcul de Mie
guand cela sera possible.

2.3.6 Indice de réfraction

L'indice de réfraction réel d'un milieu m, mesure le facteur de réduction de la vitesse de la
lumiere par rapport a la vitesse qu'elle aurait dans le vide. La partie imaginaire m; mesure la
perte d'énergie d'un rayonnement électromagnétique traversant ce milieu: son absorption.
L'indice de réfraction complexe m peut s'écrire de la fagon suivante:

m=mr+imi (1.12)

m varie en fonction de la longueur d'onde et du milieu. Il est directement lié a la nature
chimique de I'aérosol. La partie réelle varie généralement de 1.333 pour |'eau liquide a 1.55
pour I'aérosol minéral mais il peut atteindre 1.95 dans le visible dans le cas de suie (Bond
and Bergstrom, 2006). La partie imaginaire varie de 0 pour des particules purement
diffusantes comme le sel marin et elle peut atteindre 0.66 pour des particules trés
absorbantes comme les suies. L'indice de réfraction varie en fonction de I'humidité relative.
En effet, la vapeur d'eau contenue dans |'aérosol entraine une diminution de son indice de
réfractionqui va tendre vers celui de I'eau (1.33). Cette variation peut étre modélisée comme
nous le verrons au chapitre 3.

L'indice de réfraction est une propriété cruciale pour déterminer l'impact radiatif de
I'aérosol. D'apres Pilinis et al. (1995), si m, change seulement de 1.40 a 1.45 le forcage
radiatif correspondant peut augmenter de 30%. lls montrent également que le parametre le
plus crucial a prendre en compte est I'humidité relative notamment en raison de son impact
sur l'indice de réfraction.
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2.4 Forgage radiatif et Efficacité radiative directe

Comme nous venons de définir les propriétés optiques des aérosols, il est maintenant
possible de quantifier I'effet radiatif direct de ces derniers. Dans le cadre de cette thése on
utilise un modele simple de transfert radiatif. L'approche de Chylek and Wong, (1995) est
utilisée. Cette approximation montre que le forcage radiatif direct AF, au sommet de
I'atmospheére, des aérosols peut étre approximé par:

So

AF = — 7Tatm2(1 - Ncloud) [(1 - a)Z ﬁr w0 — 2a (1 - a)O)] T (113)

Avec So la constante solaire, Ty la transmittance de I'atmospheére au-dessus de la couche
d'aérosol (0.79), N¢ouq la fraction du ciel couvert par les nuages, T I'épaisseur optique, w0
I'albédo de simple diffusion moyen, a l'albedo de la surface (0.16) et B, la fraction de
rayonnement diffusée vers le haut par les aérosols. Au cours de cette étude, les valeurs de
de AF seront données pour un ciel Clair, c'est-a-dire avec Ngoug €gal a zéro. Br peut étre
approximé par :

1
Br=51-9) (1.14)
Avec g le facteur d'asymétrie définit au paragraphe 2.3.5.
Afin de pouvoir comparer l'impact radiatif en fonction des masses d'air uniquement en
fonction des propriétés intrinseque de I'aérosol, et pas en fonction de la quantité de

particules présente, on définit I'efficacité radiative par:

So

AE = AF/r = == Toom® (1 = Neiowa)2[(1 — @)% By 0 = 2a (1 - w0)] (1.15)

L'efficacité radiative AE est donc le forcage radiatif AF normalisé par I'épaisseur optique T.
AE est donc indépendant de 1. Cette approche est couramment utilisée dans la littérature
pour quantifier un processus physique (e.g. Andrews et al., 2011; Bond and Bergstrom, 2006;
Cheng et al., 2008; Delene and Ogren, 2002; Lesins et al., 2002; Stock et al., 2011). De plus
comme l'efficacité radiative s'affranchit des variations spatiales de I'épaisseur optique, c'est
un parametre utile pour la comparaison entre modéle et observation (Anderson et al., 2005;
IPCC, 2007).
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Chapitre 3: Instrumentation et Méthodologie

Ce chapitre est tout d'abord consacré a la description de la station du Puy de Déme (PdD) et
des instruments qui ont été exploité au cours de cette these. Les instruments in situ
permettant de mesurer les propriétés microphysiques des aérosols seront d'abord détaillés
puis ceux mesurant les propriétés optiques. Enfin les instruments de télédétection, situés a
quelques kilometres du PdD, le Lidar et le photométre seront détaillés.

La deuxiéme partie de ce chapitre présente les algorithmes mis en place au cours de cette
thése qui ont permis la synergie entre les mesures optiques et physico-chimiques des
aérosols. En particulier, les méthodes utilisées pour calculer I'impact de I'hygroscopicité
seront étudiées, aussi bien, sur les propriétés optiques que sur l'efficacité radiative
correspondante, en estimant les incertitudes et la précision de ces calculs.
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3.1 La station instrumentée du Puy de Dome.
3.1.1 Lastation

La station du Puy de Dome (PdD) est située au centre de la France (+45° 46' 16", +2° 57' 59 ")
a 1465m au dessus du niveau de la mer. Le Puy de Dome est le plus haut volcan de la chaine
des Puys. Il s'agit d'un groupe de volcans alignés selon un axe orienté nord-sud, sur une
bande de 3 a 5 km de large pour un peu plus de 45 km de longueur.

La station est majoritairement influencée par des vents d’ouest (37%). On distingue plusieurs
types de masse d’air arrivant au PdD : local, océanique, continental et africain (cf section
3.5.1 Hysplit). Son altitude la place a I'interface entre la troposphére libre et la couche limite
atmosphérique. Elle permet donc d’étudier les phénomenes représentatifs de ces deux
strates de I'atmosphére. Les conditions météorologiques seront étudiées plus en détail au
début du chapitre 5.

Le PdD a été classé comme une station " faiblement influencée, avec dép6t constant” dans
une études classant la représentativité des principaux sites en Europe (Henne et al., 2010).
D'aprés les auteurs, cela montre que le site est adapté pour des validations de modeéles de
transport chimique a I'échelle européenne ou pour la validation de mesures satellites.

La station est I'une des mieux instrumentée en capteurs in situ pour I'étude des aérosols en
France. Dans le cadre de cette thése, une grande partie de I'instrumentation a été exploitée,
en combinant mesures physico-chimiques et optiques.

3.1.2 Mesures Physico-chimiques des aérosols :
3.1.2.1 Ladistribution en taille : SMPS et OPC

La distribution en taille des aérosols au Puy de D6me est mesurée par 2 instruments
complémentaires : le Scanning Mobility Particle Sizer et un Optical Particle Counter (SMPS et
OPC). Leur gamme de mesure respective est 10nm-400nm et 350nm-18um.

L’élément principal du SMPS est le DMA (Differential Mobility Analyser) qui sélectionne les
particules en fonction de leur mobilité électrique. Les particules sectionnées sont ensuite
comptées par un compteur optique, le CPC (Condensation Particle Counter) 3010 produit par
TSI. Avant d’entrer dans le DMA les particules sont chargées a I'équilibre par une source
radioactive (*NI) ou par un chargeur corona. Le nombre de charge de charges portées par
chaque particule a I'équilibre est bien documenté (Wiedensohler, 1988). Le SMPS a été
fabriqué par le LaMP en Janvier 2006 et validé dans le cadre du projet européen EUSAAR.
Depuis cette date des mesures systématiques sont réalisées. Une climatologie de la
distribution en taille a été réalisée en 2009 (Venzac et al., 2009). Elle montre que la taille des
particules d’aérosols présents au PdD varie suivant la saison et la journée. Cette variation
saisonniere est principalement due a la dynamique de la couche limite.
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Figure 3-1 Distribution en volume des aérosols (dV/dlogD) le 28/06/2011

L’OPC en place au Puy de Dome est un Grimm 1.108. Il mesure la distribution en taille grace
a un faisceau laser a 638nm. Dés qu’une particule passe devant le laser, le signal diffusé est
transmis a une diode réceptrice. Le signal recu est associé a une classe de taille en fonction
de sa puissance. Cette taille est calculée a I'aide d'un calcul de Mie. Il suppose donc des
hypothéses de forme et d'indice de réfraction. Le Grimm posséde 16 canaux de 350nm a

18um.
3.1.2.2 La masse: TEOM

La masse des aérosols est mesurée par un instrument commercial : le TEOM-FDMS (Tapered
Element Ocsilating Microbalance- Filter Dynamic Measurment System) (Ruppecht et al.,
1992). Le TEOM mesure la masse des aérosols en utilisant un filtre conique oscillant. Les
particules aspirées a l'aide d'une pompe de prélevement se déposent sur le filtre. En
augmentant la masse du systeme, elles produisent une décroissance de la fréquence
d'oscillation. Cette variation de fréquence est ensuite convertie en variation de masse. Le
TEOM collecte les aérosols sur un filtre chauffé a 50°C. Pour tenir compte de la perte des
aérosols les plus volatils le TEOM est équipé du systéme FDMS. Le FDMS permet de mesurer
pendant 6 minutes la masse apparente d'aérosols appelée "concentration en poussiére non-
volatile". Ensuite le flux d'air passe a travers un filtre a 4°C. Le filtre TEOM ne collectant plus
de poussiéres, la variation de masse du filtre TEOM mesurée pendant les 6 minutes est
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causée par un ensemble de phénomeénes physico-chimiques affectant les poussieres
collectées préalablement par le filtre TEOM, dont le plus important est la perte des matieres
volatilisables. La concentration équivalente calculée a partir de cette variation de masse du
filtre TEOM est appelée "concentration en poussiéres volatiles ". Le TEOM FDMS additionne
ensuite la "concentration de poussieres non volatiles" a la "concentration en poussieres
volatiles" pour obtenir la masse de particules dans I'atmospheére.

3.1.2.3 L’hygroscopicité : HTDMA

Le HTDMA (Hygroscopic Tandem Differential Mobility Analyser) est un instrument congu au
LaMP (Villani et al., 2008). Il est principalement composé de deux DMA. Le premier
sélectionne les particules a taille voulue pour une humidité inférieure a 40% pendant que le
deuxiéme réalise un scan pour différentes tailles de particules a 90% d’humidité. Ces
particules sont comptées par un CPC a eau (TSI 3772). Ce systeme permet donc de connaitre
I'accroissement du diameétre provoqué par ['humidité: le facteur de croissance
hygroscopique GF défini au paragraphe (2.1.4)

Le flux d'aérosol est séché avant de pénétrer dans le premier DMA par un assécheur a
diffusion en silicagel. Une fois sélectionné, il est ensuite humidifié avant de passer dans le
deuxieme DMA. L’humidité du flux d'aérosol est contrGlée en passant a travers une
membrane nafion. Le contenu en eau du contre flux du nafion est piloté en faisant passer le
flux d’air a travers un bulleur ou un assécheur. L’humidité est mesurée par un contrdleur du
point de rosée "Dew point miror". Il faut plusieurs heures pour faire varier de facon
importante I'humidité du systeme mais une fois I'"humidité de consigne atteinte, celle-ci
reste stable de facon durable (écart type de I'humidité sur 1000 scans: 0.9%). Les mesures
sont donc réalisées a 90%. Des calibrations au sulfate d'ammonium et des scans sec sont
réalisés périodiguement. Le HTDMA a participé a différentes inter-comparaisons
internationales dans le cadre du projet européen EUSAAR. Les résultats sont présentés par
Duplissy et al., (2009) et montrent, lors de la calibration au sulfate d'ammonium, que
I'incertitude sur GF mesuré avec le HTDMA du LaMP, est de £2%.

Pour déterminer le facteur de croissance hygroscopique des particules on sélectionne tout
d'abord les scans pour lesquels I'humidité était a moins de 5% de I"humidité relative de
consigne (85%-95%). Seuls les scans avec un nombre suffisant de particules (>1#/cm™), ne
présentant pas une variabilité aberrante (écart-type/nombre total de particules <10%) et
avec les flux équilibrés (£10%) sont conservés. Une régression est ensuite réalisée a I'aide de
3 distributions log-normales. Seules les régressions avec un coefficient de détermination
r>>0.8 sont conservées. La mesure obtenue par les HTDMA est donc décomposée en 3
modes: hygrophobique, moyen, et hygroscopique. La fraction en nombre de particules
appartenant a chacun de ces modes est calculée. Cette décomposition permet ensuite de
recalculer la distribution en taille humide a partir de celle mesurée seche par le SMPS et des
GF mesurés par le HTDMA. La figure ci-dessous représente un exemple d'inversion HTDMA
réalisée pendant la campagne intensive de Juin 2011
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Figure 3-2: Exemple d'inversion HTDMA (Juin 2011). A: Mesure HTDMA & 110nm pour une humidité de
100%. B et C: Mesure SMPS. D et E : Combinaison, calcul de la distribution en taille humide.

Sur la Figure 3-2-a la distribution en GF d'un aérosol de 110nm montre la présence de 2
modes. Le premier, hygrophobe, avec un GF de 1.1 contient 12% des particules et le
deuxieme avec un GF de 1.57 contient 88% des particules. L'existence de ces deux modes
montre que le mélange de cette population d'aérosols est externe. Ces hygroscopicités sont
appliqués sur toute la distribution en taille mesurée par le SMPS. Elle est composée de 3
modes: Aitken a 30nm, accumulation a 100nm et grossier autour de 2 nm (Figure 3-2-b). Afin
de pouvoir distinguer les 3 modes, deux représentations sont utilisées pour la concentration:
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avec (Figure 3-2-c) et sans échelle logarithmique (Figure 3-2-b). Pour obtenir une distribution
virtuelle humide, on applique les GF calculés et leurs fractions respectives (Figure 3-2-d et 3-
2-e). Elle nous permettra de calculer les propriétés optiques correspondantes dans le
paragraphe 3.3.3.

Nous faisons I'hypothése que I'hygroscopicité est la méme quel que soit le diamétre des
particules. En effet, si la composition chimique est la méme, k est constant et GF varie peu.
Par exemple si GF est de 1.7 a 110nm et a 90% d'humidité, on peut calculer GF pour d'autres
tailles en gardant k constant: il est de 1.65 a 50nm et 1.74 a 1lum. Toutefois, si la
composition chimique est différente en fonction de la taille, notamment entre les particules
supermicroniques et submicronique, cela peut introduire un biais dans les résultats.
Cependant, les mesures au PdD ne permettent pas de connaitre I'hygroscopicité des
particules supermicroniques.

L'erreur estimée peut etre importante en particulier pour des masses d'air marines, quand
du sel de mer est transporté jusqu'au PdD. Lors de ces événements, nous faisons donc
I'hypothése que le sel est transporté a la fois sous forme supermicronique et submicronique,
ce qui implique une forte hygroscopicité et une erreur moindre.

Comme nous l'avons vu précédemment, de nombreux critéres de qualité sont appliqués
pour s'assurer de la pertinence des mesures. Le HTDMA est un instrument non commercial
développé au sein du LaMP qui a demandé des améliorations constantes. Au final le taux de
fonctionnement n'est que de 20,4% entre les premieres mesures en septembre 2008 et les
plus récentes en juillet 2012. Mais ce taux a augmenté au cours du temps pour s'établir a
40% pour le premier semestre 2012. Néanmoins c'est l'instrument critique de cette thése du
fait du faible nombre de mesures.

3.1.2.4 Composition chimique: AMS

La composition chimique et la concentration en masse des particules submicroniques non
réfractaires a 600°C sont mesurées avec un cTof-AMS d'Aerodyne (Drewnick et al., 2005) en
périodes de campagnes intensives. Pour extraire la composition chimique de chaque type
d'aérosols les données brutes de I'AMS sont traitées avec les hypothéses standard décrites
par (Allan et al., 2004). Freney et al. (2011) décrivent les méthodes utilisées pour traiter les
données au Puy de DOome. lls présentent également les variations de la composition
chimique des aérosols pour différentes saisons. LAMS présente 'avantage de fournir la
composition chimique compléte (composés inorganiques, composés organiques) de I'aérosol
avec une résolution temporelle inférieure a la minute. Ces mesures peuvent donc étre
directement confrontées aux mesures de I'instrumentation physique (SMPS, OPC) et optique
(Nephelometre, MAAP) dans les cas ou les particules réfractaires (sels, minéraux)
contribuent peu, c'est-a-dire pour les masses d'air présentant une faible concentration en
aérosols supermicroniques.
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3.1.3 Propriétés Optiques des aérosols
3.1.3.1 L’absorption de la lumiére par les aérosols : le MAAP et I'’Aethalométre

De 2001 a 2008, I'absorption de la lumiére a été mesurée par un Aethalomeétre AE-16 de
Magee Scientific. L'AE-16 mesure I'atténuation de la lumiére (a 880nm) sur un filtre en
fonction du temps. En fonction de la variation d’atténuation on peut calculer le coefficient
d’absorption. Ce calcul est soumis a de nombreuses incertitudes comme la diffusion multiple
ou la charge du filtre. Il est largement reconnu que I'Aethalometre mesure des coefficients
d'absorption trop élevés. (Arnott et al., 2005; Collaud Coen et al., 2010; Schmid et al., 2006).
Malgré de nombreux travaux sur la correction des données de I'Aethalomeétre (Collaud Coen
et al., 2010; Virkkula et al., 2007; Weingartner et al., 2003) un consensus ne se dégage pas
encore sur la meilleure méthode pour corriger les données. Les données présentées dans
cette étude ne seront donc pas corrigées. Seules les variations relatives seront considérées.

Depuis 2008, I'absorption est mesurée par un MAAP (Multi Angle Absorption Photometer).
Le MAAP mesure le rayonnement transmis et rétrodiffusé par les particules impactées sur un
filtre. Une description détaillée de l'instrument peut étre trouvé dans Petzold and
Schonlinner (2004). Le MAAP utilise un modele de transfert radiatif a deux flux pour
minimiser l'influence de la diffusion lors des mesures d’absorption. La longueur d’onde
donnée par le constructeur est 670nm alors qu'elle est mesurée a 637nm par Miiller et al.,
(2010b). Pour corriger cette variation de la longueur d’onde, Miiller et al. (2010b) conseillent
de multiplier I'absorption mesurée par 1.05.

Linear model Poly1: y(3) = a"™x + b -- r*: 0.8211
Coefficients (with 95% confidence bounds): a = 1.0908 (1.0851,1.0065)b = 124175(11.5181, 13.3169)
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Figure 3-3: Corrélation entre les concentrations en BC entre le MAAP et I'Aethalometre. La ligne rouge
représente la régression linéaire et les lignes pointillées I'intervalle de confiance a 95%.
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Les mesures fournies par I'instrument sont des concentrations en carbone suie (BC), a partir
desquelles on peut remonter a la mesure du coefficient d’absorption en multipliant la
concentration en BC par le coefficient d’absorption spécifique (6.6m?/g).

En 2008, les deux instruments fonctionnaient cote a cote permettant une intercomparaison
des deux méthodes. Méme si les mesures entre les deux instruments sont corrélés (r?=0.8
Figure 3-3), de nombreux points sont aberrants et il est difficile de comparer les mesures
Aethalometre avec les mesures MAAP pour le site du puy de Dome. L'interprétation des
mesures Aethalomeétre se fera donc avec prudence.

3.1.3.2 Ladiffusion de la lumiere par les aérosols : le Néphélometre.

Le Néphélometre TSI 3563 permet de mesurer la diffusion de la lumiére a 3 longueurs
d’ondes : 450, 550 et 700 nm. |l est en place depuis Juin 2006 au PdD et permet de mesurer
la lumiere diffusée seulement pour des angles entre 7 et 170° (mesure intégrée) et
rétrodiffusée entre 90 et 170°. En conséquence, seule une partie de la lumiere diffusée est
mesurée. Certains angles n'étant pas mesurés, il est nécessaire de corriger cette troncature
en appliquant les corrections préconisées par Anderson and Ogren (1998), qui prennent en
compte le coefficient d’Angstrom (équation 2(3.1).

Oscad) = Oneph) (Q100) + a2 ) (3.1)

Le coefficient de diffusion réel (o) peut donc s'écrire en fonction du coefficient de diffusion
mesuré par le néphélometre entre 7 et 170° (onepn) multiplié par un facteur correctif. Ce
facteur correctif dépend des coefficients donnés dans le tableau 3-1 pour les différentes
longueurs d'onde. Il est proportionnel au coefficient d'Angstrom, car en fonction de la taille
des particules, la fonction de phase est différente, et donc la proportion de lumiere diffusée
dans les zones aveugles va changer. Les procédures de calibrations définies par Anderson et
Ogren sont appliquées au moins tous les 6 mois

21 a2
450nm 1.365 -0.156
550nm 1.337 -0.138
700nm 1.297 -0.113

Tableau 3-1: Coefficients pour la correction de la troncature angulaire du Néphélométre TSI 3563
(Anderson and Ogren, 1998).

A partir des mesures du Néphélomeétre, il est possible de calculer le coefficient d'Angstrém
et le facteur d'asymétrie, comme décrit section 2.2.2 et 2.2.5. La combinaison des mesures
du MAAP et du Néphélomeétre permet de calculer I'extinction et I'albedo de simple diffusion
w0 (section 2.2.3)
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3.1.3.3 Hygroscopicité et diffusion de la lumiére: le Néphélométre a humidité
controélée

Le Néphélometre a humidité contr6lé est un instrument concu par le Laboratoire de
Géologie et de Géophysique de I'Environnement (LGGE) de Grenoble.

Il a été installé au Puy de Dome au cours de la campagne intensive de Juin 2011. Il est
constitué du Néphélometre Ecotech Aurora 1000 mesurant la diffusion de la lumiére a
520nm de 10 a 170° (cette troncature n’est pas corrigée), auquel un systeme manuel de
ces mesures avec celles du Néphélomeétre TSI, il est possible de calculer le facteur
d'accroissement de la diffusion avec I'humidité (section 6.1.2).

3.2 Télédétection

Les instruments de télédétection se situent sur le campus des Cézeaux (+45° 45' 50"N, +3° 6'
41"E) a 420m au dessus du niveau de la mer et a 11km de la station du PdD (Figure 3-4).

Cézeaux (420m)

Figure 3-4 : Situation des instruments

3.2.1 Photometre

Le photomeétre (CIMEL CE-318) est un instrument qui vise le soleil en suivant son
déplacement. L'ensemble des photomeétres installés dans le monde forme un parc
instrumental constituant le réseau AERONET avec des réseaux partenaires comme Photon
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pour I'Europe et I'Afrique. La fonction premiere du photometre est de mesurer |'épaisseur
optique des aérosols intégrée sur la colonne atmosphérique. L'énergie recue par
I'instrument est comparée a celle qui devrait étre recue en I'absence d’aérosol (énergie
théorique fonction de la position du soleil et de la position géographique du photomeétre
(Holben et al., 1998)). Ces mesures sont réalisées a 4 longueurs d’onde (440, 670, 870 et
1020nm) avec une largeur spectrale de 10nm. Ces bandes spectrales correspondent a des
fenétres atmosphériques ou I'absorption des composés gazeux est faible. Techniquement, le
photomeétre est équipé d'un robot deux axes qui permet de suivre le mouvement du soleil
dans les plans zénithaux et azimutaux. L'incertitude totale sur I'épaisseur optique obtenue
est inférieure a 0.02 (Dubovik and King, 2000).

Cet instrument permet également de retrouver d’autres propriétés optiques graces a
I'inversion Almucantar (Dubovik and King, 2000) . Cette inversion permet, a partir de
mesures du ciel en cercles paralléles a I'horizon, de restituer la distribution en taille des
aérosols (dV(r)/dIn(r)) entre 50nm et 10um, la fonction de phase P(8), I'albedo de diffusion
simple wq et l'indice de réfraction complexe. L'indice complexe de réfraction peut étre
obtenu pour des épaisseurs optiques supérieures a 0.5 a 440nm avec une erreur absolue de
0.04 sur la partie réelle et 30% pour la partie imaginaire d'un aérosol fortement absorbant
(50% pour un aérosol faiblement absorbant). La distribution volumique est représentée par
la fonction de densité logarithmique du volume total (dV/dlog(r)) et s'exprime en um3 de
particules par um2 de surface d'air. La normalisation de cette distribution avec une échelle
d'altitude adaptée est donc nécessaire. De maniéere générale, la hauteur de la couche limite
dans laquelle les aérosols sont supposés étre mélangés de maniere homogene est utilisée.

Figure 3-5: Photographie du photométre CIMEL réalisant une visée directe du soleil.

Les résultats obtenus par un instrument passif comme le photometre sont intégrés sur toute
la colonne de I'atmosphére et ne fournissent aucune information sur la distribution verticale
des aérosols. A I'opposé la télédétection active permet de connaitre cette distribution, nous
['utiliserons donc au cours de cette étude.
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3.2.2 Lidar
3.2.2.1 Principe

Le Lidar (Light Detection And Ranging) est un instrument de télédétection active. Un Lidar
est principalement composé d’un laser et d’'un télescope. Quand le faisceau laser rencontre
un objet (molécule, particule ou goutte) certains photons sont rétrodiffusés puis captés par
le télescope.

o™
i ,{‘\)‘9\0 .\00
oF @

o y

Figure 3-6: Illustration schématique d'un Lidar

Le Lidar de I'OPGC, construit par Raymetrics, émet des pulses de 75mJ a 355nm avec une
fréquence de 10Hz. Le télescope est de type cassegain avec un miroir primaire de 300mm de
diametre et une distance focale de 600nm. Il est directement couplé via des fibres optiques
a la boite de détection de 4 canaux (Papayannis et al., 2005). La quantité de lumiere
rétrodiffusée est décrite par I'équation Lidar :

Ey CRg(R) B(R)eh —2atrydr (32)

Avec P(R) la puissance rétrodiffusée a une distance R du Lidar, Eq I’énergie laser émise, C la
constante Lidar décrivant I'efficacité du systéme optique et de détection, O(R) la fonction de
recouvrement représentant la portion du faisceau laser dans le champ de vue du télescope a

P(R) =
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la distance R. B(R) et a(R) représentent les coefficients de rétrodiffusion et d’extinction,
somme des contributions moléculaire et particulaire.

3.2.2.2 Fonction de recouvrement

Le Lidar est aveugle dans les premiéeres couches de I'atmosphére, quand le faisceau Laser et
le champ de vue du télescope ne se recoupent pas, la fonction de recouvrement O(R) est
nulle (Figure 3-6). Le signal rétrodiffusé augmente progressivement avec la portion du
faisceau laser a l'intérieur du champ de vue du télescope. Quand le faisceau est entierement
dans le champ de vue, on atteint I'altitude de recouvrement total, O(R) est égal a 1. La
fonction de recouvrement peut étre utilisée pour restituer un profil dans les basses couches
de I'atmosphere, et devient un facteur important d'incertitudes. Il faut donc la connaitre
avec précision. Il est possible de déterminer la fonction de recouvrement
expérimentalement, en inclinant le Lidar horizontalement En considérant que I'atmosphere
est homogene dans les basses couches de I'atmosphére, le signal Lidar normalisé devient
donc uniquement dépendant de la fonction de recouvrement et permet de déterminée
celle-ci.

Il est également possible de calculer la fonction de recouvrement de maniéere théorique
(Kuze et al., 1998). Mais cela suppose un alignement parfait du télescope. Un exemple de
détermination expérimentale et théorique de la fonction de recouvrement est montré Figure
3-7.
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Figure 3-7: a): Fonctions de recouvrement théorique (rouge) et mesurée (bleue). b): un profil Lidar brut
(vert) puis corrigé avec le facteur de recouvrement mesuré (bleu) et théorique (rouge). En trait plein est
représentée |'altitude de recouvrement total (z99) et en trait discontinu I'altitude ou le recouvrement est de
20% (z20).
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Si le facteur de recouvrement est supérieur a 99% on considére que le recouvrement est
total. L'altitude de recouvrement total (z99) est représentée en trait plein et l'altitude ou la
fonction de recouvrement est supérieure a 20% (z20) en trait discontinu. Comme les
fonctions de recouvrement théorique et mesuré divergent en dessous de l'altitude z20, on
utilisera le signal Lidar a partir de cette altitude. On préferera également la fonction de
recouvrement mesurée car elle est valable méme si l'alignement n'est pas parfait. Le profil
Lidar et les fonctions de recouvrement présentés sont typiques de ceux réalisés au cours de
cette étude, avec un recouvrement total autour de 1100m. L'altitude de recouvrement est
principalement dépendante de la taille du diaphragme permettant de changer le champ de
vue du télescope. Un diaphragme de 4mm est généralement utilisé. D'autres tailles de
diaphragme (de 1 a 3mm) ont également été utilisées pour améliorer la sensibilité du signal
dans les hautes couches de I'atmospheére (Cirrus, panache volcanique). Dans ce cas l'altitude
de recouvrement totale était plus haute mais le niveau de bruit était plus faible, et donc la
qualité des mesures a haute altitude était meilleure.

3.2.2.3 Signal moléculaire

A 355nm, le signal moléculaire représente une composante importante du signal Lidar, gu’il
faut Oter au signal total pour restituer le signal des particules. On peut calculer la
rétrodiffusion moléculaire a partir des profils de pressions et de température (Bucholtz,
1995). Comme il n'y a pas de radio sondages a proximité du site de mesure, on utilisera les
profils standards de pressions et de températures. Ces profils sont ajustés en fonction des
mesures de pression et d'humidité réalisés aux Cézeaux.

3.2.2.4 Hauteur de la Couche Limite

Une des premiéres informations que fournissent les profils de rétrodiffusion mesurés par
LIDAR est la hauteur de la Couche Limite Atmosphérique (CLA) (cf. Chapitre 2). La hauteur de
la couche limite est primordiale pour mieux comprendre les mesures réalisées au Puy de
Dome. Différentes techniques LIDAR ont été développées pour identifier le sommet de la
couche limite. Elles se basent généralement sur la forte variation de la concentration
d'aérosols, et donc du signal Lidar, entre la couche limite et la troposphere libre. Les plus
utilisées sont celles mesurant la variance d’un signal LIDAR, son gradient (c'est a dire la
dérivée premiere ou seconde du signal Lidar) et celle mesurant I'analogie entre une
ondelette et le signal Lidar. Cette derniére est appelée WCT (Wavelet Covariance Technique,
Brooks, 2003). Ces méthodes ont été comparés, la méthode de la WCT est considérée
comme plus fiable (Baars et al., 2008; Hervo, 2009). Cette méthode suppose que puissance
rétrodiffusée va diminuer au sommet de la couche limite. Le maximum de la fonction WCT
calculée se situera au sommet de la couche limite. On calcule la WCT avec I'équation
suivante

WCT, (a,b) = i TS(r) h(%bjdr (3.3
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Avec la fonction de Haar h:

b-2<r<b
+1, 2
h(r;bjz “1b<r<bh+ 2 (3.4)
a 2

0, autrement

Avec S(r) le signal corrigé par I'altitude au carré (Pr2), r I'altitude, ry, et r, respectivement les
limites inférieure et supérieure du signal lidar. a est la largeur du pas et b I'emplacement de
ce pas. Nous prendrons a=12 Ar comme conseillé par Baars et al. (2008), Ar étant la
résolution spatiale du Lidar (7,5 m pour le Lidar de 'OPGC). En utilisant les équations 3.2 et
3.4, la forme discrétisée peut s’écrire :

b+

WCT :% Zb:P(r)rZ—ZZ:P(r)r2 (3.5)
b

b a
2

Nous allons donc calculer la WCT a chaque altitude. Dans le cas d’un ciel clair, a l'interface
entre la couche limite et la troposphere libre, la quantité d’aérosols, et donc le signal Lidar
rétrodiffusé, décroissent rapidement. On observera donc une similitude entre la fonction de
Haar et le profil Lidar. La WCT calculée sera maximum a cette altitude.

La hauteur de la CLA correspond donc au maximum de WCT calculé pour chaque profil Lidar.
Ces mesures font I'hypothése que la couche limite est peu déformée par le relief est que les
aérosols sont répartis de fagon homogénes. D'autres méthodes ont été proposées pour
déterminer la hauteur de la couche limite, notamment en utilisant des transformées de
fourrier (Martucci et al.,, 2010) ou en combinant plusieurs parametres atmosphériques,
comme le vent, 'extinction des aérosols, la concentration d'ozone, la réflectivité radar ou la
turbulence (Delbarre et al., 2005). L'algorithme STRAT développé au SIRTA (Morille et al.,
2007) permet également de détecter la hauteur de couche limite, les zones de nuages ou
moléculaires. Cet algorithme a été tres utile au début de notre étude pour comparer nos
résultats avec des méthodes déja validées (Hervo, 2009). Pour le Lidar de I'OPGC
I'algorithme STRAT ne détectait pas toujours la présence de la hauteur de la couche Limite.
Nous avons également montré que, en multipliant la valeur de la WCT par l'altitude, le
maximum de cette valeur se situe au sommet de la couche de transition (ou de la couche
résiduelle la nuit). C'est le principal intérét de l'algorithme développé. Il permet de
différencier la couche limite convective de la couche de transition (ou de la couche résiduelle
la nuit) lorsque celle-ci est présente.

3.2.2.5 Détection des nuages
Il n'est pas possible de réaliser des inversions Lidar si des nuages sont présents dans les

premieres couches de I'atmospheére car le signal rétrodiffusé par les nuages peut saturer le
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récepteur. De plus, ils ne permettent pas d'utiliser une portion de I'atmosphére comme zone
de référence moléculaire (algorithme de Klett section 3.2.2.6). Il est donc nécessaire de
supprimer les profils avec présence de nuage. Cela peut se faire soit manuellement en
étudiant chaque profil soit a I'aide d'un algorithme. J'ai choisi d'utiliser la forte variabilité
temporelle et spatiale des nuages pours les détecter. On calculera donc I'écart type d'un
signal Lidar normalisé dans le temps et dans I'espace comme indicateur de la présence d'un
nuage. D'autres méthodes ont également été testées, comme le calcul de la dérivée seconde
d'un signal ou ['utilisation d'ondelette (Morille et al., 2007), mais ces méthodes se sont
avérées moins robustes et plus couteuse en temps de calcul. La Figure 3-8 présente un
exemple de détection de nuage le 24 juin 2012. De gauche a droite la Figure 3-8 montre: le
signal Lidar (Pr2) normalisé, I'écart type spatial et temporel calculé (sous forme de graphe en
2 puis en 3 dimensions) et enfin le masque nuage correspondant. La journée est marquée
par la présence de nuages dans les basses couches vers 08h UTC et d'une zone de nuage
s'abaissant progressivement au cours de la journée de 7000 a 2000m. L'algorithme basé sur
I'écart type permet bien de détecter ces nuages tout en les différenciant des aérosols de la
couche limite qui évolue autour de 2000m et des aérosols supermicroniques transportés en
fin de journée entre 3500m et le sol. Le calcul du rapport de dépolarisation et les mesures in
situ permettent de confirmer I'hypothése de la présence de particules supermicroniques en
fin de journée.

Normalized Pr2 Standard Deviation Cloud Flag

== Threshold

Altitude (m)

1 1 1 1 1 1 1 1
242 244 246 248 0 20 40 60 80 24 242 244 246 248 24 242 244 246 248
Day Standard deviation Day Day

a) b) C) d)

Figure 3-8 Exemple de I'algorithme de détection des nuages. a: puissance Lidar normalisée. Les Nuages
détectés sont remplacés par des carrés Blanc. b et ¢: Ecart type correspondant. d: masque nuages (les
nuages détectés sont en bleu clair)
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3.2.2.6 Extinction LIDAR a partir du signal élastique

Le calcul de l'extinction est une premiére étape a la restitution d’'un profil de masse
d’aérosol et d'un impact radiatif sur toute la colonne atmosphérique. On peut exprimer la
rétrodiffusion Lidar en fonction de la puissance rétrodiffusée (Weitkamp, 2005):

ﬁaer(R) = _Bmol(R) +

R
S(R)e_z fRo(Laer(r)_l‘mol(r))ﬁmﬂldr (36)

S(Ro)
.Baer (RO) + .Bmol(Ro)
Avec B.er(R) le facteur de rétrodiffusion particulaire et Bmo le moléculaire. S(R) est le signal

Lidar corrigé en fonction de distance (S(R)=P(R)R?). Ry l'altitude de référence ou l'on
considere que I'on mesure seulement un signal moléculaire, en général dans la haute
tropospheére. Pour résoudre cette équation on utilise la méthode définie par (Klett, 1985).

= 2 [} Loer (NS (e raltaer T mat Db gy

En premiere hypothése, la concentration en aérosol dans la zone de référence est
considérée comme nulle. La rétrodiffusion moléculaire est ensuite obtenue a partir d’'un
profil de pression et de température standard ou obtenu par un modele. Le profil
d'extinction particulaire obtenu varie peu selon que les profils de pression et de température
soient standards ou modélisés. Cependant, si la température au sol est mal considérée cela
peut introduire un biais sur toute la colonne (Whiteman, 2003a). Pour calculer la
rétrodiffusion moléculaire, on utilise les équations de (Bucholtz, 1995).

Pour calculer un profil d’extinction a partir du profil de rétrodiffusion des aérosols obtenu,
on définit le coefficient extinction-sur-rétrodiffusion L, aussi appelé rapport Lidar. C'est le
rapport entre |'extinction a et la rétrodiffusion 3:

a
L=7 (3.7)

Le rapport Lidar est connu pour les gaz (Lno=87/3 sr). Pour les aérosols, Laer est dépendant
des propriétés microphysiques, chimiques et morphologiques des particules. Ces propriétés
dépendent du type d’aérosol et de ’lhumidité ce qui en fait le parameétre clé dans l'inversion.
Nous reviendrons sur son calcul dans le paragraphe 3.3.4. Une fois le rapport Lidar
déterminé, le profil d’extinction particulaire est calculé en multipliant le rapport Lidar par le
coefficient de rétrodiffusion particulaire a chaque altitude.

Des valeurs typiques du rapport Lidar, déterminées par un Lidar Raman a 532nm (Weitkamp,
2005), sont données dans le Tableau 3-2. La variabilité des valeurs est importante, le rapport
Lidar pouvant varier d'un facteur deux pour une méme masse d'air. Il est donc important de
réaliser une climatologie du rapport lidar représentative de la région de mesure.

36



Chapitre 3 :Instrumentation et Méthodologie

Marin 20-35sr
Poussiere Saharienne 50-80sr
Particules urbaines peu absorbantes 35-70sr
Particules absorbante provenant de feux de 70-
biomasse 100sr

Tableau 3-2 : Valeur typiques du rapport Lidar pour différents rapports Lidar a 532nm d'apreés
Weitkamp (2005)

3.2.2.7 Rapportde dépolarisation

Le Lidar mesure la puissance du faisceau rétrodiffusé élastiquement a 355nm selon deux
polarisations : parallele (P,/) et perpendiculaire (P,). La lumiere rétrodiffusée est dépolarisée
si elle est réémise par un objet non sphérique. On peut calculer le rapport de dépolarisation
volumique 0 a une distance r :

P1l(r)
PI()+PL(r (38)
Le rapport de dépolarisation est une propriété intensive qui ne dépend pas de la

6(r) =

concentration des particules. Il peut étre utilisé pour différencier des couches d'aérosols
détectées par Lidar (Ansmann et al., 2011)

3.2.2.8 Voies Raman

Le Lidar mesure également la lumiere rétrodiffusée inélastiquement a 387 et 408nm. Cette
diffusion inélastique est appelée diffusion Raman, du nom du prix Nobel de Physique
Chandrashekhara Venkata Rdman qui I'a démontré en 1928. Elle est provoquée par le
passage d’une molécule dans un autre état vibrationnel et rotationnel (Weitkamp, 2005). Le
décalage en longueur d’onde dépend uniquement de la composition chimique de la matiére.
Cela permet donc de caractériser la concentration d’'un composé chimique voulu. Dans le cas
du Lidar de I'OPGC les composés étudiés sont N2 et H20. La diffusion Raman est beaucoup
plus faible que la diffusion Rayleigh. Avec le Lidar de 'OPGC on ne peut l'utiliser que la nuit.
L'information donnée par la diffusion Raman permet de lever une hypothése sur I'une des
inconnues de I'’équation LIDAR, et ainsi de restituer le signal aérosol sans avoir recours a un
autre instrument. L'algorithme développé au cours de cette thése pour calculer I'extinction
des aérosols a partir du signal Lidar Raman est détaillé au paragraphe 3.3.5.

3.3 Méthodologie, algorithmes
3.3.1 Rapport Masse-extinction

Le Lidar de I'OPGC permet de mesurer le profil d'extinction des aérosols. Or, il peut étre utile
de caractériser la masse d'aérosols pour leurs effets climatiques, pour la qualité de l'air, ou
méme la sécurité aérienne en cas d'éruption volcanique. Il faut donc appliquer un
algorithme de restitution du profil de masse d’aérosol a partir du profil d’extinction mesuré.
1 peut également étre utilisé dans les modeles globaux pour calculer I'épaisseur optique a
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partir de masses d'aérosols modélisée (Bian et al., 2009). On appelle 1 le rapport entre la
masse et I'extinction d'un aérosol.

M

Osca()) + O'abs(/l)

N = (3.9

Pour calculer n nous utilisons les mesures in situ réalisées au sommet du Puy de Déme, a
partir de la masse d’aérosol M en pg.m™ mesurée par le TEOM, de la diffusion (Fsca))
mesurée par le néphélometre et |'absorption (ogp51)) mesurée par le MAAP. Le fait de
mesurer le coefficient d'absorption a 637nm au lieu de 355nm introduit une erreur
systématique dans le calcul de 1. Cette incertitude sera discutée au paragraphe 3.4.5.

Ce parameétre est dépendant de la longueur d'onde et du type d'aérosol (par exemple sa
distribution en taille, sa composition chimique (Hess et al., 1998)). L'hygroscopicité des
particules a également un impact (Bian et al., 2009; Hanel, 1972). Cependant, nous n'avons
pas de moyen expérimental de déterminer la variation de 1 avec I'humidité. Nous utiliserons
donc la valeur séche de 1 comme premiére approximation.

Une fois le profil d'extinction connu on peut appliquer un coefficient masse extinction pour
obtenir un profil de masse d'aérosols. Pour cela on utilisera la climatologie du rapport masse
extinction détaillée dans le paragraphe 4.2.9.

3.3.2 Calcul de l'indice de réfraction

L'indice de réfraction m est un parametre essentiel pour déterminer la fonction de phase et
donc le rapport Lidar avec les mesures In situ. Pour I'estimer on utilise une méthode itérative
et multi instrumentale. L'algorithme mis en place pour retrouver l'indice de réfraction est
représenté en orange sur la Figure 3-9.

La premiere étape consiste a mesurer la distribution en taille a I'aide du SMPS et de I'OPC.
Cela permet de calculer les parametres optiques correspondant avec le code de Mie
développé par Bond et al. (2006). En comparant I'extinction obtenue avec celle mesurée par
la combinaison du MAAP et du néphélometre, j'ai mis en place une méthode itérative qui
permet de faire varier l'indice de réfraction jusqu'a ce que les deux extinctions soit égales a
+10%. Cette méthode initialement proposée par (Raut and Chazette, 2007) et utilisé par
(Bukowiecki et al., 2011) lors de I'événement volcanique de I'Eyjafjalla en 2010 est a la base
d'autres inversions mises en place lors de cette these.

Pour calculer l'indice de réfraction, on utilise les données brutes du néphélometre, sans
utiliser la correction de la troncature angulaire proposée par (Anderson and Ogren, 1998).
Selon Bond et al. (2009) il est préférable d'utiliser le code de Mie pour simuler la troncature.
En effet, pour des aérosols fortement absorbants (mi>0.1), la correction d'Anderson et
Ogren peut conduire a de fortes erreurs. Pour cette partie, le code de Mie simulera donc une
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diffusion en tenant compte de la sensitivité angulaire du néphélométre (Anderson et al.,
1996).

d-—d

Extinction ¢ Particle Size .

Distribution Hygroscopicity
e Nephelometer « SMPS « HTDMA
* MAAP

* OPC

Cmeas™ Ccalc Calculated
o Extinction
*10%? * Mie Code
Change
refractive
Index (m)
Ovtical Wet
Dry Optica .
Properties OPtlca.l
Properties

Figure 3-9: Schéma de I'approche multi instrumentée pour retrouver l'indice de réfraction et les
propriétés optiques en fonction de I'humidité. En orange, les propriétés optiques et physiques seches et en

bleu celles humides. Les propriétés mesurées sont représentées en couleurs foncées et celles calculées en
clair.

La Figure 3-10 représente le coefficient d'extinction mesuré par le Néphélomeétre et le MAAP
en fonction de celui calculé a 550nm par I'algorithme mis en place.
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Figure 3-10 Coefficient d'extinction calculé & 550nm en fonction de celui mesuré. La couleur représente
I'indice de réfraction réel.

Sur la Figure 3-10 on remarque la trés bonne corrélation entre o.(550) calculé et celui
mesuré (r>=0.994). L'indice de réfraction réel retrouvé varie de 1.34 a 1.64, I'indice complexe
de 0.001 a 0.054. L'inversion a été calculée sur plus de 2000 intervalles de 3 h soit plus de
250 jours entre 2010 et 2011. Ce résultat est attendu puisque la méthode itérative modifie
I'indice de réfraction pour que les résultats concordent. Cependant cela confirme le grand
nombre de mesures ou les instruments fonctionnaient simultanément et sans différence
significative.

L'indice de réfraction est I'élément de base qui nous permet de calculer les autres
parameétres optiques avec les mesures in situ comme le rapport Lidar (paragraphe 3.3.4.1.)
ou l'impact de I'hygroscopicité sur les propriétés optiques.

3.3.3 Facteur d'accroissement optique

Un facteur d'accroissement optique peut étre calculé pour chaque propriété optique
(coefficient de diffusion, d'extinction...) pour prendre en compte |'évolution due a la
présence d'eau dans la particule. Dans un premier temps, la distribution en taille est
paramétrée par trois modes lognormaux (voir paragraphe 3.1.2.3). L'augmentation des
diametres moyens de ces modes en fonction de I'humidité est ensuite calculée a partir des
mesures HTDMA. L'indice de réfraction humide peut étre calculé en suivant la "regle de
mélange pondérée par le volume" décrit par I'équation suivante: (Hasan and Dzubay, 1983;
Michel Flores et al., 2012)
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Myer = Vdrymdry + (Vwet - Vdry) * Myater (3 10)

Avec mye: l'indice de réfraction humide, mqy, celui calculé a l'aide de la méthode décrite au
paragraphe 3.3.2, myater I'indice de réfraction de I'eau (1.333). Vg est la fraction volumique
de la distribution seche et V. est celle de la distribution calculée aprés une croissance
hygroscopique virtuelle.

Pour chaque parametre optique i on peut déterminer le changement provoqué par
I'humidité en terme de facteur d'accroissement optique fi(RH,A), dépendant de I'humidité RH
et de la longueur d'onde A. Par exemple pour le coefficient de diffusion, le facteur de
d'accroissement fgsm(RH,/l) est défini comme:

Osca (RH; /1)
f sca (RH’ /1) =
o, Gocg (RHdry, /1) (3.11)

C'est donc le rapport entre le coefficient de diffusion a I'humidité voulue o.,(RH,A) et le

coefficient de diffusion sec g5.q(RHgyy, A). Le facteur d'accroissement est définit de la méme
maniere pour |'absorption, I'extinction et les autres propriétés optiques, en appliquant le
code de mie aux distributions seches et humides.

Connaitre l'impact de I'humidité sur les propriétés optiques et radiatives, et en particulier les
facteurs d'accroissement, permettra d'utiliser des relations simples a travers les facteurs
d'accroissement, sans nécessiter ['utilisation d'un code de mie pour chaque distribution
d'aérosols. Nous allons maintenant nous intéresser au rapport Lidar qui est essentiel pour
interpréter les mesures Lidar sur toute la colonne atmosphérique.

3.3.4 Rapport LIDAR

Il existe plusieurs méthodes pour déterminer le rapport. Grace a l'importante
instrumentation disponible au puy de D6me, nous avons quatre méthodes différentes pour
calculer le rapport LIDAR.

3.3.4.1 A partir des mesures In situ

Le rapport Lidar peut étre déterminé directement en utilisant la mesure de la diffusion, de
I'absorption et de la rétrodiffusion (Anderson et al., 2000). Toute fois il existe peu de
néphélometres capables de mesurer la diffusion a 180°. La synergie des mesures in situ,
décrite au paragraphe 3.3.2, permet de calculer les propriétés optiques des aérosols, en
particulier la fonction de phase P11. On peut ensuite obtenir le rapport Lidar in situ L; avec
I’équation suivante :

41
L =
' wg Py1(180°, in situ) (3.12)
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Avec wg l'albédo de simple diffusion calculé a partir du MAAP et du néphélomeétre et
P11(180°,in situ) la fonction de phase a 180° calculée par le code de Mie.

Ce rapport Lidar est calculé pour un aérosol sec a I'altitude du Puy de Déme. Comme les
autres propriétés optiques, le rapport Lidar peut étre recalculé a humidité ambiante en
utilisant la méthode décrite au paragraphe ci-dessus.

Inconvénient : L; est calculé pour une altitude fixe. Le fait de I'appliquer a toute la colonne
peut introduire des erreurs dues, par exemple a la présence des couches d'aérosols de
natures différentes en fonction de l'altitude. De plus, le fait d'utiliser un code de Mie
introduit I'hypothese que les particules sont sphériques. Cependant si on considére que le
rapport Lidar varie peu, au sein d'un méme type de masse d'air, on peut réaliser une
climatologie et utiliser ces valeurs par la suite.

3.3.4.2 a partir des mesures photométre

Linversion Almucantar du photometre donne directement la fonction de phase des aérosols
intégrée sur toute la colonne atmosphérique(Dubovik and King, 2000). On peut donc calculer
le rapport Lidar avec un photometre L, selon:

4
P~ g P;1(180°, photometre) (3.13)
Le rapport Lidar obtenu est calculé aux longueurs d'ondes mesurées par le photometre
(440, 670, 870 et 1020nm). Pour retrouver le rapport Lidar a 355nm le coefficient
d'Angstrém du rapport Lidar est calculé entre 440 et 670nm. De la méme maniére que pour

L

le coefficient de diffusion ou d'absorption, le rapport Lidar a 355nm est ensuite extrapolé a
partir de celui mesuré a 440 nm et du coefficient d'Angstrém obtenu. (Ansmann et al., 2002;
Bond and Bergstrom, 2006)

Inconvénient : L, ne peut étre calculé que les jours sans nuage, avec une faible résolution
temporelle, et il est intégré sur toute la colonne atmosphérique. L'incertitude sur cette
méthode ne peut pas étre estimée directement (Bond and Bergstrom, 2006; Pedros et al.,
2010)

3.3.4.3 Synergie Photométre/Lidar

Lors de I'inversion Lidar, I'inconnue que I'on cherche a restituer est le coefficient d’extinction
mais d'autres inconnues, notamment le rapport Lidar, sont présentes dans I'équation Lidar.
L'épaisseur optique déterminée par le photomeétre permet d’ajouter une équation au
systéme. En effet, I'épaisseur optique est la somme des coefficients d’extinctions sur toute la
colonne atmosphérique. On peut procéder par une méthode itérative jusqu’a obtenir une
valeur du rapport lidar L, pour que I'épaisseur optique mesurée par le photometre soit égale
a celle calculée avec le Lidar. Pour cela, I'épaisseur optique est calculée a 355nm a partir du
coefficient d'Angstrém entre les épaisseurs optiques mesurées par le photomeétre a 440 et
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670nm. Cette méthode est décrite par Pelon et al., (2002) et est utilisée pour déterminer le
rapport Lidar dans le cas d'une couche limite homogeéne (Chazette, 2003; Duflot et al., 2011).

Inconvénient : L, est également calculé a partir du photomeétre. Il est donc calculé seulement
les jours sans nuage et il est intégré sur toute la colonne atmosphérique. La fonction de
recouvrement est un facteur critique pour déterminer L,.

3.3.5 Extinction et Rapport Lidar avec le signal Lidar Raman

Pour s'affranchir des incertitudes sur la détermination indirecte du rapport Lidar il est
possible de calculer directement I'extinction a I'aide du signal Raman. En effet, en calculant
I'extinction moléculaire a partir des profils de pression et de température, cela permet
d'enlever une inconnue au systéme, et de se libérer de I'approximation forte du rapport
lidar.

On obtient I'équation suivante (Weitkamp, 2005):

d Ng,(R
ﬁln (S(IIS:Z—}ERBI)) - O(mol(R,}\O) - amol(R,kRa)
Kger(rRA0) = 20 B (3.14)
1+ (37p2)

ARa
ou lI'extinction moléculaire peut étre calculée a 2 longueurs d’ondes: celle d’émission, AO

(355nm) et celle du signal Raman N, ARa (387nm).

La densité de I'atmosphére N ra est calculée en suivant la loi des gaz parfaits en fonction de
la pression et de la température.

On prend généralement un coefficient d’Angstrom d'extinction a(R) égal a 1. En effet, Mattis
et al. (2004) ont montré qu’une variation du coefficient d’Angstrom ne représente qu’une
faible variation dans le calcul final de I'extinction.

La partie critique du calcul est le bruit provoqué par la dérivée du logarithme du signal. En
effet, le signal Raman est faible donc bruité, par conséquent sa dérivée I'est encore plus.
Pour réduire ce bruit, on procédera au calcul de la dérivée avec différentes résolutions
verticales en fonction de I'altitude et une importante moyenne temporelle (généralement
30min). On choisira ensuite la résolution verticale adaptée en fonction de I'altitude et les
signaux seront fusionnés (Gluing). On calculera également la dérivée en calculant la pente du
signal sur une fenétre de taille définie (fit polynomial d’ordre 1) plutdt que sur 2 points. Le
signal Raman pourra aussi également étre préalablement lissé par une moyenne glissante,
ou par un filtre de Savitzky-Golay d’ordre 2, qui permet de lisser le signal sans décaler en
altitude les pics observés.

Comme nous l'avons déja précisé, le signal Raman permet d’enlever une inconnue au
systeme d’équation. La rétrodiffusion peut étre calculée, sans faire d’hypothéses
importantes comme le rapport Lidar, en utilisant I'’équation suivante :
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P(RO,ARa)P (R, A0)

Baer (R, A0) = | (Baer (RO, A0) + Bymoi (RO,10)) P(R0, \R0)P (R, \Ra)

Nra(R) e—fgo(aaer(r,)\Raﬁ amol(r,ARa))dr (3.15)
a

NRa(RO) e—f:O(otaeT(r,Ao)+ amol(r,A0))dr B BmOl(R’AO)
On considere que la rétrodiffusion est nulle dans la zone de référence (RO). On utilise
également ['extinction et la rétrodiffusion moléculaire calculée a partir des profils de
pression et température. L’extinction a la longueur d’onde d’émission est calculée en
utilisant celle obtenue par le signal Lidar de la voie Raman. On utilisera pour cela la
dépendance avec la longueur d’onde exprimée par le coefficient d’Angstrom a. Cela revient
a multiplier I'extinction Raman par (ARa/210)“. Soit par un facteur 1.0901 si on utilise un
coefficient d’Angstrom égal a 1. a varie généralement entre 0 et 2 mais l'incertitudes
associée est négligeable (moins de 1%, Whiteman, 2003b).

On peut ainsi calculer le rapport Lidar Raman L,, pour le comparer aux valeurs obtenues par
les autres méthodes de calcul, en faisant le rapport entre la rétrodiffusion et |'extinction:

_ Olger(R20)

- Baer(R; 7\0) (3'16)
Dans le cadre des projets ACTRIS/EARLINET, I'ensemble des Lidar du réseau (dont celui de
I'OPGC), doit subir des séries de test et de validations dans un but d'harmonisation des
mesures Lidar au niveau Européen. L'un des tests organisés dans le cadre d'EARLINET est
I'inversion d'un signal LIDAR synthétique fourni a Il'ensemble des groupes du réseau.

Ly

(Pappalardo et al., 2004)Les algorithmes d'inversion du signal Lidar mis en place au cours de
ce travail ont donc été comparés a ceux utilisés dans le réseau EARLINET. Les résultats
obtenus montrent un bon accord (voir Figure 3-12). Le coefficient de corrélation obtenu
pour I'extinction est 0.94 et montre la validité de |'algorithme développé.

Inconvénient : Les voies Raman ne peuvent étre utilisées seulement la nuit. De plus, comme
le montre la Figure 3-12, méme dans un cas théorique et avec signal de bonne qualité, il est
difficile d'obtenir une valeur exacte du rapport lidar (a 20% prés dans la couche limite,
Pappalardo et al., 2004).

Ces 4 méthodes présentent donc des avantages et des inconvénients et sont donc
complémentaires. On procédera a leur intercomparaison dans le paragraphe 4.6.
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Figure 3-12: Gauche: comparaison du rapport Lidar retrouvé par I'algorithme mis en place au cours de

cette these et celui d'Earlinet. Droite: résultats de I'intercomparaison Earlinet (Pappalardo et al., 2004)
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3.4 Incertitudes et précision

Il est essentiel d’estimer l'incertitude sur les valeurs obtenues en combinant plusieurs
instruments. Nous estimerons cette incertitude, pour chaque méthode de restitution, en
propageant les erreurs relatives a chaque mesure.

3.4.1 Distribution en taille

Le détail des pertes et des incertitudes du SMPS sont référencées dans Venzac et al.(2009).
La précision sur la taille de particules, estimée a partir de billes de latex, a pu étre
déterminée a 4%. La correction des charges préconisée par (Wiedensohler, 1988) est
appliquée. Toutefois durant certaines périodes de mesures (notamment Juin 2009 a
Décembre 2010) la source radioactive n’était pas toujours présente. Il n’y a pas eu
d’inversions réalisées pendant cette période. Depuis décembre 2010 un chargeur Corona (Li
and Chen, 2011) neutralise I'aérosols en amont du SMPS. Une intercomparaison entre le
SMPS du PdD et un SMPS standard du réseau ACTRIS a été menée du 17 au 16 Juin 2011. Les
résultats montrent un trés bon accord entre les deux instruments (Figure 3-13). L'écart entre
les deux instruments est calculé a moins de 10% par gamme de taille.
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Figure 3-13: Distribution en taille mesurée par les SMPS de référence (haut) et le SPMS du Puy de Déme
(bas) lors de I'intercomparaison du 17 au 19 Juin 2011.

Par définition, les incertitudes associées a un OPC sont plus importantes qu’'une mesure
directe comme un APS (Aerosol Particle Sizer) car elles dépendent de I'indice de réfraction
de I'aérosol et donc de la chimie de I'aérosol. Pour le Grimm 1.108 le constructeur estime a
2% la reproductibilité. Mais d’aprés Peters et al. (2006) , méme si la taille est correctement
mesurée lors de calibration PSL, des erreurs systématiques sont observées tant en nombre
et en masses comparé a d’autres instruments tel que I’APS 3221 de TSI. Burkart et al. (2010)
estiment cette différence a moins de 10% la différence entre le nombre de particules
mesuré par I'OPC et celui mesuré par un systéme DMPS.
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3.4.2 Propriétés optiques

L'incertitude sur le coefficient de diffusion mesuré par le néphélomeétre TSI 3563 est de
moins de 7% (Anderson et al., 1996). Pour déterminer oy, a une autre longueur d'onde A, on
peut propager l'erreur selon la formule suivante (Wagner and Silva, 2008):

+ Ao-sca(450)

Ao'sca(l) A o
B |ln <_) 4 Osca(450) (3'17)

O-sca(/l) 450
Osca(355)

A
L'incertitude relative sur le coefficient de diffusion a 355nm
Osca(355)

I'incertitude absolue sur le coefficient d'Angstréom A3 et de l'incertitude absolue sur le

A0sca(450)

sera donc fonction de

coefficient de diffusion a 450nm . Ad ne dépend que des longueurs d'ondes

Osca(450)
considérées et de l'incertitude relative sur les coefficients de diffusion (Wagner and Silva,
2008). Comme a est calculé entre 450 et 700nm, A3 est égal a 0.32. L'extrapolation de
0sca(355) a partir de 04,(450) en utilisant @ entraine donc une erreur de 16%.

L'incertitude pour le coefficient d'absorption a 637nm mesuré par le MAAP est de £12%
(Petzold and Schonlinner, 2004). Pour calculer oaus(A) a partir de 0s..(637) en considérant que
le coefficient d'absorption d’Angstrom (Absorption Angstrém Exponent AAE) est égal a 1.
C'est-a-dire que l'absorption est directement proportionnelle a la longueur d'onde. Si on
prend le cas extréme considéré dans cette these, c'est-a-dire pour une longueur d'onde de
355nm, on peut écrire Oups(355<637/355*0aps(637). L'AAE est dépendant de la composition et
le type d'aérosol. Pour un aérosol urbain, la valeur de I'AAE est proche de 1 mais elle peut
monter jusqu'a 2.5 pour d'autres types de particules (Russell et al., 2010).

Le photométre mesure I'AAE entre 440 et 870nm (Dubovik and King, 2000; Russell et al.,
2010). En moyenne sur la période de Juillet 2010 a Juillet 2012, il est de 1.02 avec un écart
type de 0.26. En conséquence, si on considére un AEE de 1 au lieu de la valeur réelle, cela
revient en moyenne a calculer la différence entre I'absorption a la longueur d'onde voulue
avec un AAE de 1 (Ogpsn)=637/A*0abs(s37) €t I'absorption avec un AAE extréme de 1.28
(aabs(;\)z(637/}l)1‘28*aabs(ggy)). La formule suivante est utilisée pour calculer I'erreur sur le
coefficient d'absorption:

Ao, A\ Ao
abs(d) _ ‘1 _ ( ) abs(637) (318)

O-abs(l) 637

O-abs(637)

En ne mesurant de fagon continue que le coefficient d'absorption a 637nm, les incertitudes
relatives moyennes introduites sur oaps(355) et o,u5(550) sont 18 et 4% respectivement. Cette
erreur reste relativement faible car les mesures du photométre a proximité du PdD
montrent que I'AEE reste proche de 1.

Pour I'albedo de diffusion simple wq, a une longueur d'onde A, l'incertitude est donnée aprés
propagation d'erreur par I'équation suivante:
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Awy(4)
wo(4)

1 ) Adsca(1) (3.19)

=A%mﬁ3&®4@+ongm+owxm ¥ Geca®) + Oabs D)

Pour calculer les incertitudes de l'indice de réfaction retrouvé a l'aide de notre méthode
décrite au paragraphe 3.3.2, on introduit du bruit sur une mesure prise comme référence (le
26/06/2011 entre 03:00 et 06:00). Le bruit est introduit en suivant une loi normale avec la
valeur x de la mesure et son incertitude décrite au paragraphe précédant. Le calcul est
réalisé sur 100 cas. A 355 nm, l'indice de réfraction retrouvé est 1.47+0.03 + 0.012 i =£0.004i.
L'incertitude sur la partie réelle est donc de 2% et celle sur la partie imaginaire 30%. Pour
550nm l'indice est 1.474+0.03 + 0.013+0.003. Cela correspond toujours a une incertitude de
2% sur la partie réelle mais l'incertitude sur la partie complexe est plus faible: 21%.
Logiquement, la précision sur l'indice de réfraction retrouvée a 550nm est plus importante
gu'a 355nm puisque les hypothéses de dépendance avec la longueur d'onde sont plus
restreintes. L'erreur relative estimée sur l'indice de réfraction semble trés faible (2%), mais la
partie réelle varie qu'entre l'indice de réfraction de I'eau (1.333) et 1.63, soit une plage de
0.3. L'incertitude relative réelle serait donc de 10%.

3.4.3 Hygroscopicité

Pour connaitre l'incertitude pour les mesures HTDMA : la méme méthode est appliquée. Un
bruit gaussien est appliqué sa distribution mesurée par le HTMDA. Sur 100 scans simulés,
I'écart type est de 7% sur les facteurs de croissance hygroscopique (GF), et 1% sur la faction
de chaque mode. Le principal facteur d'incertitude est I'humidité a l'intérieur de
I'instrument.

3.4.4 Rapport Lidar

On applique le méme traitement pour le rapport Lidar que pour l'indice de réfraction. Les
incertitudes sur le GF et la faction de chaque mode sont également prises en compte. On
trouve un rapport lidar sec de 73£7 Sr. Notre incertitude apparente est de 10%. Cette
incertitude ne tient pas compte de la non-sphéricité des particules. Si on tient compte de la
croissance hygroscopique des particules pour une humidité de 90%, le rapport Lidar humide
est 9248 Sr'l. L'incertitude associée est du méme ordre de grandeur d'environ 9%.

3.4.5 Rapport masse extinction

La masse des aérosols est mesurée par le TEOM-FDMS (voir section 3.1.2.2). La précision de
l'instrument AM donnée par le constructeur est de 2.5 ug.m’3 + 1% de la mesure.
L'incertitude sur le rapport masse extinction peut s'écrire en fonction de la masse M, des
coefficients d'absorption et de diffusion et de leurs incertitudes associées:

AO-abs (/1) + A0-sca (A)
Oabs (A) + Osca (A) (320)
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Comme m, An va varier en fonction de la longueur d'onde. An sera plus élevé pour des
longueurs d'onde faibles puisque qu'on s'éloigne du point de mesure de o,,s. Néanmoins la
valeur de I'albedo de diffusion simple est élevée au PdD (0.9 en moyenne sur 2008/2012).
L'absorption ne présente donc qu'environ 10% de la mesure de l'extinction. L'impact de
cette forte incertitude sur le coefficient d'absorption lors du calcul du coefficient d'extinction
et donc de n est relativement limité.

3.5 Classification des masses d’air, Rétrotrajectoires
3.5.1 Hysplit

Hysplit (HYbrid Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory) est un modele lagrangien de
dispersion atmosphérique (Draxler and Rolph, 2012) qui simule I'évolution d'une parcelle
d'air lagrangienne dans un intervalle de temps positif (pour des prévisions) ou négatif(pour
les rétrotrajectoires). Pour cela le modele utilise les données météorologiques du NCEP
(National Center for Environmental Prediction de la NOAA) qui assimile des données
conventionnelles et satellite (Global Data Assimilation System).

Les rétrotrajectoires sont calculées toutes les 6 heures sur 3 jours avec un modele de vitesse
verticale isobarique. Ces rétrotrajectoires sont classées en fonction de leur origine: locale,
océanique, océanique modifiée, continentale et africaine. La Figure 3-14 représente la carte
des zones définies. Le code couleur représente le nombre de rétrotrajectoires calculées a
partir du site du Puy de Déme passant par un carré de 1°x1° pendant la période 2009-2011
(échelle logarithmique).

Rétrotrajectoires from 01-Jan-2009 to 31-Dec-2011
90 . " . :

80
70

4

w

N
log(Nombre de rétrotrajectoires)

Latitude

—

-40

Longitude

Figure 3-14: Rétrotrajectoires déterminées par Hysplit de 2009 a 2011
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L'origine d'une rétrotrajectoire est définie en fonction du nombre d'heures passée dans
chaque secteur par une masse d’air. Pour chaque rétrotrajectoire le poids d'un point varie
linéairement selon le nombre d'heures que la mase d’air a passé dans I'atmosphére: le poids
est de 1 quand la masse d'air est au Puy de Dome, il devient égal a 0.5 dans le secteur ou la
rétrotrajectoire est passée 72h auparavant. En effet, si une masse d'air a passée 1.5 jours
dans la zone océanique puis 1.5 dans la zone locale, on suppose qu'elle est plus influencée
par les émissions locales qu'océaniques.

La principale origine des masses d'air mesurées au PdD est océanique. Viennent ensuite des
masses d’air d’origine africaine, continentale, océanique modifiée et enfin locale. Nous
reviendrons dans le chapitre 5 sur les variations des propriétés optiques des aérosols en
fonction de I'origine de la masse d'air.

3.5.2 Flexpart

Flexpart est également un modeéle Lagrangien de dispersion atmosphérique (Stohl et al.,
2005). que nous avons utilisé pour estimer la concentration de cendres volcaniques dans
I’'atmosphere pendant I'événement volcanique de I'Eyjafjalla (chapitre 5). Ce modele utilise
les données météorologiques de I'European Centre for Medium Range Weather Forecasts
(ECMWEF) avec une résolution horizontale de 0.25*%0.25° et verticale de 250m.

De Mars 2006 a Septembre 2010 des quicklook des rétrotrajectoires sont disponibles pour la
station (http://transport.nilu.no/flexpart-projects?stn=PDD). Flexpart fournit des produits

supplémentaires aux rétrotrajectoires calculées par Hysplit, par exemple une distribution en
taille de I’aérosol en 25 classes de diamétres allant de 0.25 a 250um.

3.6 Evolution temporelle, Test saisonnier de Mann Kendall.

Il est difficile de dégager des tendances a partir de d'une série de donnée qui présente
souvent des données manquantes. Le test de Mann Kendall (Gilbert, 1987) permet de
dégager de facon robuste des tendances méme si des données sont manquantes, négatives
et indépendamment de la distribution statistique. La représentativité de ce test peut étre
surestimée si la taille de I'échantillon est faible (Collaud Coen et al., 2012; Wang and Swail,
2001). Dans le cadre de cette étude, ce test est appliqué sur des échantillons comportant
plusieurs milliers de valeurs, le test saisonnier de Mann Kendal peut donc étre considéré
comme représentatif des tendances pluri annuelles (Bayazit and Onéz, 2007).
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3.7 Synthese du chapitre

Au cours de ce chapitre, la station du Puy de Dome a été présentée, avec les principaux
instruments permettant de quantifier les propriétés physico-chimiques et optiques des
aérosols. Ensuite nous avons décrit les instruments de télédétections, actifs ou passifs,
disponibles au laboratoire. L'accent a été mis sur les algorithmes mis en place sur les
mesures Lidar pour détecter les nuages, calculer la hauteur de la couche limite ou
I'extinction élastique et inélastique des aérosols.

Ensuite sont présentés les nouveaux algorithmes mis en places pour exploiter au mieux la
synergie multi-instrumentale. Ces algorithmes nous permettront tout d'abord de réaliser
une climatologie et une cartographie des propriétés optiques au Puy de Dome (Chapitre 4).
in-situ/télédétection. Ils ont également été concus pour calculer l'impact de I'hygroscopicité
sur les différents parameétres optiques et en déduire l'efficacité radiative correspondante.
Les incertitudes sur les différents parametres obtenus sont également estimées.

Enfin, les modeéles de rétrotrajectoire utilisés au cours de cette thése pour connaitre I'origine
des particules mesurées au PdD sont décrits.
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Chapitre 4 : Etude long terme : 5 ans de mesures au Puy de Dome

Le chapitre précédent explique comment les mesures d’aérosol mises en place depuis
plusieurs années, sur le site instrumenté du Puy de Déme (PdD) permettent de calculer des
propriétés optiques simples (comme les propriétés d’absorption et de diffusion de I’'aérosol),
ou plus appliquées aux besoins d’inversion Lidar et de calcul d’impact radiatif, comme le
rapport Lidar ou le facteur d'asymétrie.

Dans le chapitre suivant, une climatologie de ces différents paramétres est présentée. Nous
nous intéresserons d'abord aux variations temporelles (pluriannuelle, saisonniére et
journaliére) de ces propriétés, puis a l'influence de I'origine des masses d'air arrivant au PdD.
Une cartographie de chaque propriété optique en sera déduite. Enfin les résultats obtenus
grdce aux mesures in situ seront comparés a de la télédétection. Tout d'abord la
cartographie du coefficient d'Angstrém est confrontée avec des mesures satellite. Ensuite, la
distribution en taille calculée par le photométre est comparée avec celle mesurée in situ.
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4.1 Situation météorologique au Puy de Dome.

Afin de mieux interpréter les propriétés optiques des aérosols mesurées au PdD, nous allons,
dans un premier temps, nous intéresser aux conditions environnementales caractérisant le
site

4.1.1 Conditions météorologiques

Les conditions météorologiques rencontrées sur le site du puy de Dome sont calculées sur la
période 2008-2011 ou tous les instruments mesurant les propriétés optiques des aérosols
sont présents. Le Puy de Dome est majoritairement influencé par des vents d'ouest, puisque
dans environ 50% du temps la direction du vent est comprise entre 225 et 315° (Figure 4-1).
On note que le batiment militaire situé a proximité du chalet (au Nord-est) perturbe les
mesures de vent provenant de cette direction. Le site de mesures est en nuage 50% du
temps (RH>98%). La température présente de fortes variabilités saisonniéres avec le
minimum en Février (-1.5 +5.5°C) et le maximum en Aout (13.14+5.3°C). La pression varie
autour de 850hPa (852+8hPa) avec un maximum en Aout (857hPa) et un minimum en
Décembre (849hPa).
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Figure 4-1: Conditions météorologiques au Puy de Déme: De haut en bas: Rose des vents (m.s™),
température (°C), humidité (%) et Pression (hPa).
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Si on applique un test saisonnier de Mann Kendall sur la température (voir chapitre 3), on
note l'augmentation des températures sur la décennie 2001-2011. L'augmentation est de
0.94°C sur la décade en accord avec les valeurs données par I'IlPPC : 0.177 + 0.052 °C/an.

4.1.2 Types de masses d'air

Le modele Hysplit a été utilisé pour calculer les rétrotrajectoires a 3 jours arrivant au Puy de
DOome, toutes les 6 heures sur les années 2008 a 2011. Les résultats ont été analysés
statistiquement pour étre représentés Figure 4-2. Comme mentionné au chapitre 3 et en
accord avec les vents dominants mesurés a la station, la principale origine des masses d'air
mesurées au PdD est océanique (37.3% sur 2008-2011). Viennent ensuite des masses d’air
d’origine africaine (27.1%), continentale (18.4%), océanique modifiée (10%) et enfin locale

(7.2%).
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Figure 4-2: Variation saisonniére de la provenance des masses d'air au PdD.

On remarque qu'en fonction des années, l'origine des rétrotrajectoires varie peu: la
principale origine reste océanique et l'ordre des suivantes reste conservé. En revanche,
I'origine des masses d’air peut montrer une variation saisonniére significative. Les masses
d'air continentales sont presque absentes en Juillet et en Aout. Elles sont principalement
remplacées par des masses d'air océaniques. Au printemps et en automne, la proportion de
masses d'air continentales augmente de facon importante. Les masses d’air locales sont plus
fréquentes I'été, en accord avec une plus grande influence de la couche limite dans laquelle
les vents sont moins forts (vitesse médiane en été 4m/s, en hiver 7m/s).
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4.1.3 Hauteur de la Couche Limite

Comme pour tous les sites de mesures, la provenance des masses d'air est un facteur
déterminant pour comprendre |'évolution des propriétés optiques au PdD. Mais du fait de
son altitude et sa disposition géographique, la station est a l'interface entre deux couches de
I'atmosphere: la couche limite et la troposphére libre. Mesurer la hauteur de la couche
limite par Lidar (cf chapitre 3) nous permet de mieux interpréter les mesures.

4.1.3.1 Etude de cas: La campagne intensive de Février 2012.

Plusieurs campagnes intensives ont été réalisées au Puy de Déme. Durant ces campagnes, de
nombreux instruments ont été déployés (AMS, PSM, Api-tof..) permettant ainsi une
meilleure caractérisation de I'aérosol. Au cours de ces campagnes intensives, le Lidar était
opérationnel en continu dés que les conditions météorologiques le permettaient. En
particulier, une période intéressante pour I'étude de la dynamique atmosphérique a été
détectée du 04/02 au 07/02/2012. Cette période est caractérisée par des températures
fortement négatives. La Figure 4-3 représente les mesures Lidar, la hauteur de couche limite
associée et le coefficient d'absorption.
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Figure 4-3: Haut: Mesures Lidar du 04/02 au 07/02/2012. La Hauteur de couche limite calculée est
représentée par les points noirs. La ligne pointillée noire représente la hauteur du Puy de D6me (1465m).
Bas: Coefficient d'absorption pour la méme période

Sur la Figure 4-3, on note la corrélation entre |la hauteur de la couche limite et les variations
du coefficient d'absorption. En particulier, le 04/02/2012 a minuit, oaps varie de 2 Mm™3a0.5
Mm™, simultanément & une variation de hauteur de CLA de 2 km a 500 m en quelques
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heures, confirmant le passage de la station de la couche limite (en rouge) a la tropospheére
libre (en vert). De méme, la montée de la couche limite détectée par le Lidar le 06/02 a 18h
se traduit bien par une augmentation importante de o,,s qui ne redescendra qu'avec la
couche limite apres 23h30. On notera, par ailleurs, la présence de nuages entre 8000 et
2000m le 05/02 entre 5h et 19h qui empéche le calcul d'extinction Lidar a cette période. Le
calcul de la hauteur de la couche limite est également perturbé par la présence de nuages
dans les basses couches le 04/02 entre Oh et 2h.

Bien que la variation des propriétés des aérosols conjointement a la variation de la hauteur
de la CLA ne soit pas une preuve univoque de la précision et la justesse de notre algorithme
de restitution de la hauteur de la CLA, elle nous conforte dans notre calcul, et nous permet
d’établir avec confiance des statistiques sur I'évolution de la hauteur de la CLA au cours du
temps.

4.1.3.2 Variations journaliéres et saisonnieres

La Figure 4-4 représente la variation journaliere médiane de la couche limite pour les
différentes saisons, calculées a partir de mesures LIDAR effectuée entre 2009 et 2011, avec
un taux de tirs de plus de 30% sur cette période.

3000

= Spring
= Summer
= Atumn
— Winter

N
ol
o
o

N
o
o
o

-
ol
(e
o

—_
o
o
o

Boudary Layer height (m a.s.l.)

500 : . :

0 5 10 15 20
Hour

Figure 4-4: Variation journaliere de la hauteur de couche limite en 2011. Le trait plein représente la
médiane, et l'aire I'écart type pour chaque saison. En vert le printemps, en noir I'été, en rouge I'automne
et en bleu I'hiver. La ligne discontinue noire représente I’altitude du Puy de Dome (1465m)

Sur la Figure 4-4, nous constatons que méme si une dynamique journaliere est visible, la
hauteur de la couche limite présente peu de variations en hiver et au printemps. Pour cette
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période, le PdD reste la plupart du temps en tropospheére libre. Néanmoins, la variabilité est
importante et la hauteur de la couche limite médiane reste proche de l'altitude du PdD:
méme si la majorité des mesures au PdD se font en troposphere libre, de nombreux jours
seront influencés par la couche limite. La faible variation mesurée au printemps peut
s'expliquer par la forte proportion d'air continental froid mesuré en Mars et Avril (42%). En
raison de cet épisode de froid la convection et le développement de la couche limite était
peu marqué.

La plus forte variation journaliere est mesurée en été. Pour cette saison, le PdD se situe
clairement en couche limite le jour et en dehors pendant la nuit. Pendant la nuit, les
mesures du PdD peuvent étre représentatives de la couche résiduelle ou de la tropospheére
libre suivant les conditions. D'aprés la Figure 4-4, le PdD est majoritairement dans la couche
limite atmosphérique en Automne. A cette période la zone de recouvrement Lidar était
élevée (=1000m). Il est possible que le Lidar ait détecté uniquement la couche de transition
existant au dessus de la couche Limite et pas la couche limite elle-méme.

Apres avoir décrit les différents facteurs qui peuvent influencer les mesures a la station du
PdD, nous allons nous intéresser aux variations journaliéres a pluriannuelles des propriétés
optiques de I'aérosol.

4.2 Variations long terme des propriétés optiques de I'aérosol mesurées in
situ.

4.2.1 L'absorption cGabs

La plus longue série de mesures des propriétés optiques au Puy de Dome concerne le
coefficient d'absorption o,,s. Deux instruments ont permis de réaliser ces mesures:
I'Aethalométre et le MAAP. Il est largement reconnu que I'Aethalométre mesure des
coefficients d'absorption trop élevés (Chapitre 3). Les données sont donc qualitatives de
2001 a 2007. Toutefois, le fait d'utiliser une médiane relativise l'influence des pics
d'absorption peu réalistes. La Figure 4-5 représente les mesures d'absorption de 2001 a
2012. Pour I'Aethalométre, le coefficient d'absorption est calculé a 637nm en utilisant un
coefficient d'Angstrom d'absorption égal a 1.

58



Chapitre 4 :Etude long terme : 5 ans de mesures au Puy de Dome

- P Ahaos - P

LI TS ) v..-..v-.l.l"t. Lol P et

25 .-

20
5. %
0
5
0

— —

(1-wy) Jusdyeo uondiosqy

Jan-01 Jan-02 Jan-03 Jan-04 Jan-05 Jan-06 Jan-07 Jan-08 Jan-09 Jan-10 Jan-11" Jan-12 Jan-13

a)

11 12

10

Year

0
—

(LW ‘WuZEg 1) JusdWe0) uondiosqy

b)

12

11

10

7

0
!

o lo] o

(L-WN ‘wu/gg 3e) Jusdswyeo) uondiosqy

Month

C)

59



Chapitre 4 :Etude long terme : 5 ans de mesures au Puy de Dome

-
o1

A
=
T
———————————y
S g S g
———————
—————————
i s ey
____________l
————————
———————————
——————————
——————————

—————————
—————————
—————————
————————
————————

o
T
————————

Absorption Coefficent (at 637nm, Mm-1)
i
==
S
I —
[
I
————————

I T

M. . b e sl G ALK : lie fls sli 0. 05N

10 11T 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21T 22 23 24
Hour

o
—
Ni—
[
B
oy—
fo) I
~§—
[ve
[{e

d)

Figure 4-5: Evolution du coefficient d'absorption (2001-2012). A) Les points bleus représentent les
mesures toutes les heures, la ligne rouge la médiane sur 3 mois. B) Les traits rouges représentent la
médiane du coefficient d'absorption pour chaque année. Le rectangle bleu est tracé entre le 25°™ et le
75°™ percentile. Les traits pointillés noirs représentent les 5éme et 95°™ percentiles. Méme représentation
du coefficient d'absorption mais en fonction des mois (C) et des heures de la journée (D).

Sur la Figure 4-5 a) est représentée I'évolution de la médiane annuelle de o.,s. La valeur
médiane mesurée au PdD a 637nm est 1.4 Mm-1 (moyenne 2.1Mm™, écart type 3.4Mm™,
90°™e percentile 4.2 Mm™). A 550 nm les valeurs sont trés similaires avec une médiane est
1.6Mm® (moyenne 2.4Mm™, écart type 3.9Mm™, 90°™ percentile 4.9 Mm™). Andrews et al.
(2011) reportent une climatologie des mesures d'absorption sur les sites de haute altitude.
Elles sont tres variables en fonction d'un site a I'autre. En Europe on retrouve le Jungfraujoch
en Suisse (3580m), lzafia dans les iles Canaries au sud de I'Espagne (2400m) et le mont
Cimone en Italie (2200m). Les médianes sont plus faibles au Jungfraujoch et a Izafia (environ
0.5 Mm ™! 4 550nm) et plus élevée au Monte Cimone (environ 2 Mm™ 4 550nm). Ces valeurs
médianes de coefficient d’absorption ne sont pas seulement une fonction de |'altitude
(puisque deux site de méme altitude ont des valeurs médianes trés différentes) mais aussi
fonction des sources d’aérosol absorbants présentes au niveau régional. La station d’lzafia
est une station représentative de I'aérosol marin et de poussiere désertique alors que le
Monte Cimone est influencé par la pollution intense de la vallée du Po. Les valeurs mesurées
au PdD se situent entre les valeurs du Monte Cimone et d'lzafia montrant l'influence des
aérosols anthropiques.

Au Puy de Dome, le coefficient d’absorption ne montre pas de tendance pluriannuelle
notable. On peut comparer ce résultat avec les mesures réalisées au Jungfraujoch (JFJ). Pour
la période 2000-2006, les coefficients d'absorptions et de diffusions ont augmentés au JFJ
mais cette tendance n'est pas valable pour une période plus longue (Collaud Coen et al.,
2007, 2011). D'apres cette seconde étude parue en 2011, pour un site de haute altitude, les
facteurs météorologiques sont prédominants. Plus précisément, le site est majoritairement
en troposphere libre pendant la nuit, en particulier pour des conditions météorologiques
advectives, et en couche limite pendant I'été, méme la nuit en cas de conditions
météorologiques associées a de la subsidence. Les auteurs ont obtenu ces conclusions en
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utilisant la classification des conditions météorologiques données par I'AWS (Alpine Weather
Statistics). D’apres les auteurs, le fait d’étre en couche limite ou troposphére libre influence
principalement les propriétés d’absorption de I'aérosol échantillonné au Jungfraujoch. Au
Puy de Déme, nous n’avons pas assez de mesures LIDAR ou de modele avec une résolution
suffisamment précise, pour déterminer si I’évolution long terme des propriétés d’absorption
de I'aérosol est corrélée a une évolution long terme de I'influence de la couche limite sur le
site. Toutefois, I'influence de la couche limite sur les mesures du puy de DOme peut étre
étudiée a partir des variations saisonniére et journaliere des valeurs de coefficient
d’absorption.

Sur les Figure 4-5 a) et d), le coefficient d’absorption montre une nette variation saisonniére
et journaliere. Deux maxima saisonniers sont observés, le premier au printemps et le second
en automne. Or, la hauteur de la couche limite est maximale en été. Les variations
saisonnieres du coefficient d’absorption sont donc une combinaison entre la dynamique de
I’'atmosphere, apportant plus de polluants de la couche limite pendant les saisons chaudes,
et 'intensité des sources, plus importantes en saison froide et mi-saison. Ce résultat est
sensiblement différent de I'analyse sur le nombre de particules menée par Venzac et al
(2009), qui observait un nombre de particules maximum en été. Andrews et al. (2011)
reportent également une importante variation saisonniére pour les sites de haute altitude,
avec des minima en hiver et un maximum autour de I'été mais qui varie en fonction des
sites. Au Jungfraujoch, il se situe en juillet-aout alors qu’a lzafia, le maximum est en mars
suivi d'aout, juillet, septembre comme au Puy de Dome.

Au Puy de DOme, ces périodes de maxima correspondent également a des périodes pendant
lesquelles la fréquence d’occurrence de masses d'air continentales est accrue. Cet aspect
pourrait également influencer les variations saisonnieres de I|’absorption. L'absorption
diminue trés clairement pendant I'hiver quand le PdD passe la plus grande partie du temps
en troposphere libre ou en nuage. On retrouve les mémes valeurs au PdD en hiver que celles
mesurées sur la plupart des sites situés en haute altitude (Andrews et al., 2011). Méme si les
mesures sont réalisées en aval d’un whole air inlet pour échantillonner les particules
présentes a l'intérieur des gouttelettes de nuage, la présence de nuages sur le site n'est pas
a négliger puisqu'ils favorisent un lessivage plus important. Pour le confirmer, les données
sont filtrées quand I'humidité est supérieure a 98%. Dans ce cas, la médiane sur 2009-2011
est de 1.4 Mm™ a 637nm au lieu de 0.99 Mm-1. L'influence de la hauteur de la CLA est
soulignée par la Figure 4-5 D) sur laquelle on voit nettement I'augmentation de o.,s au cours
de la journée. Comme on I'a vu au début de ce chapitre, statistiquement I'origine des masses
d'air ne présente pas de différences significatives en fonction de I'heure de la journée. Cette
variation ne peut donc s'expliquer que par la montée de la CLA.

4.2.2 La diffusion osca

Le coefficient de diffusion o, est mesuré a 3 longueurs d'onde par le Néphélomeétre depuis
2006. On s'intéresse ici a la longueur d'onde centrale 550nm. La figure suivante présente son
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lution au cours du temps. On notera des interruptions dans les mesures début 2007, au

cours de |'été 2008 et fin 2011.

evo

7

140

a)

120

100
80
60
40
20}

(1-w 'wuoss 1) usoleo fulsieos

Jan-07

Jan-06

|
10

11

100

b)

o o o o o o o o
@ o~ © [Te] T M N -~

(1w 'wuoss 1) usoljeo0 fulsleos

[=}

Year

12

10

90

o
w ~ © [ o @
(L-WA ‘WuQgs je) Jussweos) Buueness
~
o

] 1 1
(=3 o o o o (=] o o
© « -

Month

62



Chapitre 4 :Etude long terme : 5 ans de mesures au Puy de Dome

d) 100

90| —
80l 4
70l 4
60|
50|

40

Scattering Coefficent (at 550nm, Mm-1)
|

e
e

SO .

_________________1
F—
e ]
—
T T—

30

T ——

e
e e e sy

[ —
LE
(EEE AT

e
R ———— |

e onve oo oy

20

10

1 I I 1 1 1 T
| | | 1 | 1 | | | | | | 1 I | I | | | 1 I 1 |

1
0 2 3 4 S 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21T 22 23 24
Hour

Figure 4-6: Evolution du coefficient de diffusion & 550nm (2006-2011)- Voir Figure 4-5

Le coefficient de diffusion au PdD présente des valeurs moyennes (moyenne : 19.5, médiane
12.2, écart-type 25.8, 90°™ percentile 43.6 Mm™) bien plus faibles et variables que d'autres
sites de basse altitude en Europe. Par exemple pour Grenade en Espagne la moyenne est de
60+30Mm™* (Lyamani et al., 2010). Le coefficient de diffusion est également plus faible qu'en
Europe de l'est: 40.3+27.1 Mm-1 (Kalivitis et al., 2011). Il est plus proche des valeurs
reportées en haute altitude par Andrews et al. (2011), avec une médiane autour de 10Mm™
pour lzafia et le mont Cimone.

Les variations temporelles long terme de o, sont similaires a celles de oaps, €t il est difficile
de dégager une évolution pluriannuelle, a fortiori sur un plus petit nombre d’années.
L'année 2008 présente la valeur de o, la plus basse sur la période de mesures. Cela est
majoritairement provoqué par I'absence de mesures pendant une grande partie de I'été. En
effet, I'été fait partie des saisons ou les valeurs de diffusion sont les plus élevées. De méme
le coefficient de diffusion médian pour 2012 est bas car il n'est calculé que sur les premiers
mois de I'année. Le test de Mann Kendall ne montre pas de tendance significative. Collaud
Coen et al., (2012) trouvent une absence de tendance similaire sur d'autres sites d'altitude
en Europe comme le Jungfraujoch en Suisse (3580m) ou I'Hohenpeissenberg en Allemagne
(950m). Cette absence de tendance en Europe est a opposer a la tendance négative (-2-3%
par an) que l'on retrouve en Amérique continentale (Collaud Coen et al., 2012).

De nouveau, les conclusions sont similaires a celles dégagées pour I'absorption: les particules
diffusent de fagcon moins intense la lumiere pendant I'hiver. o, atteint un maximum au mois
d'avril, reste élevé pendant I'été pour décroitre a partir du mois de septembre. Les variations
sont toujours cohérentes avec les observations reportées dans les principaux sites de haute
altitude (Andrews et al., 2011). En revanche, les variations saisonniéres sont inversées par
rapport aux sites de couche limite: pour Grenade le maximum est en hiver. D'aprés les
auteurs cela est partiellement provoqué par une épaisseur de couche limite plus faible en
saison froide (d’ou un effet de « concentration ») mais également en raison de sources

63



Chapitre 4 :Etude long terme : 5 ans de mesures au Puy de Dome

différentes, principalement des sources de combustions plus élevées en hiver. Au Puy de
D6me, on retrouve également l'impact des sources d'aérosols puisqu'en hiver, la proportion
de masses d'air continentales est maximale.

En altitude, au Puy de D6me comme dans les autres sites, les variations journaliéres sont
principalement corrélées avec la montée de la couche limite: le coefficient de diffusion
augmente au cours de la journée. De plus en couche limite, la variation journaliére du
coefficient de diffusion est directement reliée avec les émissions dues au trafic routier: avec
un pic en début et en fin de journée (Lyamani et al., 2010).

Il semble donc que pour les propriétés de diffusion, la dynamique de la couche limite joue un
role important comme pour les propriétés d’absorption, mais que la variation saisonniere
des sources présentes en couche limite contribue a modeler le signal en haute altitude.

Nous avons étudié les variations des 2 propriétés optiques extensives: la diffusion et

I'absorption. Nous allons a présent étudier les variables intensives qui dépendent
uniqguement du type de particules et non plus de leur nombre/masse.

4.2.3 L'albedo de simple diffusion w0

w0 est une mesure de la faculté d'un type d'aérosol a absorber la lumiére, avec des valeurs
faibles pour un aérosol absorbant, et élevées (proches de 1) pour un aérosol principalement
diffusant. Ce parametre est calculé de 2008 et 2011 lorsque que le MAAP et le néphélométre
était en fonctionnement simultanément (Figure 4-7-a).
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I(:j?gure 4-7: Evolution de I'albedo de simple diffusion (2008-2011)- Voir Figure 4-5

La valeur médiane retrouvée 0.88%+12 est proche de celle retrouvée pour la majorité des
sites de haute altitude (0.90+0.05, Andrews et al., 2011). Les valeurs mesurées directement
en zone urbaine sont généralement beaucoup plus basses (e.g. 0.68+ 0.7, Lyamani et al.,
2010).
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Pour ce parametre intensif, il est également difficile de conclure sur |'évolution multi
annuelle, qui ne marque pas de tendance claire. La médiane annuelle en 2008 est a exclure
car I'année n'est pas complete. De plus, il n'y a pas de tendance sur les 3 années restantes
(Figure 4-7-b).

L'albedo de diffusion simple est le parameétre optique intensif montrant la plus grande
variabilité saisonniere. En hiver, w0 présente un minimum marqué qui va augmente
progressivement jusqu'a atteindre un maximum en été (Figure 4-7-c). Cette variation
saisonniere est cependant moins marquée que celle observée pour les propriétés extensives
(absorption et diffusion) et les maxima ne sont pas observés a la méme période. Cela indique
que les variations saisonniéres observées pour [|'absorption et la diffusion sont
majoritairement dues a une variabilité sur la quantité de matiere plutét que sur les
propriétés intrinséques des particules d’aérosol elles-mémes. w0 est minimum en hiver, ce
qui correspond a la présence d'une plus grande fraction d’aérosols absorbants
(proportionnellement a la masse totale), trés probablement représentatifs d’aérosols de
combustion. Ces valeurs plus faibles peuvent également étre provoquées par un biais dans
les mesures en raison de la faible charge d'aérosols, ou alors par le lessivage plus grand des
aérosols diffusant (Marcq et al., 2010), ou enfin a une formation moins fréquente d'aérosols
secondaires au Puy de Déme, provoquée par une intensité solaire plus faible (Boulon et al.,
2011b). Des variations saisonniéeres similaires sont observées dans la majorité des sites de
haute altitude (Andrews et al., 2011).

Une variation journaliere est également visible avec une valeur de w0 qui diminue
légérement pendant la journée (Figure 4-7-d). Ce phénomeéne est probablement lié a la
montée de la couche limite qui apporte des aérosols plus absorbants.

4.2.4 Le coefficient d'Angstrom a

La Figure 4-8 représente I'évolution temporelle du coefficient d'Angstrém mesuré par le
néphélometre entre 400 et 700nm de 2006 a 2011.
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Figure 4-8: Evolution du coefficient d'Angstrém (2006-2011)- Voir Figure 4-5
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La valeur médiane de a est 1.92+0.40, montrant la prédominance d’aérosols submicroniques
sur le Puy de Dome et donc des particules fines. La valeur médiane est proche de celle
retrouvée au Jungfraujoch (environ 1.8). En revanche, a Izafia 3 est beaucoup plus faible (<1).
du fait de la forte influence de masse d'air saharienne de large diamétre (Andrews et al.,
2011).

Le parameétre intensif 3, montre moins de variabilité saisonniére et journaliere que les
parameétres extensifs. Toutefois, une légére baisse de la médiane annuelle de 3 est visible
entre 2006 et 2011. Le test de Mann-Kendall montre une pente négative significative de
-0.087 par an (-4.6%), qui indiquerait une tendance a des aérosols plus gros. Des tendances
similaires sont retrouvées pour certains sites aux USA (Collaud Coen et al., 2012).

Le coefficient d’Angstrom étant représentatif d’une taille moyenne de particules, nous
pouvons en déduire que le spectre dimensionnel normalisé par la concentration totale, varie
légérement en fonction de la saison et de I’heure de la journée, sur les tailles optiquement
actives. Dans Venzac et al. (2009) , la distribution en taille mesurée au Puy de D6me varie,
entre le jour et la nuit, en terme de concentration mais trés peu pour le diamétre moyen.
Ceci est cohérent avec la forte stabilité journaliere de 3. Toujours d'aprés Venzac et al.
(2009), le diametre des particules diminue Iégerement en hiver, en particulier pour le mode
accumulation (127nm contre 140nm en été), en cohérence avec la légére augmentation de 3
en hiver.

4.2.5 Le facteur d'asymétrie g

La Figure 4-9 représente |'évolution temporelle du facteur d'asymétrie mesuré par le
néphélomeétre a 500nm de 2006 a 2011.
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Le facteur d'asymétrie g est dépendant de la géométrie de la diffusion de la particule, il
guantifie la proportion de diffusion vers I'avant (cf Chapitre 2). Il est principalement
influencé par le diametre des particules (Andrews et al., 2006). Plus les particules sont
grosses, plus il est proche de 1. Au Puy de Déme la valeur médiane est de 0.57 (moyenne
0.54, écart-type 0.12, 90°™ percentile 0.64). Andrews et al. (2011) ne donnent pas la valeur
du facteur d'asymétrie pour les principaux sites de haute altitude. En revanche la valeur
retrouvée au PdD est du méme ordre de grandeur que celle mesurée en été prés de
Marseille (0.59+0.05, Mallet et al., 2003).

L'année 2008 présente une médiane plus faible que les autres années a cause de I'absence
de mesures en été. Néanmoins le test de Mann Kendal montre une pente significative de
-0.09 par an (-16%). Cette information indiquerait une tendance de I'aérosol a évoluer vers
des tailles plus petites avec les années, en désaccord avec l'information donnée par
I’évolution de a. Ceci indiquerait que la taille seule ne défini pas une valeur de g. Nous
étudierons plus en détail les différentes variables influant sur g dans le paragraphe 4.2.6.

Comme pour les autres parametres intensifs les variations saisonniéres et journalieres de g
sont relativement faibles. Cependant la variation saisonniere est observable: un minimum
est présent en janvier (0.49) et décembre (0.54). Le maximum en est en avril (0.6) suivi de
mars et septembre (0.59). La variation journaliére est nulle. Les conclusions sont les mémes
que pour le coefficient d'Angstrém. On retrouve les variations de la distribution en tailles au
Puy de Dome (Venzac et al., 2009). Il y a peu de variation du diamétre des particules entre le
jour et la nuit, mais on observe bien une diminution du diametre en hiver.

4.2.6 Relation entre geta

Le facteur d'asymétrie g et le coefficient d'Angstrém & sont tous deux dépendants de la taille
des particules. Ces deux parameétres sont souvent utilisés comme indicateurs de la taille des
particules. Toutefois, si on trace g en fonction de 3, on constate que g=f(3a) n'est pas une
simple relation linéaire. Liu et al. (2008) utilisent une paramétrisation empirique pour
déterminer g a partir des mesures satellites de a. Avec les mesures des photometres
AERONET, ils démontrent la corrélation entre le rayon effectif des particules et le coefficient
d'Angstrom, mais se basent sur I'hypothése que seul le diametre des particules a une
influence sur g et a. A I'heure actuelle, il existe des mesures satellites au dessus des terres,
de 3 mais pas de g, or c'est un parametre essentiel pour déterminer I'impact radiatif des
aérosols (Liu and Pinker, 2008).

L'intérét d'étudier la relation entre g et a avec les mesures du PdD est donc double: mieux
comprendre les mesures réalisées au Puy de Déme et tenter de trouver une paramétrisation
permettant de calculer g en fonction de a. Pour approfondir cette question, nous avons
représenté sur la Figure 4-10 g en fonction de & sur la période 2008-2011. Les deux
parameétres sont calculés a partir des mesures du néphélometre du Puy de Dome, selon les

formules données au Chapitre 2. Pour la figure de gauche, la couleur représente o, et la
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taille des points os.. Sur la figure de droite, la couleur représente I'origine des masses d'air.
Jaune pour les masses d'air Africaine, bleu pour les océaniques, bleu clair pour les
océaniques modifiées, marron pour les continentales et rouge pour les locales.

Les deux parameétres sont logiquement anti corrélés, puisque des particules fines ont un
coefficient d’Angstrom faible et un g a priori élevé. Sur la Figure 4-10, on distingue deux
zones de corrélation. La premiere, encadrée en noir, montre une premiéere dépendance
linéaire entre a et g. Pour un g élevé (>0.65), cela correspond a un a faible (>2) et donc des
particules fines. Ces fines particules sont a la fois fortement absorbantes et diffusantes. La
deuxieme zone encadrée en bleu montre une dépendance linéaire de pente moins négative
entre g et a. La figure B) représente le méme graphe mais avec la couleur qui dépend de
I'origine des masses d'air. On remarque que dans la zone bleue, les valeurs faibles de a
proviennent exclusivement de masses d'air océaniques et africaines. On utilise une
régression linéaire, de type y=ax+b, pour les particules océaniques et africaines (droite
bleue, a=-0.05, b=0.66, r?=0.2). Pour celles provenant de masses d'air locales, la pente est
significativement différente (droite noire, g=-0.14, b=0.87, r*=0.4). Les deux zones se
recoupent dans une zone ol les propriétés optiques sont plus variables.
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Figure 4-10: Facteur d‘asymétrie en fonction du coefficient d'Angstrém. a) La couleur représente le
coefficient d'absorption et la taille le coefficient de diffusion. b) La couleur représente I'origine des masses
d'air.

On constate que pour un méme facteur d'asymétrie (par exemple 0.65), on peut avoir un
coefficient d'Angstrom complétement différent (de 0.5 a 2). La taille de ces particules est
probablement différente mais leur facteur d'asymétrie est identique. Certaines de ces

particules ont également des valeurs de oy, et de oaps Similaires. Il existe donc une propriété
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qui peut expliquer cette différence. Nous avons tout d'abord pensé a la forme des particules.
Mais Dubovik et al. (2006) ont tracé les fonctions de phase calculées pour des particules
sphériques et des sphéroides de 340nm. La diffusion avant change peu et les effets sur la
rétrodiffusion semblent se compenser. La sphéricité ne peut donc pas expliquer cette
variabilité. Cela renforce notre hypothése de particules de tailles différentes mais avec le
méme coefficient d'asymétrie. D'autre part, plusieurs études ont montré que I'état de
mélange n'a que peu d'impact sur le facteur d'asymétrie (Lesins et al., 2002; Mallet, 2003).

Nous avons donc utilisé un code de mie pour comprendre cette variabilité entre le
coefficient d'Angstrom et le facteur d'asymétrie. g et a sont calculés pour des distributions
lognormales avec un diameétre variant de 150 a 550nm. g est calculé pour une longueur
d'onde de 550nm et a entre 450 et 700nm. L'indice de réfraction réel, m,, varie de 1.33 a
1.68 et I'imaginaire, m;, de 0.01i a 0.2i. Le résultat est représenté Figure 4-11.
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Figure 4-11: Etude théorique de la dépendance entre le coefficient d'Angstrom et le facteur d'asymétrie.
Les deux parameétres sont calculés avec un code de mie, pour des distributions lognormales de diametres
moyens variant de 150 a 550nm. L'indice de réfraction réel varie de 1.33 & 1.68 et I'imaginaire de 0.01i a
0.2i. La couleur des points représente le diamétre, leur taille I'indice de réfraction imaginaire. La couleur
des lignes correspond a I'indice de réfraction réel.

La Figure 4-11 confirme bien l'importance du diameétre des particules dans les valeurs de a et
g. Plus le diametre est élevé, plus le coefficient d'Angstréom diminue et plus le facteur
d'asymétrie se rapproche de 1. Cependant l'impact de la composition chimique, et donc de
I'indice de réfraction est clairement visible sur la Figure 4-11. Utilisés seuls, 3 et g ne
permettent donc pas de conclure clairement sur la taille des particules mesurées.
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Lorsque l'indice réel m, augmente, & et g diminuent. De méme, lorsque m; augmente, a a
tendance a diminuer. En revanche g augmente avec l'indice de réfraction imaginaire (sauf
pour les plus petites particules). En conséquence, pour un diameétre égal, une particule
fortement absorbante aura un coefficient d'Angstrom plus bas, et un facteur d'asymétrie
plus haut. Cela explique la différence de comportement entre a et g, montrés sur la Figure
4-10. Les particules marines et africaines ont vraisemblablement un indice imaginaire plus
bas que celles provenant des autres masses d'air et donc un g plus bas que les autres masses
d'air. La corrélation entre w0 et g obtenue dans les paragraphes précédents confirme cette
hypothese. D'autres études montrent la corrélation entre g et w0 (Andrews et al., 2006,
2011; Liu et al., 2008).

Cette étude nous permet donc de conclure que la composition chimique des particules, et en
particulier la capacité a absorber la lumiére, a un impact important sur la relation entre g et
a. Contrairement a |'étude réalisée par Liu et al. (2008), au PdD il n'existe pas de relation
monotone permettant de calculer g a partir de a. Pour calculer g a partir de 3§, il faut tenir
compte de du type d'aérosol. Cela est particulierement nécessaire pour des aérosols marins
et désertiques, quand des particules supermicroniques sont présentes et que la valeur de a
est inférieur a 1. En premiére approximation on peut utiliser la relation g=-0.05 3+0.66 pour
les aérosols désertiques et marins et la relation g=-0.14 a + 0.87 pour des aérosols de masses
d'air anthropiques. Ce comportement différent en fonction des masses d'air souligne
I'importance de caractériser les propriétés optiques en fonction des masses d'air. Nous
allons a présent étudier la dépendance des autres paramétres optiques de I'aérosol.

4.2.7 Carte des propriétés optiques.

Nous avons, dans ce paragraphe, couplé les valeurs de propriétés optiques mesurées au Puy
de DOme avec les rétrotrajectoires calculées de 2008 a 2011 quand l'ensemble des
instruments optiques fonctionnait, afin de déterminer des propriétés propres a chaque type
de masse d’air. Des cartes de propriétés optiques ont été obtenues selon la méthodologie
présentée chapitre 3, et sont représentées Figure 4-12.

Tant pour les parametres extensifs qu’intensifs, les parameétres optiques ont des valeurs plus
élevées dans les masses d’air venant de I'Est comparées a celles venant de I'Ouest. Les
masses d’air venant de I'Est de I'Europe sont trés contrastées avec les autres, en termes de
concentrations en aérosol absorbant et diffusant (Figure 4-11a et 4-11b), et I'on observe
également des coefficients élevés dans les masses d’air venant de méditerranée orientale.
On trouve une augmentation Est-Ouest plus graduelle en ce qui concerne I'albedo de simple
diffusion, avec un aérosol plus absorbant a I'Ouest qu’a I'Est. Ce résultat peut sembler
contre-intuitif, car les aérosols de combustions, fortement absorbants, sont attendus a I’Est,
et les aérosols marins, peu absorbants, a I'Ouest. Cette augmentation Est-ouest peut
s'expliquer si on regarde les valeurs absolues d'absorption et de diffusion. Les aérosols
d'Europe continentale sont bien plus absorbants (cabs=3Mm-1) que ceux provenant de
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I'océan atlantique (cabs=1Mm-1). Mais la différence est encore plus marquée entre la
diffusion des masses d'air continentales (osca *=25Mm-1) et océaniques (oscax5Mm-1).
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Figure 4-12: Carte des propriétés optiques: a) Coefficient de diffusion. b) Coefficient d'absorption. c)
Albedo de simple diffusion. d) Coefficient d'Angstrém. e) Facteur d'asymétrie.
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L'albedo de simple diffusion est donc plus élevé pour des masses d'air continentales mais
cela ne signifie pas que les particules sont moins absorbantes. w0 est juste plus faible en
raison de la forte diffusion des aérosols. De plus, les aérosols en provenance de |'Est de
I'Europe ont voyagé sur une longue distance avant d'étre mesurés au Puy de Dome. Les
particules de suie, trés fortement absorbantes ont pu étre recouvertes avec d'autres
matériaux (effet de coating). Cela peut expliquer la différence avec des mesures réalisées
directement en zone urbaine (0.68+0.07, Lyamani et al., 2010), mais est cohérent avec les
valeurs retrouvées par les modeéles globaux pour des régions industrialisées (0.9, Takemura
et al., 2002). C'est également cohérent avec des mesures in situ comme par exemple a
Marseille, ou la valeur retrouvée sur notre carte est de 0.87 contre 0.85+0.05 mesuré
directement sur le site (Mallet et al., 2003).

En ce qui concerne le coefficient d’Angstrom, les fortes valeurs sont ciblées sur la
Scandinavie, et les régions polaires. Un aérosol plus petit serait originaire de ces régions,
connues pour étre propices a la formation de nouvelles particules par nucléation. Les valeurs
les plus basses du coefficient d'Angstrom sont mesurée pour la partie Nord Ouest de I'océan
Atlantique et a la pointe Nord Ouest de I'Afrique. Le diamétre des particules provenant des
ces régions est donc plus élevé, en accord avec la présence de sel marin supermicronique au
dessus de I'océan et de particules désertiques en Afrique du Nord.

Le facteur d'asymétrie, comme w0, montre une diminution Est Ouest. Dans le paragraphe
4.2.6, nous avons vu que g, dépend principalement de la taille des particules, mais aussi de
leur indice de réfraction. Une premiere approche peut suggérer que les particules sont de
plus en plus petites selon I'axe Est-Ouest. Ce n’est pas cohérent avec les mesures du
coefficient d’Angstrém ni avec les conclusions de Bourcier et al. (2012). De plus, 3 est une
mesure directe entre deux longueurs d’ondes, alors que g est calculé a partir d’une relation
empirique entre le rapport de rétrodiffusion b, et g. Comme nous l'avons suggéré au
paragraphe 4.2.6, la variation du facteur d'asymétrie serait principalement provoquée par
les changements des propriétés absorbantes des particules et donc de leur indice de
réfraction imaginaire. C'est ce que nous avons déja suggéré en étudiant les variations de
I'albedo de simple diffusion. La encore, la valeur retrouvée est cohérente avec la littérature.
Toujours pour Marseille, g est de 0.55 avec notre méthode contre 0.59+0.05 (Mallet et al.,
2003)

Afin de comparer de facon plus globale avec la littérature existante, et pour une utilisation
plus facile de nos résultats, nous les avons résumés sous forme de tableau dans le
paragraphe suivant.

4.2.8 Tableau récapitulatif

Les figures du paragraphe précédent montrent une forte variabilité des paramétres optiques
en fonction de 'origine des masses d’air. Afin de mieux caractériser I'aérosol en fonction des
parametres les plus judicieux, il nous parait utile de calculer des propriétés moyennes par
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type de masse d'air. Ce classement est expliqué au paragraphe 3.4. et présenté dans le
Tableau 4-1. On retrouve dans ce tableau les mémes conclusions qu'avec les cartes du
paragraphe précédent et les variations journaliéres:

La masse d'air la plus diffusante est la masse d'air continentale. L'absorption y est également
élevée. C'est une masse d'air fortement polluée. Cependant w0 reste élevée car la diffusion
est proportionnellement plus importante que l'absorption. Le facteur d'asymétrie y est le
plus élevé, mais pas le coefficient d'Angstrom. Cela implique que les particules diffusent plus
vers |'avant mais que la dépendance de la diffusion avec la longueur d'onde n'est pas la
méme. Nous avons vu au paragraphe 4.2.7 que la variation de g est corrélée avec w0,
indiguant que la valeur de g retrouvée est principalement dépendante des propriétés
absorbantes des particules. Comme g dépend d'une paramétrisation empirique et est a une
mesure directe, nous avons considérée que a est plus représentatif de la taille des particules.
La forte valeur de g serait induite par la forte absorption des particules continentales. Il n'y a
pas de variation journaliere significative des parameétres intensifs. En revanche, les
parameétres extensifs, oabs et osca augmente pendant la journée.

Night (00-06h)
Origin osca (Mm™) L Oabs(Mm™) w0 a g
African | 12,04 +/- 14,78 0,76 +/- 1,37| 0,91 +/- 0,08] 1,91 +/- 0,37| 0,57 +/- 0,10
Oceanic 5,32 +/- 10,31 0,39 +/- 0,69| 0,92 +/- 0,08] 1,81 +/- 0,49| 0,55 +/- 0,12
Oceanic Mod | 12,93 +/- 16,918 0,84 +/- 0,94 0,93 +/- 0,04 2,00 +/- 0,34] 0,57 +/- 0,13
Continental 21,92 +/- 36,82 1,60 +/- 1,79 0,92 +/- 0,04 1,92 +/- 0,31 0,60 +/- 0,09
Local 20,25 +/- 13,77 1,72 +/- 1,07 0,90 +/- 0,03 1,95 +/- 0,24 0,58 +/- 0,07
Mean | 11,59 +/- 21,61 0,80 +/- 1,31 0,92 +/- 0,06 1,90 +/- 0,41| 0,57 +/- 0,11

Day (12-18h)

Oceanic 8,14 +/- 20,79 0,72 +/- 1,06 0,90 +/- 0,06 1,80 +/- 0,44 0,55 +/- 0,10

Oceanic Mod |1 16,86 +/- 13,04 1,12 +/- 1,07 0,91 +/- 0,07 1,94 +/- 0,30 0,56 +/- 0,09

Continental 26,47 +/- 44,07 2,11 +/- 3,49 0,92 +/- 0,06 1,90 +/- 0,27 0,60 +/- 0,09

Local 20,56 +/- 16,04 , 75 +/- 4,90 0,87 +/- 0,07 1,95 +/- 0,20 0,55 +/- 0,05

Origin osca (Mm™) oabs(Mm™) w0 a g
African 15,83 +/- 14,38 1,43 +/- 1,43|0 0,89 +/- 0,06] 1,90 +/- 0,28 0,56 +/- 0,06

Mean 14,94 +/- 26,70 1,28 +/- 2,48 0,90 +/- 0,06 1,89 +/- 0,36 0,56 +/- 0,09

Tableau 4-1: Evolutions des parameétres optiques a 550nm et en fonction de I'origine des masses d'air sur
2010 2011. Pour chaque parametre, une barre colorée permet de visualiser son intensité.

Les masses d'air locales présentent des coefficients d'absorption et de diffusion proches des
masses d'air continentales, indiquant également une pollution élevée. Cependant, cabs est
plus fort pour les masses d'air locales que continentales alors que c'est l'inverse pour osca.
Les particules locales sont donc plus absorbantes que les continentales. Les particules locales
ayant voyagé sur une distance plus faible que les continentales, leur vieillissement et donc
I'effet de coating sont moins importants. Ceci est confirmé par I'albédo de simple diffusion,
qui est le plus faible pour les masses d'air locales. & est également élevé confirmant la
présence de particules moins agées, avec un diametre réduit. La variation de osca entre le
jour et la nuit est minime tandis que le coefficient d'absorption augmente largement
pendant la journée. w0 est donc encore plus faible, indiquant des particules encore moins
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agées le jour que la nuit. Ceci est toujours cohérent avec I'hypotheése de particules émises
récemment et apportées avec la dynamique de couche limite

Les coefficients de diffusion et d'absorptions sont les plus faibles pour les masses d'air
marines. La quantité d'aérosol en provenance de ces masses d'air est peu élevée en raison
des émissions limitées au dessus de I'océan Atlantique. Cependant w0 est presque aussi
élevée que pour les masses d'air continentales. Cela n'implique pas que les particules
marines sont aussi absorbantes que les particules continentales mais que leur coefficient de
diffusion est peu élevé. Les particules d'origine marines présentent le plus petit coefficient
d'Angstrém: ce n'est pas cohérent avec Venzac et al. (2009) qui a montré que les particules
marines au Puy de Dome sont celles avec le diametre le plus faible. Mais dans cette étude,
les particules supermicroniques ne sont pas mesurées, la distribution en taille n'étant
calculée qu'avec le SMPS. Bourcier et al. (2012) en revanche montre bien la présence d'un
mode supermicronique, avec une forte proportion de sel, pour les particules d'origine
marine. Cette valeur de 3 faible confirme bien la présence d'aérosols supermicroniques.
Comme pour les masses d'air continentales, osca et oabs augmentent pendant la journée,
mais a et g varient peu. En revanche, w0 diminue légérement, ce qui implique des particules
relativement plus absorbantes.

Les masses d'air océaniques modifiées se démarquent avec une valeur de a élevées. Comme
nous l'avons déja souligné ces masses d'air sont particulierement favorables pour la
nucléation. A est plus élevée la nuit que le jour. La nucléation se produisant principalement
au cours de la journée, a midi, les particules viennent de se former. Elles sont de I'ordre de
guelgues nanometres et ne sont pas optiguement actives. En revanche, a minuit, leur
croissance s'est poursuivie, les particules sont détectées par le néphélomeétre et peuvent
expliquer la valeur de a plus haute la nuit que le jour. Les autres propriétés optiques suivent
le schéma déja décrit: augmentation des coefficients de diffusion et d'absorption entre le
jour et la nuit et baisse de w0 en raison de la montée de la couche limite.

Les propriétés optiques des particules d'origine africaine affichent des valeurs proches de la
moyenne des autres masses d'air. L'augmentation des propriétés extensives au cours de la
journée est visible ainsi que la légére baisse de w0 et a avec la montée de la couche limite.

4.3 Efficacité Radiative AE

Dans le paragraphe précédent, nous avons montré qu'il existe variations significatives des
propriétés optiques des aérosols, en fonction de la masse d'air a laquelle ils appartenaient.
Ces propriétés optiques propres a chaque masse d'air peuvent a présent étre utilisées pour
qguantifier l'impact radiatif qui en résulte. En calculant I'efficacité radiative a I'aide de
I'équation 1.15 et des propriétés optiques mesurées au Puy de déme, il est possible de
calculer une valeur moyenne de I'efficacité radiative en fonction de |'origine des masses d'air
(Tableau 4-2). Cette efficacité radiative est donnée pour un ciel clair et au sommet de
I'atmospheére. Elle est calculée sur plus de 2000 points en 2010 et 2011.
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AE (W.m2.1?)
African -40.2 +/- 10.9
Oceanic -40.4 +/- 13.4

Oceanic Mod | -47.5 +/- 8.4
Continental -44.7 +/- 10.7
Local 413 +/- 7.1

All -42.4 +/- 114

Tableau 4-2: Climatologie (2008-2011) de I'efficacité radiative AE, mesuré a 550nm au Puy de Déme en
fonction des masses d'air.

La valeur médiane de I'efficacité radiative au PdD est -42.3 £11.3 W.m™>.t™. L'intervalle entre
le 5°m¢ percentile et le 95 est [-53.2 -18.1 W.m2t"].C'est légérement supérieur aux
valeurs issues de modélisation en Europe [-26 -13 W.m™.t"] (Yu et al., 2006). Le Tableau 4-2
met en évidence des médianes sensiblement différentes en fonction des masses d'air. Les

eme

efficacités radiatives les plus fortement négatives sont calculées pour les masses d'air
d'origine océanique modifiée et continentale, qui correspondent a des masses d'air avec la
plus forte proportion d'aérosols anthropiques. Les masses d'air locales sont plus proches de
la médiane. Les efficacités radiatives les plus faibles sont observées pour des aérosols de
masses d'air océaniques et africaines.

Garcia et al., (2012) présentent des efficacités radiatives a 550nm a la surface mesurés pour
différents sites AERONET dans le monde. Les efficacités radiatives retrouvées sont tres
variables. lls montrent l'importance de quantifier I'efficacité radiative des aérosols car
I'intensité de AE peuvent étre trés différents selon les régions du globe et le type d'aérosol.

Radiative efficiency at 550 nm [W.m'z.-c'1]
from 01 -.1@34:2010 to 31-Dec-2011

Radiative efficiency at 250 nm (W.m?ﬁ)

209 o°

Figure 4-13: Cartographie (2010-2011) de I'efficacité radiative AE au sommet de I'atmosphére et & 550m.
Cette cartographie est réalisée a I'aide des mesures in situ du PdD et des rétrotrajectoires.

Afin de mieux analyser ces résultats, la cartographie de l'efficacité radiative est calculée et
présentée Figure 4-13. Cette cartographie montre une forte différence entre les aérosols
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d'origine anthropique présentant une efficacité radiative fortement négative et les aérosols
primaires qui possédent une efficacité radiative plus faible.

La combinaison des différentes propriétés optiques et microphysiques des aérosols
mesurées au PdD permet donc de mettre en évidence et de quantifier les différences
d'efficacité radiative en fonction de I'origine des aérosols. Apres avoir étudié les propriétés
radiatives intensives des aérosols nous allons calculer I'impact radiatif en fonction de la
concentration en aérosols.

4.4 Forcage radiatif AF

Le photometre permet de calculer le forgcage radiatif direct des aérosols. Il est aussi possible,
aprés avoir calculé I'efficacité radiative avec les mesures in situ, d'estimer le forcage radiatif
direct des aérosols en synergie avec l|'épaisseur optique mesurée par le photometre.
Cependant il faut noter que ces valeurs sont calculées avec de nombreuses hypothéses
comme un profil vertical des aérosols homogéene, une forme sphérique et une
I'hygroscopicité des particules nulle. Les résultats sont donnés dans le Tableau 4-3.

AFpoto (W.m) | AFingiey (W.m"?)

African -84 +/- 55 | -44 +/- 10.8
Oceanic 5.6 +/- 2.7 -33 +/- 9.8
OceanicMod | -5.4 +/- 3.2 | -3.7 +/- 2.2
Continental -95 +/- 106 | -6.2 +/- 7.6
Local 76 +/- 64 | -45 +/- 4.1

All 72 +/- 72 | -43 +/- 8.8

Tableau 4-3: Climatologie (2009-2011) du Forcage radiatif AF au PdD. AF est calculé a 550nm en fonction
des masses d'air.

La valeur médiane du forgage effectif calculé avec la combinaison photometre/in situ est de
-4.3 W.m? + 8.8 W.m™ L'intervalle entre le 5°™ percentile et le 95°™ est [-20.2 -1.0 W.m™].
Celle mesurée par le photométre est -7.2W.m? + 7.2 W.m?*[-23.1 -2.4 W.m?]. Le forcage
radiatif des aérosols au Puy de Dome est donc négatif, induisant un refroidissement au
sommet de I'atmosphere. Quelque soit la méthode de calcul (in situ ou photometre), le
forcage radiatif est plus fort pour les masses d'air fortement influencée par des aérosols
anthropiques (masses d'air continentales et locales). Les masses d'air africaines,
habituellement associées a de fortes épaisseurs optiques sont également au dessus de la
médiane. Les masses d'air océaniques modifiées puis océaniques présentent un forcage
moins fortement négatif.

On retrouve les mémes conclusions si on réalise la cartographie du forcage radiatif en
fonction de I'origine des masses d'air (Figure 4-14). Le forcage radiatif est fortement négatif
pour les masses d'air continentales provenant de I'Europe de l'est. Les masses d'air
sahariennes provoquent également l'intensification de AF.
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Radiative Forcing at 550 nm (W.m'zl
from, 01-Jan-2010 to 31-Dec-2011
%

Figure 4-14: Cartographie (2010-2011) du forcage radiatif AF au sommet de I'atmospheére et & 550m. Cette
cartographie est réalisée a I'aide des mesures photometre et des rétrotrajectoires.

On peut noter que ces valeurs sont du méme ordre de grandeur que celle disponibles dans la
littérature. Par exemple Yu et al. (2006) calcule des valeurs de forcage radiatif au sommet de
I'atmosphere entre -0.1 et -11.1 W.m2. Comme il existe de nombreuses études dans la
littérature traitant de mesures de I'impact direct global des aérosols (IPCC, 2007; Yu et al.,
2006 et références incluses) et comme ce calcul comporte de fortes approximations nous
choisirons de ne pas approfondir I'analyse. Nous reviendrons sur l'impact de I'hygroscopicité
sur le forcage radiatif au paragraphe 6.6.

4.5 Rapport Masse extinction n

Afin de pouvoir déterminer un profil de masse a I'aide de I'extinction Lidar, il est nécessaire
de connaitre le rapport masse-extinction n. Ce rapport est déterminé a I'aide d'une synergie
de 3 instruments in situ, le néphélomeétre, le MAAP et le TEOM (voir paragraphe 2.2.7). n est
une propriété intensive qui dépend principalement du type d'aérosol (Mallet et al., 2011). Le
Tableau 4-4 représente la valeur moyenne de n calculé en fonction de la masse d'air selon la
méthode présentée paragraphe 3.5.1.

N(355) (g-m-z)
African 0.33 (+/-1.39)
Oceanic 0.70 (+/-2.07)

Oceanic Mod | 0.56 (+/-1.92)
Continental 0.23 (+/-0.43)
Local 0.42 (+/-0.37)

All 0.44 (+/-1.55)

Tableau 4-4: Climatologie (2009-2011) du rapport masse extinction n & 355nm en fonction des masses
d'air.
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Le Tableau 4-4 met en évidence la forte variabilité du rapport masse extinction en fonction
des masses d'air. En effet il existe un facteur 3 entre le n caractéristique des masses d'air
continentales et celui propre au masses d'air océaniques.

Ces valeurs moyennes de m, pourront étre utilisées, en premiére approximation, pour
retrouver le profil vertical de la masse d'aérosol a partir de I'extinction Lidar. Pour une étude
approfondie, n devra étre calculée pour chaque étude de cas. C'est ce que nous verrons
dans le chapitre 5 lors du passage du nuage d'aérosol volcanique.

4.6 RapportlLidarL

Bien que des climatologies de rapport Lidar existent, le rapport Lidar est trés variable
spatialement. Il est donc nécessaire de réaliser une climatologie pour chaque station. En
effet, dans de nombreux cas il n'est pas possible de déterminer le rapport Lidar a un instant
donné. Pour notre station, les voies Raman n'ont été opérationnelles que récemment pour
des mesures des basses couches de I'atmosphére (septembre 2012). Auparavant, la fonction
de recouvrement était différente pour les voies élastiques et inélastiques, ce qui ne
permettait pas I'inversion Raman avec une incertitude raisonnable. L'entrée de notre groupe
dans EARLINET (mi 2012) a permis d'identifier et de corriger ce probléme (notamment a
I'aide de contréles qualités comme le telecover). Le rapport lidar L, est disponible
uniguement le jour et est intégré sur toute la colonne atmosphérique. De plus l'incertitude
associée peut étre grande si la fonction de recouvrement est mal déterminée. Nous avons
donc réalisé une climatologie en utilisant L; le rapport Lidar déterminé a |'aide des mesures
in situ et celles calculées par le photometre L,. Ces résultats sont présentés dans le Tableau
4-5. lls sont calculés sur 263 intervalles de 6h pour L, et 1116 pour L;jen 2010 et 2011.

Bien que les périodes de mesures des instruments soient différentes (par exemple le
photomeétre ne mesure que pendant les journées sans nuages), on note que les valeurs de
rapport lidar calculées avec les deux méthodes sont tres similaires. Pour le rapport Lidar L;
calculés avec les mesures in situ, trois intervalles se détachent en fonction des masses d'air.
Pour des particules venant des masses d'air continentales et locales, le rapport Lidar est plus
élevé (84-85 Sr). Il est intermédiaire pour les masses d'air africaines (83 Sr). La médiane la
plus faible est obtenue pour les masses d'air océaniques et océaniques modifiées. Ceci est
cohérent avec les valeurs de références données dans le tableau 3-1: le rapport Lidar est le
plus faible pour des aérosols marins et plus élevé pour des aérosols fortement absorbants. Il
faut noter qu'en général le rapport Lidar est plus élevé a 355 qu'a 532nm ce qui peut
expliquer cet écart entre les valeurs du tableau 3-1 et celles calculées au PdD. On retrouve
des conclusions similaires pour les masses d'air Africaines, océaniques et locales avec le
rapport Lidar L, calculé par le photometre. Pour les masses d'air océaniques modifiées, le
nombre d'occurrence est tres faible avec le photometre (12) et ne permet pas de conclure
sur la représentativité de ces mesures. La valeur médiane de L, pour les masses d'air
continentales, est calculée sur 71 occurrences contre 272 pour L;. Il est difficile d'expliquer
cette différence en utilisant simplement des valeurs médianes. Le Tableau 4-3 souligne
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également la grande variabilité du rapport Lidar, méme au sein d'une masse d'air. On notera
également qu'aucune variation saisonniére, journaliére n'a été remarquée, tant pour L; que

pour L.
Lp(355) Li 355)
African 84+/-20 83+/-13
Oceanic 78+/-19 78+/-18
Oceanic Mod -- 77+/-12
Continental 79+/-19 84+/-13
Local 88+/-19 85+/-11
All 82+/-19 82+/-15

Tableau 4-5: Valeurs médianes et écart-type du rapport Lidar a 355nm en fonction des masses d'air
(2010-2011). L est déterminé avec les mesures in situ et L, est calculé avec le photométre.

Pour aller plus loin dans l'analyse de la variabilité du rapport Lidar, ce parametre est
représenté, dans la Figure 4-15, sous forme de carte (de facon analogue au paragraphe
4.2.7).

On retrouve sur la Figure 4-15 a) et b) les tendances de la climatologie obtenue ci-dessus. En
effet, pour des masses d'air océaniques, le rapport Lidar est plus bas que pour les masses
d'air continentales. Les masses d'air en provenance du Sahara présentent également un
rapport Lidar plus faible. Ceci est toujours cohérent avec les valeurs typiques données par
Weitkamp, (2005) et résumé dans le tableau 3-1. Cependant on note, qu'en cas de rapport
Lidar faibles (<50Sr), les valeurs de L; sont surestimées par rapport a L,. Cela est expliqué
facilement par le fait que le calcul de L; ne prend pas en compte la non sphéricité des

particules.
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Figure 4-15: Carte du rapport Lidar a 355nm et sa variation temporelle en 2010-2011. a) Rapport Lidar
déterminé avec le photométre (L,). b) rapport Lidar calculé a partir des mesures in situ (L;).
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Miiller et al. (2007) résument des valeurs de rapport Lidar reportées dans la littérature. Dans
la couche limite, le rapport Lidar moyen en Europe de 58 + 12 Sr. Giannakaki et al. (2010) ont
également mesuré des rapports Lidar en Gréce et les ont classés en fonction des masses
d'air. Le rapport Lidar le plus élevé obtenu est de 70 Sr pour des particules issues de
combustion de biomasses. Pedros et al. (2010) ont également calculé des rapports Lidar par
différentes méthodes (Photometre, Photomeétre+ Lidar, Modele). Les rapports Lidar obtenus
sont entre 75 et 35 Sr a 532nm. Ces différentes études montrent des valeurs du rapport
Lidar inférieures a celles que nous avons obtenues. Toutefois Cattrall et al. (2005) obtiennent
des valeurs moyennes a 532nm comprises entre 74 et 76 Sr en France. Le rapport Lidar a 532
étant généralement plus élevé a 532nm qu'a 355, ces valeurs sont cohérentes avec les
résultats obtenus au PdD.

Notre étude confirme la variabilité du rapport Lidar et montre l'importance de réaliser une
climatologie adaptée au site de mesure.

4.7 Comparaison des mesures in situ et de télédétection
4.7.1 Comparaison satellite

L'utilisation des rétrotrajectoires permet de mieux comprendre les observations réalisées sur
le site de mesure et d’associer des propriétés d’aérosol a un type d’aérosol spécifique d’une
région géographique. Les mesures satellites permettent calculer les propriétés optiques a
I'échelle globale (Goloub et al., 1999; Zhang and Reid, 2010). Pour en vérifier la
représentativité, les résultats obtenus en 2010 a l'aide des rétrotrajectoires et des mesures
au Puy de Dome sont comparés avec les données du satellite MODIS (Figure 4-16)

6m Coefficient %, 2020101231
L)
v

Map
nqg:-u»-nu to 31-Dec-2010 25

b)
Figure 4-16 Cartes du coeffient d'Angstrém(2010). a): avec les mesures in situ et les rétrotrajectoires. a):
avec le satellite MODIS

Cette comparaison ne peut étre que qualitative car 3 parametres différents sont utilisés.
Pour la figure de gauche on utilise le coefficient d'Angstrém comme défini au Chapitre 2.
Pour celle de droite, les mesures MODIS calculées au dessus des terres et celles au dessus
des mers sont utilisées. Au dessus des terres, le coefficient d'Angstrom est calculé entre 470
et 660 nm alors qu'au dessus de I'océan les longueurs d'ondes utilisées sont 550 et 865nm.
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La cohérence de ces deux mesures est toutefois démontrée par la continuité des mesures
terres/mers autour de la Méditerranée.

La corrélation entre la Figure 4-16 a) et b) semble élevée pour I'Europe et I'Atlantique. Le
coefficient d'Angstrom est plus important sur le continent. Il met donc en évidence que les
propriétés optiques sont dominées par des particules plus fines sur le continent. C'est
expliqué naturellement par la provenance de ces particules: océaniques ou anthropiques.

En revanche on remarque un désaccord pour I'Afrique du Nord. Le coefficient d'Angstrém
retrouvé au Puy de DOme est plus faible que celui mesuré par MODIS. La quantité de
poussiére désertique transportée au PdD est donc plus faible que celle mesurée directement
au dessus de [I'Afrique. Le diametre important de ces particules implique une forte
sédimentation qui peut expliquer cette différence. Une deuxiéme hypothése permet
d'expliquer cette différence. Les mesures de MODIS sont intégrées sur toute la colonne alors
gue les mesures in situ se font a une seule altitude. Si les particules désertiques ne se
mélangent pas avec les basses couches elles ne seront pas détectées au PdD et cela
contribue a sur estimer a.

Pour le Groenland et la Norvege on remarque également une disparité importante. Nous
avons émis I'hypothése dans le paragraphe 4.2.4 que la forte valeur de a était expliqué par la
nucléation. Lors de la nucléation, le diametre des particules est peu élevé et est tres peu
active optiguement et ne pourra pas étre détecté par MODIS. Lors du transport jusqu'au
PdD, le diamétre de ces particules va augmenter, par des processus de condensation et
coagulation, et elles pourront étre détectées. Il faut également noter que la valeur de & la
plus élevée est observée par MODIS sur la cote du Groenland. Cette forte valeur est sans
doute provoquée par le méme phénoméne de nucléation.

Les mesures satellites sont donc cohérentes avec les mesures du Puy de DOme associée aux
rétrotrajectoires. Cette méthode permet donc, a partir d'un seul site de mesure, d'avoir une
représentativité plus grande des principales propriétés optiques des aérosols.

4.7.2 Distributions en taille de ’aérosol par mesures photométriques et in situ

Les mesures in situ de distribution en taille de I'aérosol obtenues sur le site du Puy de Déme
peuvent servir de mesures de validation pour cette méme caractéristique obtenue par
télédétection calculée a partir du photométre. Méme si la distribution en taille calculée par
les photomeétres du réseau AERONET sont largement utilisées (e.g. Dubovik et al., 2002;
Haywood et al.,, 2003; Sinyuk et al., 2007) et les incertitude associées bien documentées
(Dubovik and King, 2000; Dubovik et al., 2000), des études récentes ont démontré que les
distribution en taille calculées par le photometre peuvent étre différentes de celles
mesurées par des instruments in situ, obtenues lors de mesures aéroportées et au sol
(McConnell et al., 2008; Miiller et al., 2010a).
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Le photometre donnant une distribution en taille volumique intégrée sur toute la colonne
(dV(r)/din(r) en ums/pmz), la confrontation des mesures in situ avec les mesures
photométriques n’est possible que lorsque la couche d’aérosol est homogeéne dans la couche
de mélange. Il est alors possible d’intégrer la concentration en aérosol issue du photomeétre
sur la hauteur de la couche Limite déterminée par le Lidar afin d'obtenir une distribution par
unité de volume (en pm>/cm?). Un site en altitude comme le puy de Déme, disposant 3 la
fois de mesures photometre Lidar et in situ, présente donc un intérét majeur pour valider les
mesures photométriques.

La distribution volumique in situ est calculée a partir des mesures du SMPS et de I'OPC. Les
diametres des modes supermicronique et submicronique sont ensuite calculés a I'aide d'une
régression lognormale. La Figure 4-17 présente un exemple de comparaison entre les
distributions en tailles mesurée in situ au PdD et celles restituées a partir du photomeétre le
27/06/2011 le matin. La couleur représente I'heure de la journée. La hauteur de couche
limite mesurée par Lidar pendant la période d'intercomparaison est 3096+77m au dessus du
niveau de la mer.
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Figure 4-17 : Comparaison de la distribution en taille volumique, mesurée par les instruments In situ et
par le photométre le 27/06/2011. La couleur représente I'heure.

La Figure 4-17 montre assez bonne cohérence entre la distribution mesurée par le
photometre et celle mesurée par les instruments in situ. Dans les deux types de mesures, un
mode grossier et un mode accumulation sont présents. L'évolution temporelle est
également corrélée, dans les deux cas la concentration maximale est observée autour de
09:00. Cependant le diametre du mode accumulation mesuré par le SMPS (241+7nm) est
significativement plus élevé que celui du photomeétre (193+13nm). A l'inverse, le diametre
du mode grossier est plus faible avec les mesures in situ (3.1um+0.1um), qu'avec le
photomeétre (4.9+0.6um).
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Midller et al., (2010a) trouvent des résultats similaires de comparaison entre les mesures in
situ et photometre pendant la campagne SAMUM au Maroc: le diametre effectif du mode
grossier mesuré in situ est 2.5 fois inferieur a celui mesurés par le photomeétre. Les auteurs
expliquent cette différence par la présence d'un diametre de coupure pour les instruments
in situ. Comme dans le travail présent, Miiller et al., (2010a) constatent également un
diametre deux fois plus faible pour le mode fin avec le photometre qu'avec des mesures in
situ (SMPS+APS). En revanche, Dubovik et al., (2006) présentent des distributions en taille
concordante entre photomeétre et mesures en laboratoire.

Pour étudier I'origine de cette divergence in situ/photomeétre et la quantifier, nous avons
choisi d’étudier la comparaison mesures in situ/photométre sur la plus grande période de
temps pendant laquelle le jeu de données in situ/photometre/LIDAR est complet (février-
juillet 2011) (Figure 4-18).
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Figure 4-18: Comparaison des résultats de paramétrisation lognormale pour la distribution volumique in
situ et celle du Photomeétre de février a Juillet 2011. De gauche a droite: diamétre, concentration et sigma.
Haut: mode accumulation. Bas: mode grossier. Les droites rouges représentent les droites 1:1, les droites
noires continues la régression linéaire et les droites noires discontinues I'intervalle de confiance de 95%
correspondant. La couleur des points indique la date de mesure.

Sur la Figure 4-18-a le diamétre du mode accumulation mesuré par le SMPS est tracé en
fonction de celui calculé par le photométre. Comme pour la Figure 4-17, il existe une
corrélation entre SMPS et photomeétre (r?=0.70) mais le diamétre du photomeétre est
systématiquement sous estimé par rapport a celui du SMPS, sauf en cas de diamétre
supérieur a 350nm. Les points ou le photomeétre surestime le diamétre des particules du
mode accumulation par rapport au SMPS correspondent a des jours ou I'atmosphére n'est
pas homogéne. A ces périodes, du 06 au 07/03/2011 et le 08/04/2011 principalement, le
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Lidar montre l'existence de strates d'aérosols fortement dépolarisants a une altitude

différente du Puy de Déme (Figure 4-19).
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Figure 4-19: Rapport de dépolarisation mesuré par le Lidar le 06/03/2011 et le 07/03/2011. Le trait noir
discontinu indique I'altitude du PdD.
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Figure 4-20 Rapport de dépolarisation mesuré par le Lidar le 03/03/2011 entre 00:00 et 12:00. Le trait
noir discontinu indique I'altitude du PdD.

Cette étude sur plusieurs mois permet de confirmer la sous estimation systématique, en cas
d'atmosphére homogene, du diamétre du mode accumulation calculé par le photometre par
rapport a celui mesuré par le SMPS. Une régression linéaire de la forme Dsyps=a Dphoto
entraine une pente a de 1.23 entre le diametre mesuré par le photometre et celui du SMPS,
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indiguant une sous estimation de I'ordre de 20% du diamétre du mode accumulation par le
photometre. Le calcul d'inversion de la distribution en taille a partir des mesures
photométriques n'utilise qu'un seul mode pour les particules submicroniques. Or, le mode
Aitken et le mode accumulation sont souvent présent simultanément au Puy de Déme
(Venzac et al., 2009). La fusion de ces deux modes en un seul peut étre a I'origine de cette
erreur dans l'inversion photométrique. De plus il est possible que la sous estimation que
nous avons calculée soit une valeur basse et que celle-ci soit en réalité plus importante. En
effet, nous n'avons pas pris en compte I'hygroscopicité pour cette comparaison: le
photomeétre mesure une distribution a humidité ambiante alors que celle mesurée par le
SMPS est seche.

La concentration du mode accumulation calculée par le photométre est cohérente avec celle
mesurée par le SMPS (Figure 4-18-b). Compte tenue des hypothéses mises en jeu pour
calculer la concentration de fagon quantitative (hauteur de couche limite, atmosphere
homogene...) I'adéquation peut étre considérée comme bonne. Une régression linéaire
indique une pente de 0.56, indiquant une tendance a la surestimation de la concentration
des particules vues par le photometre.

En revanche pour le mode grossier la corrélation entre mesures in situ et restitution
photométrique est nettement plus faible que pour le mode accumulation, en particulier
pour le diametre mesuré (Figure 4-18-d). De plus, la concentration détectée par le
photometre est, en général, nettement supérieure par rapport a celle détectée par I'OPC du
Puy de Dome (Figure 4-18-e). Ce résultat résulterait en partie d'un biais du aux mesures in
situ puisque pour les diametres que le SMPS et I'OPC détectent conjointement, I'OPC sous
estime la concentration. On notera cependant 4 périodes ou I'OPC surestime la
concentration par rapport au photométre. Ces points sont mesurés le 3 mars 2011 entre
08:00 et 10:00, le 5 et le 6 mars 2011 a 15:00 et le 6 avril 2011 a 07:00. Le 3 mars 2011 entre
08:30 et 11:00, le Lidar détecte une couche d'aérosols fortement dépolarisants entre 1300 et
1600m (Figure 4-20). L'atmosphére n'est pas homogene, les aérosols supermicronique
fortement dépolarisants sont présents uniquement a l'altitude du PdD ce qui explique la
différence entre les mesures photometres et in situ. Le méme scénario se reproduit les
autres jours ou I'OPC du Puy de DOme détecte des concentrations d'aérosols
supermicroniques supérieures a celle calculées par le photométre

4.8 Synthese du chapitre

Dans ce chapitre nous avons, dans un premier temps, calculé les variations de la hauteur de
la couche Limite grace aux mesures Lidar. Nous avons également montré que la hauteur de
la couche limite influence trés fortement les propriétés optiques de l'aérosol au Puy de
Dome. Cette influence se traduit par des variations journalieres et saisonnieres des
propriétés optiques marquées. En particulier pour les propriétés extensives (absorption et
diffusion), I'augmentation est trés nette pendant la journée et pendant les mois chauds ou le
sommet de la couche limite est souvent au dessus du PdD. Pour les propriétés intensives
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cette variation est moins nette, Cela indique que les variations journaliéres et saisonniéres
des propriétés extensives sont principalement provoquées par la différence de quantité de
matiere entre la couche limite et la troposphere libre, que par les propriétés intrinséques de
I'aérosol. La variation saisonniere plus faible observée pour les propriétés intensives est
attribuée a la variabilité des sources d'aérosols différentes en fonction de la saison, les
particules émises en hiver apparaissent avec un diametre plus faible (3 plus élevé) et
proportionnellement plus absorbante (w0 plus bas). Les variations pluriannuelles ont
également été étudiées a I'aide d'un test de Mann-Kendal. Il ne se dégage pas de tendances
sur le coefficient d'absorption, de diffusion et sur I'albedo de simple diffusion. En revanche,
des pentes négatives significatives sont observées pour le coefficient d'Angstrom et le
facteur d'asymétrie. Ces informations sont contradictoires car la taille des particules est
généralement considérée comme le facteur dominant les variations de g et 3. Cela a été le
point de départ d'une étude sur la relation entre la dépendance entre ces deux facteurs.
Nous avons montré et paramétré que la relation entre g et a est distincte en fonction des
masses d'air. En particulier, les masses d'air océaniques et africaines se démarquent des
masses d'air anthropique. Une étude théorique a permis de montrer que cette différence
peut s'expliquer partiellement en raison des variations de l'indice de réfraction.

Ce chapitre présente également les conditions météorologiques et le type de masse d'air
observés aux PdD. Il en ressort que le site est influencé principalement par des vents d'ouest
amenant des masses d'air marines. Les masses d'air les plus représentées sont ensuite
africaines, puis continentale, océanique modifiée puis locales. Chacune de ces masses d'air a
une influence sur les propriétés optiques mesurée au Puy de Dome. Une climatologie des
principales propriétés optiques en fonction des masses d'air a été réalisée. Les masses d'air
continentales affichent les valeurs médianes les plus élevée pour les coefficients de diffusion
et d'absorption (26.5 et 20.5 Mm™). L'albédo de simple diffusion est le plus faible pour les
masses d'air locales (0.87), pouvant indiquer qu'un vieillissement moindre engendre un
aérosol moins diffusant et plus absorbant. Le coefficient d'Angstrom le plus élevé (2.0) est
observé pour les masses d'air océaniques modifiées au sein desquelles de nouvelles ont été
formées par nucléation puis subit une croissance vers des tailles optiquement actives lors de
leur transport au PdD. Le coefficient d'Angstrom le plus faible est observé pour des masses
d'air océaniques (1.8), qui contiennent de fortes proportions d'aérosols supermicroniques.

Une climatologie a également été réalisée pour le rapport masse extinction n et le rapport
Lidar L. n est utile pour calculer la masses d'aérosols a partir des mesures Lidar ou pour
connaitre |'épaisseur optique a partir de la masse d'aérosols obtenue dans certaines
modeles. Au Puy de Dome, il existe un facteur 3 pour le rapport masse extinction, selon que
la masse d'air soit continentale (0.23 g.m) ou océanique (0.7 g.m™). La variabilité entre les
différentes masses d'air est moindre pour le rapport Lidar. On notera cependant que le
rapport Lidar est maximum pour les masses d'air locales (88 Sr) et minimum pour les masses
d'air océaniques modifiées (77 Mm-1). La cohérence entre deux méthodes indépendantes
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de calcul du rapport Lidar est également soulignée: les valeurs médianes retrouvées par le
photométre et par la synergie des instruments in situ sont en parfait accord.

En plus de la climatologie, |'association des mesures du Puy de Dome et des rétrotrajectoires
a permis de réaliser des cartes des propriétés optiques. Ces cartographies confirment les
valeurs et les conclusions détaillées ci-dessus et permet d'étendre la représentativité de nos
mesures a |'échelle de I'Europe. Notre systeme de cartographie a été validé en comparant
coefficient d'Angstrom aux mesures du satellite MODIS.

La longue série de données du PdD a enfin permis de comparer les distributions en taille
mesurées in situ avec celles calculées par le photomeétre. En cas d'atmosphére homogene,
les mesures montrent une sous-estimation systématique de I'ordre de 20% du diamétre du
mode submicronique mesuré par le photometre par rapport au SMPS. Cela est valable sans
prendre en compte I'hygroscopicité. En cas de forte hygroscopicité des particules cette
différence serait encore plus grande puisque que le SMPS mesure une distribution séche
alors que le photomeétre calcule la distribution a humidité ambiante. En revanche, la
concentration mesurée par le photométre est plus grande que celle mesurée in situ, en
particulier pour le mode grossier. Cela peut étre expliqué partiellement par une efficacité
d'échantillonnage de l'inlet inférieure a 100% ou par une sous-estimation de hauteur de la
couche limite détectée par le Lidar.
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Chapitre 5: Etude de cas: Les cendres de I'éruption de
I’Eyjafjallajokull

La premiere utilisation de la méthodologie utilisant la synergie instrumentale du site du PdD
mise en place dans ce travail, a été appliquée au cours de I'éruption du volcan Islandais
I’Eyjafjallajékull. Le nuage d'Aérosols volcanique a été transporté jusqu'en France ou il a pu
étre observé a la station du Puy de Déme, par le Lidar et au cours de mesures aéroportées.
Nous avons mis en place une méthode multi instrumentale permettant d'obtenir les
propriétés microphysiques et optiques de ce nuage volcanique. Cette méthode est la seule qui
n'utilise pas d'hypotheése sur la densité des particules. Ces mesures ont été confrontées aux
simulations du modéle FLEXPART. Nous avons également pu déterminer la masse d'aérosols
volcaniques présents au dessus de Clermont Ferrand et en déduire que cette masse était en
dessous des normes interdisant les avions de pouvoir circuler. Dans ce chapitre l'intégralité
de l'article publié dans la revue Atmospheric Chemistry and Physics le 16/02/2012 est reprise.
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5.1 Abstract

During the Eyjafjallajokull eruption (14 April to 24 May 2010), the volcanic aerosol cloud was
observed across Europe by several airborne in situ and ground-based remote-sensing
instruments. On 18 and 19 May, layers of depolarizing particles (i.e. non-spherical particles)
were detected in the free troposphere above the Puy de Dome station, (PdD, France) with a
Rayleigh-Mie LIDAR emitting at a wavelength of 355 nm, with parallel and crossed
polarization channels. These layers in the free troposphere (FT) were also well captured by
simulations with the Lagrangian particle dispersion model FLEXPART, which furthermore
showed that the ash was eventually entrained into the planetary boundary layer (PBL).
Indeed, the ash cloud was then detected and characterized with a comprehensive set of in
situ instruments at the Puy de Déme station (PdD). In agreement with the FLEXPART
simulation, up to 65 pg.m™ of particle mass and 2.2 ppb of SO, were measured at PdD,
corresponding to concentrations higher than the 95 percentile of 2 years of measurements
at PdD. Moreover, the number concentration of particles increased to 24000 cm’, mainly in
the submicronic mode, but a supermicronic mode was also detected with a modal diameter
of 2 um. The resulting optical properties of the ash aerosol were characterized by a low
scattering Angstrom exponent (0.98), showing the presence of supermicronic particles. For
the first time to our knowledge, the combination of in situ optical and physical
characterization of the volcanic ash allowed the calculation of the mass-to-extinction ratio
(n) with no assumptions on the aerosol density. The mass-to-extinction ratio was found to
be significantly different from the background boundary layer aerosol (max: 1.57 g.m? as
opposed to 0.33+/-0.03 g.m2). Using this ratio, ash mass concentration in the volcanic plume
derived from LIDAR measurements was found to be 655423 pg.m™ when the plume was
located in the FT (3000 m above the sea level (a.s.l.)).
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This ratio could also be used to retrieve an aerosol mass concentration of 579+60 ug.m™ on
19 April, when LIDAR observations detected the ash cloud at 3000 m a.s.l. in correspondence
with model simulations (FLEXPART). On 22 April, another ash plume entered the BL, and
although it was more diluted than during the May episode, the French research aircraft
ATR42 that passed over Clermont-Ferrand in the PBL confirmed the presence of particles
with a supermicronic mode, again with a modal diameter at 2 um.

This data set combining airborne, ground-based and remote sensing observations with
dispersion model simulations shows an overall very good coherence during the volcanic
eruption period, which allows a good confidence in the characteristics of the ash particles
that can be derived from this unique data set.

5.2 Introduction

On 20 March 2010, a volcanic eruption started in the Fimmvorduhdls pass between two
central volcanoes, Eyjafjallajokull and Katla, in the southern part of Iceland, about 150 km
east of Reykjavik. Lava fountains up to 200 m height characterized this first eruption phase,
but the activity at Fimmvorduhdls eventually ceased on April 13, 2010. A few hours later,
seismic unrest was detected 20-25 km beneath the summit crater of Eyjafjallajokull
(63.63°N, 19.62°W, 1666 m above sea level (a.s.l.)), and a long eruptive fissure opened in the
above glacier ejecting a more silicic magma than before, and leading to a large
phreatomagmatic eruption (Sigmundsson et al., 2010). This type of eruption is characterized
by highly explosive phases due to magma-water interaction increasing pyroclasts’
fragmentation, which may partly explain the very large amount of fine ash released into the
atmosphere. The eruption has been characterized by two main phases of intense ash and
gas emissions spanning April 14-21 and May 1-18 (Stohl et al., 2011), with a maximum
intensity recorded on May 6. The ash and gas emissions ceased on May 24, after about 6
weeks of intense ash emissions. Satellite-based measurements carried out with Meteosat
Second Generation (MSG), Spin-stabilised Enhanced Visible and Infrared Imager (SEVIRI) and
Aura-OMI sensors give a total fine ash mass estimate of 4.8 Mt centred on 4.3um and 0.2 Mt
of sulphur dioxide (SO,) (Gouhier et al., in review), whereas an inversion study using SEVIRI
and IASI satellite data obtained a total fine ash mass of 8.3 Mt in the size range 2.8-
28 um(Stohl et al., 2011). Volcanic ash and gas clouds are a threat to aircraft operations
(Casadevall, 1994; Prata and Tupper, 2009) and concerns about aviation safety led to
repeated closure of large parts of the European airspace during periods of the Eyjafjallajokull
eruption. This caused global travel chaos and the loss of billions of Euro and directly
impacted millions of people.

The presence of volcanic ash in April-May 2011 has been demonstrated all over Europe
through several studies. Different techniques were used aiming to determine the properties
of ash particles/clouds. Airborne in situ measurements were performed in the ash cloud by
the German Falcon research aircraft (Schumann et al., 2011), measuring ash volume size
distribution with a effective diameters between 0.2 and 3um, while the Swiss Diamond
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Aircraft HK36 (Bukowiecki et al., 2011) flew to track the ash plume over Switzerland and
measured high particle concentrations over Zurich, up to 120 cm’ for particle larger than
500 nm.

In the same study, Bukowiecki et al. present ground-based measurement at an elevated site
in the Swiss Alps (Jungfraujoch). Unusual enhancements in SO, up to 25 pug.m>, particulate
matter (PM10) concentrations up to 70 ug.m-3 and a mean optical diameter around 310.3
um were detected. Additionally, hygroscopicity was also investigated and reveals that ash
uptakes water efficiently via adsorption (Lathem et al., 2011). Other high-altitude stations
recorded ash episodes combined with sulphuric dioxide and sulphuric acid enhancements in
Germany (Flentje et al., 2010; Schafer et al., 2011) while at sea-level, measurement stations
also detected ashes (Lettino et al., 2012; Pitz et al., 2011).

While RADAR is intensely used close to the volcano to monitor the ash emissions, remote
sensing by LIDAR is the most common technique used to detect aerosols in the atmosphere
after transport far from the source. The largest ash particles settle close to the eruption site
while micrometric particles can remain airborne longer and can be transported far down-
wind from the volcano. Most of LIDAR measurement stations are grouped in a dedicated
network (European Aerosol Research Lidar Network to Establish an Aerosol Climatology:
EARLINET) and their results are presented by Ansmann et al. (2011). They report an
enhancement in the depolarization ratio, an indicator of the particle non-sphericity and in
the extinction coefficient, which indicates important concentrations of large particles.
Similar results are presented by several studies all over Europe (Emeis et al., 2011; Gasteiger
et al,, 2011; Miffre et al., 2012; Mona et al., 2011; Revuelta et al., 2012).

To convert the Lidar signal into mass concentration, a mass-to-extinction ratio (n) is needed.
In the studies-cited above, n values could not be calculated directly because collocated in
situ measurements were missing. For example, Miffre et al. assume an ash diameter of
10um and a density of 2.6 g.cm'3 (Miffre et al., 2012). Ansmann et al. derived a particle mass
concentration from a Lidar-Photometer synergy with assumptions on density (Ansmann et
al., 2011) and Gasteiger et al. from a Bayesian inference statistical method with assumptions
on the particle shape or on the size distribution (Gasteiger et al., 2011).

In this study, we present a combination of in situ and collocated Lidar extinction
measurements, operated by the OPGC (Observatoire de Physique du Globe de Clermont-
Ferrand) on two different occasions during April and May 2010. The ash plume was further
studied by analyzing the output from particle dispersion model simulations and airborne
measurements. We present microphysical and optical properties of the volcanic ash after
transport in the atmosphere and a quantitative study of the mass concentration derived
from the synergy between these measurements.
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5.3 Instrumentation and modelling
5.3.1 The Puy de Dome research station

The Puy de Déme (PdD) research station is located in the centre of France (45°46’N, 2°57’E)
at 1465 m a.s.l.. The station is equipped with state of the art instrumentation operated
continuously to characterise aerosol particles and trace gases including SO, concentrations.
Results showing the seasonal variation of the aerosol number size distribution are discussed
in (Venzac et al., 2009). All the in situ instruments presented in this paper measure the dry
aerosol properties and are sample after the inlet with a cut-off diameter of 30um.

Particle number concentrations with a diameter greater than 10 nm are measured with a
butanol based CPC (model TSI 3010). Total mass concentrations of aerosol particles are
measured with the commercial instrument: TEOM-FDMS 8500C (Tapered Element Oscillating
Microbalance-Filter Dynamic Measurement System (Grover et al., 2005; Ruppecht et al.,
1992)(Grover et al.,, 2005;Ruppecht et al.,, 1992). The TEOM-FDMS uses intermittent
sampling through a filter to account for the mass of semi-volatile material lost due to
volatilization. The resolution of the TEOM-FDMS given by the constructor is 2.5u.m'3il% of
the measurement. The aerosol absorption coefficient o,,s is measured with a Multi Angle
Absorption Photometer (MAAP 5012; with a central wavelengths at 637 nm(Petzold et al.,
2005)), and the scattering (and backscattering) coefficient by a three wavelengths
nephelometer (model TSI 3563 with central wavelengths of 450, 550, 700 nm) for which
corrections for detection limits and truncation errors are applied (Anderson and Ogren,
1998).

The nephelometer data allow the calculation of the scattering Angstrém exponent (a)
between two wavelengths:

_ log Osca(700 nm) — lOg Osca(450 nm)
log 700 — log 450
A scattering Angstrém exponent (a) value around 2 implies an aerosol volume size

a =

distribution with scattering (os.s) dominated by small particles (diameter < 1 um), while a
volume distribution dominated by coarse particles (Dm > 1 um) has typically a smaller a,
around 1(Dubovik et al., 2002).

The scattering properties are calculated at 355 nm using the scattering Angstréom exponent
(a). According to previous studies the uncertainties on the scattering coefficient can be
consider of 7% (Anderson et al.,, 1999; Anderson and Ogren, 1998). After propagation
(Wagner and Silva, 2008), the value of the error in the calculation of a was determined
(Aa=0.32). Extrapolating the scattering coefficient at 355nm, from measurements at 450nm
and the Angstrom exponent, generates an error of 19% with the following equation:

AGsca(355) — (637)A + Ao-sca(450)

"\50

Gsca(355) Gsca(450)
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The MAAP and nephelometer measurements enable to calculate the single scattering albedo

Wo:

Osca(l)

Wo) =
@ Osca() + 0 abs(1)

wo indicates the relative absorptivity of the aerosol, with lower values indicating stronger
absorption.

A combination of the TEOM, MAAP and nephelometer measurements can be used to
calculate the mass-to-extinction conversion factor n at a specific wavelength A,
M

Osca() + Oabs(2)
where M is the total mass concentration measured by the TEOM. n is a key parameter to

Ny =

calculate vertically-resolved mass concentration from Lidar measurements.

The absorption coefficient is calculated at 355nm with an Absorption Angstrém Exponent
(AAE) equal to unity (i.e. the absorption is directly proportional to the wavelength variation:
Oabs(355)5637/355*0aps(637)). AAE is correlated with aerosol composition or type: for most
urban industrial site, the AEE value is close to one but can increase until 2.5 for others kind
of particle (Russell et al., 2010). Using an AAE of 1 (Oabs(3zss)=1.79%0aps(s37)) instead of 2.5
(Oabs(355)=4.31*0abs(637)) implies an important error on the absorption coefficient by a factor of
2.41. Nevertheless, as the single scattering albedo is relatively high (0.97+£0.01) during the
measurement period (i.e. the scattering coefficient is significantly higher than absorption
coefficient) the absorption impact on the extinction is limited. Indeed the extinction was
calculated for both AAE of 1 and 2.5 in order to estimate the error generated by such an
approximation. When using the AAE of 1 instead of 2.5, the extinction was underestimated
by only 4.2% on average with a 10.4% maximum on the period considered in this study. The
same error will be propagated to the mass-to-extinction ratio n and to the Lidar mass
concentration.

The supermicronic Particle Size Distributions (PSD) are recorded with an Optical Particle
Counter (OPC, Grimm model 1.108) measuring particles in the size range 0.3 <Dm <20 um
over 16 channels. Submicronic PSD are detected using a Scanning Mobility Particle Sizer
(SMPS, (Villani et al., 2008)), sizing particles in the range 10 < Dm < 500 nm

SO, concentrations are measured by a pulsed fluorescence gas analyzer (TEI 43CTL), while
nitrogen dioxide (NO2) and nitrogen monoxide (NO) are measured by ozone
chemiluminescence (TEI 42CTL), O3 with a UV analyser (TEl 49C) and CO with a IR analyser
(TEI 42 TL). The chemical composition of the aerosol is determined 2 days a week by Teflon
filter samples collected following GAW (Global Atmosphere Watch) recommendation (WMO,
2003) and analysed by ionic chromatography (DIONEX). Analytical procedures are described
in Bourcier et al. (2012)
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5.3.2 Lidar

We used a Raymetrics Rayleigh-Mie Lidar, based on a tripled Nd:YAG frequency laser, which
emits pulses of 75 mJ output energy at 355 nm with a 10 Hz repetition rate, on parallel and
orthogonal polarization channels. The optical receiver is a Cassegrainian reflecting telescope
with a primary mirror of 300 mm diameter and a focal length of 600 mm, directly coupled,
through an optical fibre, to the Lidar signal multi-channel detection box (Papayannis et al.,
2005). The vertical resolution of the raw signals is 7.5 m. The Lidar is positioned on the roof
of the OPGC, (45.76°N, 3.11°E) at 425m a.s.l. (located 11 km east of PdD).

As the Lidar measures both parallel and orthogonal polarization it allows us to calculate the
volume depolarization ratio as a function of the distance r from the telescope 6&(r)
(Weitkamp, 2005). A large depolarization ratio indicates that the aerosol is strongly
depolarizing and, thus, that particles are non-spherical. Non-spherical glass and mineral
particles typical of volcanic ash generate strong laser depolarization (Sassen et al., 2007).

The Lidar signal inversion is based on the Klett method (Klett, 1985) to obtain the aerosol
extinction a,er from the measured backscatter B.e,. The inversion needs a particle free Lidar
signal (typically between 6000 m and 8000 m) and therefore can only be realised during
clear sky conditions. Typical statistical errors due to the signals detection are below 10% for
backscatter coefficients at 355 nm (Bockmann et al., 2004; Giannakaki et al., 2010; Matthais
et al., 2004). For each Lidar profile, an aerosol Lidar ratio (L.er) can be calculated according to
the following equation:

[ = 4r _ Oger

aer = Wo P11(18O°) B .Baer
With w, the single scattering albedo and P11(180°) the phase function at 180° computed with
a Mie code (Bond et al., 2006;Matzler, 2002). The Mie code inputs are the size distribution
and the refractive index. The size distribution is measured with the SMPS and OPC. The
refractive index was obtained via an inversion of the dry scattering and absorption, using

Mie theory and the measured size distribution.
5.3.3 Aircraft measurements.

During the Eyjafjalla eruption, the French research aircraft ATR-42 was deployed over
France. In order to estimate concentrations of volcanic ash in the atmosphere, two
microphysical probes were mounted on the aircraft: The Passive Cavity Aerosol
Spectrometer Probe (PCASP 100-X, DMT) and the Forward Scattering Spectrometer Probe
(FSSP-300, DMT) measuring in particle size ranges 0.1 um < Dm < 3 um and 0.3 um < Dm <
20 um over 30 and 31 channels, respectively. The instruments were operating outside the
aircraft fuselage. From 19 to 22 April, four scientific flights were performed over France, and
on 22 April, the ATR-42 flew over Clermont-Ferrand in the PBL.
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5.3.4 FLEXPART simulations

We used the Lagrangian particle dispersion model FLEXPART (Stohl et al., 2005) to evaluate
the presence of the volcanic ash cloud over our two measuring sites. FLEXPART was run in
forward mode and driven with meteorological data from the European Centre for Medium-
Range Weather Forecasts (ECMWF) analyses with 0.182 x 0.18 2 horizontal resolution and 91
vertical model levels. The simulation accounted for gravitational particle settling as well as
dry and wet deposition, but no ash aggregation processes. Formation of sulphate particles
was also not simulated. The ash emission rates and heights were determined using an
inversion scheme that couples a priori source information and FLEXPART model data with
satellite data (Stohl et al., 2011). The ash particle size distribution included 25 particle size
classes from 0.25-250 um diameter. The model output had a spatial resolution of 0.25 2 x
0.25 2 and a vertical resolution of 250 m.

5.3.5 Uncertainties discussion

All the variabilities given in the following results represent the standard deviation of the
parameter during the considered period.

The uncertainties on the mass-to-extinction ratio have been calculated following this
equation:

1 Ao, + Ao
n= (AM +M abs sca
Oabs T Osca Oabs T Osca

where An are the uncertainties on the mass-to-extinction ratio, AM the error on the mass

measurements M given by the TEOM constructor, Ao, and Ao, respectively the
uncertainties on the measured scattering and absorption coefficients at 355nm(0s.; and Oaps).
During the volcanic event the mean relative uncertainties is 33%. Now the uncertainties are
represent on Figure 5.

A sensitivity of the impact of non-sphericity on Lidar ratio has been done the 28/06/2011,
when strongly depolarizing particle and photometer measurements were present (6>40%).
The Lidar ratio retrieve with the synergy of Lidar and photometer (Cuesta et al., 2008; Raut
and Chazette, 2007) was 75 Sr-1. The difference with the Lidar ratio computed with the
procedure described previously is lower than 18%. The same procedure was proceeded on
the 11/07/2011 when no depolarizing particles were detected. The difference between both
Lidar ratios was 5 %.

The estimations of the Lidar ratio derivate from Lidar/Sun photometer is expected in the
range 15%-25% (Dubovik and King, 2000; Nehrir et al., 2011). Consequently we assume that
using a Mie code instead of the most common method (Lidar/Photometer synergy) is not the
main factor of uncertainties. A last the Lidar ratio retrieved with our procedure is close to
the Lidar ratio retrieved with the most accurate methods describe previously.
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When maximizing the uncertainties of all the parameters, the precision of the mass retrieved
is better than 68%.

5.4 Results
5.4.1 Case 1: 18 and 19 May 2010
5.4.1.1 Simulated ash distribution

On 18 and 19 May, the Eyjafjalla volcanic cloud resided over Clermont-Ferrand. Figure 5-1
(upper panel) shows the FLEXPART simulated distribution of the ash clouds over Europe at
9:00 UTC on 18 May.

FLEXPART simulation of the Eyjafjallajékull eruption
Date: 05.18.2010 09:00 UTC
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Figure 5-1: FLEXPART simulated ash cloud. Total ash column load on 18 May 09:00 UTC (upper

panel), and simulated vertical distribution of ash over Clermont-Ferrand for 18 and 19 May (lower panel).

The ash cloud arrived from the north and parts of the cloud were sampled previously on 17
May over the North Sea and on 18 May over Germany by a research aircraft (Schumann et
al., 2011). High ash concentrations of up to 500 pug.m™ were found on 17 May and still high
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concentrations were observed over Germany on 18 May, in relatively good agreement with
the FLEXPART simulated concentrations along the aircraft flight tracks (Stohl et al., 2011).
Figure 5-1 (lower panel) shows a time-height section of the FLEXPART simulated ash mass
concentrations over Clermont-Ferrand. FLEXPART is simulating volcanic ash around 3000 m
a.s.l. above Clermont-Ferrand from 00:00 UTC on 18 May to 13:00 on 19 May. The maximum
ash mass concentration is 176 ug.m'3 at 8:00 UTC on 19 May at 4100m a.s.l. On two
occasions (on 19 May from 03:00 UTC to 08:00 and from 10:00 to 20:00), FLEXPART
simulates entrainment of volcanic ash into the boundary layer.

5.4.1.2 Lidar measurements

The Lidar observations (Figure 5-2 top pannel) highlight the presence of a depolarizing layer
in the free troposphere (FT) at 3000 m a.s.l, from 4:00 to 10:00 on 18 May, with a maximum
thickness of 500 m. At 10:00 UTC, cumulus clouds are formed at the same altitude as the
volcanic cloud. The layer was observed again on 19 May from 06:00 (after the clouds have
dissipated) to 24:00 UTC. The depolarization shows a maximum of around 19% for 18 May
and 25% for 19 May. The Lidar observations of the Eyjafjalla’s ash cloud mostly agree in time
and relative intensity with the FLEXPART simulations. Nevertheless the altitude of the
FLEXPART simulation is shifted by around 500 m towards higher altitudes compared to the
Lidar observations. On 19 May, the maximum intensity of both Lidar observations and
FLEXPART simulation is shown around 08:00. Moreover, the simulated cloud was dissipated
when the intensity of the Lidar observation began to decrease (around 13:00) but the
presence of less concentrated volcanic ash after this dissipation is not shown in FLEXPART.
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Figure 5-2 : Top panel: time series of volume depolarization ratio derived from the Lidar data. The black
dashed line represents the height of the Puy de D6me measurement station (1465m a.s.l.). Bottom: SO2
and NO2 concentrations at PdD for the same period. The red dash line indicates the 99-percentile of SO2
concentrations observed in 2009 and 2010 and the continuous red line the median.
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The Lidar observations also revealed twice the presence of non-spherical particles in the
boundary layer. The first observation occurred between 23:30 UTC on 18 May and 04:00
UTC on 19 May, and the second between 9:45 UTC and 22:00 UTC on 19 May. While
FLEXPART simulated a nearly instantaneous mixing process in the PBL at 09:00 on 18 May,
the non-spherical particle layer was bounded at an upper altitude of 1250 m. a.s.l. at 23:30
UTC, which increases gradually with time to reach 2500 m a.s.l. at 04:00 on 19 May. On the
contrary, a perfect agreement was reached between simulations and observations for the
cloud on 19 May with the maximum intensity of the cloud found between 15:00 and 16:00
UTC.

5.4.1.3 In-situ measurements at PdD.

The PdD site is located about 11 km to the west of the Lidar site, which could explain small
differences in the timing and intensity of ash events at the two sites and higher topography
makes the model simulation more difficult.

Figure 5-2b shows that SO, concentrations significantly increased on 18 and 19 May, reaching
2.2 ppb from 23:45 UTC on 18 May to 5:20 UTC on 19 May, and from 9:50 to 18:00 UTC on
19 May. This is above the 99" percentile calculated over the last 2 years (1.69 ppb). The
enhancement of SO, concentration coincides exactly with the Lidar detection of depolarizing
particles detected in the PBL. NO,, NO, CO and 03 concentrations did not show simultaneous
variations, suggesting that the SO, did not come from local anthropogenic sources. The
NO,/NOx ratio is close to 1 (0.94 +0.06), indicating again that the pollution was not related
to local traffic emissions, which are rich in NO (Soltic and Weilenmann, 2003).

Moreover, the SO,> concentration collected on the Teflon filter from 18-19 May, 1.83 pg.m’
3 is six times higher than the median annual concentration (0.32 ug.m™) and above the 90"
percentile (1.73 pg.m>). The volcanic SO, was transported jointly with the non-spherical
particles (Figure 5-2.b) like suggest by (Thomas and Prata, 2011). The presence of ash
particles was confirmed by two independent devices: the TEOM instrument showed an
increase of the mass concentration from 20 up to 65 ug.m'3 (Figure 5-3b) and the
nephelometer light scattering measurements allowed to calculate the scattering Angstrém
exponent (a), which decreased from 1.9+0.1 to 0.97 (Figure 5-3a). The single scattering
albedo did not vary significantly with a value of 0.97+0.01. In addition, concentrations of the
total number of particles (Diameter >10nm) measured by the CPC 3010 increased
significantly. This was related to sulphuric acid droplet nucleation events as suggested by
(Schumann et al., 2011) and shown by Boulon et al. (2011a). Altogether, these data clearly
indicate that volcanic ash were present in the boundary layer at the PdD station.

The total aerosol mass concentrations detected at PdD are also compared to the ash mass
concentrations simulated by FLEXPART (Figure 5-3b). Time variations of measured and
simulated mass concentrations show the same pattern, although simulated ash mass
concentrations are on average 4.5 times lower than the observations during the volcanic
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event. Two factors can explain at least partly the difference: first the background aerosol is
not considered in the FLEXPART simulation. Therefore, FLEXPART is expected to show lower
mass concentrations than the measurements, especially when the ash mass contributions
are low. When adding the background mass concentration to the FLEXPART results as a
rough estimate of the mass contributions from non-volcanic sources, the agreement is
improved substantially. Secondly, FLEXPART does not simulate the formation of sulphate
aerosol, which contributes to the measured aerosol mass concentration in the volcanic

cloud.
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Figure 5-3: Top panel: Angstréom coefficient for the 18 and 19 May. The continuous red line indicates the
median observed in 2009 and 2010 and the dotted line represents the 10™ percentile. Bottom panel: Mass
concentration in pg.m™® measured by the TEOM in blue and simulated by FLEXPART at the Puy de
Dome height for the same date. The continuous red line indicates the median measured in 2010 and the
dotted line represents the 90" percentile. The dotted cyan line represents the FLEXPART simulated mass
plus the background measured before the volcanic event.

The OPC and SMPS were operating from 19 May at 12:00, the volume size distribution
shown a clear maximum at 1.8um until 15:45 with a maximum concentration of 2.15 cm-3 at
14:15 (Figure 5-4). It is higher than the 99th percentile (1.8 cm-3) measured for this diameter
in 2010 and more than 10 times larger than the median (0.2 cm™). The number size
distribution measured at the PdD is centred on 2 um, corresponding to the presence of
volcanic ash as detected from the Lidar and other indicators such as the SO, concentrations.
During this period, the total aerosol mass concentration derived from the size distribution
(10nm to 20um), assuming an ash density of 2.6 g.cm™ given by OPAC software for mineral
(Hess et al., 1998), is 39.2+3.7 pg.m>. This is in good agreement, within the given
variabilities, with the TEOM mass concentration of 5219 ug.m’3 reported above. These
values can be compared to the 1344 ug.m’3 of ash simulated by FLEXPART, indicating that
either the volcanic aerosol would contribute by roughly 30% of the total aerosol mass in the
BL, or that the FLEXPART simulation underestimates the ash mass concentration. We may
investigate the two options by considering the average aerosol mass which was measured
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just before the ash plume entered the BL (21.6+4.4 ug.m™ on 18 May). By using this value as
a background concentration, we achieve a 60% contribution of the volcanic aerosol to the
total mass during the plume intrusion, and a 33% underestimation of the FLEXPART ash
simulations. Again, the FLEXPART underestimation can be partly explained by the fact that
the model does not simulate the formation of secondary aerosols.
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Figure 5-4: Particle volume size distribution measured by a SMPS and Grimm OPC on 19 May 2010 at
the Puy de Dome.

5.4.1.4 Mass extinction ratio calculation

Simultaneous in situ measurements of the aerosol total mass and of the aerosol optical
properties are a unique chance to characterize the mass-extinction ratio (n, equation 4)
usually used for retrieving the aerosol mass from Lidar observations. To our knowledge, in
situ measurements are the only way to calculate n with no assumption on the density of
individual particles.

Figure 5-5 shows the evolution of mass-to-extinction ratio n for 18 and 19 May. It clearly
indicates a first enhancement from 0:00 to 04:00 on 19 May, and a second increase from
10:00 to 22:00 UTC with a maximum between 15:00 and 17:00 UTC on 19 May that
corresponds to the volcanic measurements previously presented.

The mean n, before the presence of the volcanic eruption cloud was 0.33 g.m™ ( 0.03). It is

slightly higher than the values measured by Raut and Chazette around Paris (0.21 g.m?)

(Raut and Chazette, 2009) but similar to the median calculated all over the year at PdD (0.36
-2

g.m”).

During the onset of the event, from 10:00 to 22:00 on 19 May, n increased to 0.61 g.m™
(£0.31) and further to a maximum of 1.57 g.m'2 during the main event. Those values have
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the same order of magnitude than those inverted from the multi wavelength Lidar sounding
over Maisach, Germany, during the Eyjafjalla ash observations on 17 April (1.45 g.m™
(0.9..2.3) (Gasteiger et al., 2011). The inversion using combined photometer and Lidar data
(Ansmann et al., 2011) gave a value of 1.57 g.m™ for the ashes and 0.265 g.m™ for the fine
particles. Hence, the maximum value of the mass-to-extinction ratio measured at the PdD
will be considered as representative of the volcanic particles and will be called nyoicano in

further calculations.
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Figure 5-5: Mass extinction ratio n calculated at 355nm for the 18 to 19 May 2010. The continuous red line
represents the median and the dashed red line the 90" percentile calculated using all data for the year

2010.

The large differences between n outside and inside the ash plume demonstrates that n is
highly dependent on the aerosol properties and sensitive to varying mixtures between
background aerosols and volcanic ash.

The n values that we calculated from in situ measurements are for dry conditions (sampling
relative humidity (RH) lower than 30%). In order to apply n to the Lidar extinction
measurements, we would need to know n for humid (ambient) conditions. A simplified
theoretical study of the variation of n with humidity can be performed. For an aerosol
population with a mean diameter of 100 nm and a hygroscopic growth factor similar to the
one of ammonium sulphate (i.e. as close as possible to the characteristics of the plume as it
was detected at the Jungfraujoch (Bukowiecki et al., 2011) and at Mace head (O’Dowd et al.,
2011), n only increases by 30% when going from the dry state to a RH of 90%. Consequently,
n calculated trough the PdD dry measurements can be applied to the Lidar inversion.

We did not applied any altitude dependence on the mass-to-extinction ratio. We are aware
that the in situ volcanic ashes detected at the PdD are an approximation of the ashes located
at 3000m. As n depends only of the aerosol properties, we believe that it is good
approximation.
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If Nvolcano had not been appropriately estimated in the volcanic ash cloud, and instead the
average value of 0.33g.m™2 had been used, the total particle mass retrieved would have been
underestimated by roughly 80%.

5.4.1.5 Mass retrievals

The retrieval of the particle mass was computed as described in Figure 5-6.
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Figure 5-6: Diagram of the volcanic mass retrieval. Dark-blue squares correspond to Puy de Déme in situ
measurements during the volcanic event, green to ground-based measurements, and light blue to
calculated products.

Nvolcano €an be further used for particle mass retrievals in volcanic clouds when in situ
measurements are not available (typically when the ash cloud is too high for even high
altitude stations to sample it, and no airborne measurements are available). Inversions of
the Lidar signal to compute the extinction was conducted under clear sky conditions
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following the procedure described in section 2.2.The refractive index was calculated to be
1.52+0.008i and the Lidar ratio 52+6 Sr™.

For the volcanic cloud at 3000 m a.s.l, during the 19 May major event in clear sky condition
from 12:00 to 16:00 UTC, the mass-to-extinction ratio for volcanic particles described in
previous section was used (Nvoicano = 1.57 g.m'z). The computed extinction was found to be
474418 Mm™ at 3000 m a.s.l. which corresponds to an ash mass of 744129 ug.m'a. Those
values have the same order of magnitude as the mass and the extinction calculated by
Ansmann and Gasteiger in Maisach, Germany, which are respectively 400-600 Mm™ and
~1000 pug.m™ (Ansmann et al., 2010; Gasteiger et al., 2011).

To validate this inversion, the Lidar value obtained at the PdD height are compared with the
in situ measurement: the extinction calculated from Lidar measurements at 1465 m,
between 12:00 and 16:00 UTC on 19 May is 927+153 Mm™ which correspond to a mass of
608+202 ug.m'3 with the corresponding n. It is 10 times higher than the ash mass derived
from TEOM measurements for the same period of time.

The difference between in situ and Lidar measurements can mostly be explained by the
hygroscopic effect on the particle light extinction. Indeed, the simulated extinction
calculated for the dry Particle Size Distribution (PSD) measured with SMPS and GRIMM was
103+17 Mm™. The hygroscopic growth factor during volcanic events was found to be similar
to the one of ammonium sulphate (Bukowiecki et al., 2011; O’'Dowd et al., 2011; Wise et al.,
2003). However pure ash particles are less hygroscopic (Lathem et al., 2011). Therefore we
conducted the extinction calculation after performing a virtual hygroscopic growth of the
measured PSD with a growth factor of 1.7 for the submicronic mode and 1.1 for the
supermicronic. We found that the extinction of the hydrated PSD was 565+141 Mm™. Using
this procedure we are able to explain 65% of the measured extinction instead of 17% for dry
aerosol.

Similarly, the Lidar mass retrieval gives a much higher mass concentration than the
FLEXPART simulation (Figure 5-1), 655 ug.m'3 compared to 176ug.m'3, which can be partly
explained by the difference between dry and wet mass, and partly by the likely
underestimation of the volcanic aerosol mass concentration simulations (cf. 3.1.3.).
Moreover in-cloud sulphate production can contribute to difference between measurement
and simulation. O’Dowd et al. (2011), measured of the order of 10 ug.m™ sulphate in the
plume.

On the 18 May ashes were detected at 2300 to 3100m a.s.l. From 6:00 to 7:00 UTC with a
Lidar extinction of 502+46Mm™. The mass concentration retrieved was 788i79ug.m'3. It
leads to an integrated total mass of 630400;1gm‘2 in the plume. On the 19 May ashes were
detected in the boundary layer. The mass retrieved was 608 ug.m’S. If we consider a
boundary layer thickness of 1800m (from the ground to 2200m a.s.l.), the total mass
retrieved is 1094400pg.m™. Corresponding to 57% of the mass measured previously. This
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mass is coherent with the in situ measurements presented in section 3.1.3, were we show
that the ashes represent roughly 60% of the total mass.

It is also consistent with the entrainment of volcanic ash into the boundary layer simulated
by FLEXPART. However it is highly dependent of the heterogeneity of the ash layer and it
cannot explain the mass concentration difference between Lidar and in situ measurements.

5.4.2 Case 2:18,19 and 22 April 2010
5.4.2.1 Flexpart Simulation

On 18 and 19 April, FLEXPART predicted an ash cloud over Clermont-Ferrand as shown in
Figure 5-7 and observed with the Lidar (Figure 5-9). Figure 5-7 top panel presents the
situation on 18 April simulated by FLEXPART. The ash was emitted mainly on 14-16 April,
reached Central Europe on 16 April and was subsequently slowly transported to Western
Europe and resided mainly over France on 18 and 19 April (Stohl et al., 2011). The bottom
panel presents the time series of the simulated ash mass over Clermont-Ferrand as function
of altitude and time.

FLEXPART simulation of the Eyjafjallajoékull eruption
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Figure 5-7 : FLEXPART simulated ash cloud. Total ash column load on 18 April 23:00 UTC (upper
panel), and simulated vertical distribution of ash over Clermont-Ferrand for 18-19 April (lower panel).

Two layers at 3500 m and 4700 m a.s.l. are predicted. The 3500 m layer was simulated from
18 April at 15:00 UTC to 19 April at 09:00 UTC with mass concentrations around 50 ug.m'3
This layer progressively became thicker with time, from a few hundred metres until a width
of around 1 km. The 4700 m layer was observed with a stronger intensity from 20:00 UTC on
18 April to 06:00 UTC on 19 April. At a maximum concentration of 247 ug.m-3, it was
simulated with a thickness of 1 km. The simulation shows a layer of lower concentration in
the planetary boundary layer with a maximum concentration of 40 pug.m-3.

Figure 5-8 represents the dispersion of ashes simulated by FLEXPART for 22 April. Ashes
were simulated only in the PBL. The concentrations predicted are significantly lower than on
18 April with a maximum concentration of 18ug.m-3 at 06:00.

FLEXPART simulation of the Eyjafjallajékull eruption
Date: 04.22.2010 04:00 UTC

70 T T T 02
_— =
[ .
65 %‘ffﬁﬁlﬁkull / .
60 g . i
.-
o _/\_/} ~
2 55 ﬁgé e | o1
-
50 ) i
X ' .‘ : = 0.05
T
40 1 1 L Tg;\ 0
-30 -20 -10 0 10 20
Longitude
At position of Clermont-Ferrand
T T T T T T T T 10
Tr |
6 . 8
% el i
© ° 6
£ “e
=4+ b )
[\ =
E
£ 3+ — - i
< | —
2

—_

00 01 02 03 04 05 08 07 08 09 10 11 12 13 14
TIME (UTC) on 22-Apr-2010

Figure 5-8: FLEXPART simulated ash cloud. Total ash column load on 22 April 04:00 UTC (upper
panel), and simulated vertical distribution of ash over Clermont-Ferrand for 22 April (lower panel).
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Lidar observations figure 5-9 shows the depolarization ratio time series for 18-19 April where
two highly depolarizing aerosol layers, indicating non-spherical particles, were detected at
4700 m and 3000 m above sea level. The most depolarizing layer at 4700 m appears at 16:00
UTC, and was progressively dissipated in the morning of 19 April and had a maximum
depolarization ratio of 17%, while the layer at 3000 m reached a maximum depolarization
ratio of 16% between 5am and noon of 19 April. A low depolarizing layer observed at 1100 m
is also visible.
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Figure 5-9 : Time series of the colour-coded volume depolarization ratio as a function of altitude for 18 to
19 April 2010. The black dotted line corresponds to the altitude of Puy de Déme.

The FLEXPART simulation (Figure 5-7) shows high similarities with the Lidar measurements,
but also some discrepancies. The layer detected at 3000 m was simulated by FLEXPART with
the same thickness and time of occurrence. The appearance of the 4700 m layer is however
observed about 5 hours earlier with the Lidar than simulated by FLEXPART. Still, the altitude
of the layer is well simulated. The layer detected at 1000 m a.s.l. by the Lidar has also been
simulated at the same time but with a greater thickness. The simulation shows that the ash
particles were mixed in the planetary boundary layer by the model but the Lidar
observations show a strong stratification during the night and the presence of the
depolarizing particles at a well delimited altitude. In-situ measurements at the PdD station
did not show any strong signal that could indicate that the cloud entered the PBL, in
agreement with the Lidar observations, and contrarily to the FLEXPART simulation. Some of
the discrepancy between observations and simulation can be explained partly by the
complex transport of the ash cloud. The ash was emitted 3-5 days earlier and transported
slowly to Western Europe where it resided over France for a few days. This complicated and
long-range transport of the emissions makes it difficult for the model to accurately simulate
the ash distribution and can explain the 5 hour time delay as well as the ash layer in the PBL
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not in accordance with the observations. In comparison, for the May event previously
shown, the ash transport was quicker and more directly towards the observation sites. This
demonstrates the uncertainties in the model simulations, which increase with time during
the ash transport from its source.

The Lidar depolarization ratio on 22 April in the early morning highlights the presence of
altocumulus clouds between 4000 m and 7500 m (Figure 5-10). After dissipation of the
clouds at 06:30 UTC, a depolarizing signature was still present, at 5500 m and 4000 m,
probably ash from the Eyjafjalla eruption. However FLEXPART does not show any ash at this
altitude hence, they might be other non-spherical particles such as dust particles
transported during this period from Asian deserts (Uno et al., 2011).
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Figure 5-10: Lidar volume depolarisation ratio on 22 April 00:00 to 13:30 UTC.

At the top of the nocturnal boundary layer at 1000 m, another ash layer was present from
midnight to 04:00 UTC. At 09:00, non-spherical particles rose in the convective boundary
layer and progressively reached 3000 m. These non-spherical particles show a depolarization
ratio which is lower (7%) than the one measured directly in the ash cloud on 18 and 19 April
(16%). However, their presence corroborate the FLEXPART results showing ash traces in the
PBL, and a low depolarization ratio might just indicate that ash particles are highly diluted
and mixed with other background aerosol particles in the BL .

5.4.2.2 Aircraft and ground-based measurements

Four scientific flights were performed over France between 19 and 22 April mainly over Paris
and Toulouse. On 22 April, the ATR-42 flew between Rouen and Toulouse. Only during this
flight, the ATR-42 passed over Clermont-Ferrand between 700 m and 1700 m, measuring in
situ particle size distributions. The aircraft trajectory is presented in Figure 5-11, with
boundary layer measurement periods highlighted in red.
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The FSSP 300 number size distribution measurements obtained along the flight track on 22
April are presented in Figure 5-12a as a function of time. High particle concentrations both in
the submicronic (¥100 nm) and in the supermicronic (~2 um) modes are detected in the
planetary boundary layer (PBL). While this is expected for the submicronic particles, coarse
particles around 2 um are not usually found in the PBL to that extent (1 cm™). This unusual
mode was also measured during the previous flights performed over France and is suspected
to be volcanic ash externally mixed in the PBL with pollution or sulphate particles formed
from volcanic SO, as also shown by the FLEXPART simulation at that time (Figure 5-8). Figure
5-12b shows the mean aerosol number size distributions measured in the PBL over
Clermont-Ferrand by PCASP (blue curve) and FSSP 300 (green curve) probes and by the OPC
at the PdD station (red curve). FSSP and OPC measurements highlight the coarse mode
mentioned above. Unlike on 18 and 19 April, a coarse mode aerosol was detected by OPC
measurements at the PdD during the period from 20-22 April, when the volcanic ash had
descended into the PBL.

Figure 5-11 - ATR-42 trajectory on 22 April. Boundary layer measurement periods are highlighted in red.

The volume size distribution measurements at the OPC 2.5 um channel (Figure 5-13) give a
concentration of 0.8 cm-3 at 11:30 UTC on 22 April, when the airplane was over Clermont-
Ferrand. This concentration exceeds the 90th percentile measured at the station in the year
2010 (0.68 cm-3) and is substantially higher than the annual median (0.19 cm-3). This 2um
mode was observed from 20 April to 22 April, with still concentrations substantially higher
than the annual median but lower than concentrations observed during the main volcanic
events on 19 May (Figure 5-4).

However the effective diameter is 280+20 nm from 18 to 22 April. It suggests that the
volume size distribution is not dominated by the ashes but by the accumulation mode
centred on 350nm. Correspondingly, as already mentioned, the Lidar measured rather low
depolarization ratio (7%) on 22 April, compared to the ratio detected in the ash clouds on 18
and 19 April (16%). This indicates that the ash concentrations were substantially lower on 22
April than on 18 and 19 April. It appears that volcanic ash transported to Europe at rather
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high altitudes subsided and eventually reached the PBL where it mixed with particles already
present. During the four flights performed over France from 19 to 22 April, this coarse mode
was always measured in the PBL but never in the FT.
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Figure 5-12: Aircraft measurements on 22 April. Panel (a) presents the FSSP aerosol size distributions as
a function of time. Particle number concentrations are colour-coded and the flight altitude is added in
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black. Plot (b) shows the mean aerosol size distributions in the PBL of Clermont-Ferrand measured
during the overpass by the PCASP (in blue) and the FSSP (in green) and the ground-based OPC (in red).

The effective diameter calculated from FSSP airborne measurements is 0.6 um. This is
consistent with the airborne measurements in the Eyjafjalla cloud by the German DLR
aircraft, which observed an effective diameter between 0.2 and 3um (Schumann et al.,,
2011). This can be explained by the preferential removal of larger particles by gravitational
settling. The ash cloud sampled on 22 April was particularly aged and mixed with ambient
aerosol, thus, a small effective diameter is expected. Airborne PSD measurements lead to a
mass of 21 pug.m™ with the OPAC density for transported mineral of 2.6 g.cm™ (Hess et al.,
1998). This might be an underestimation as the smallest measured particle size was 0.1 um.
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Figure 5-13: Particle volume size distribution measured by a SMPS and Grimm OPC on 18-22 April 2010
at the Puy de Déme.

The simultaneous in situ measurements at PdD, give a particle size distribution centred at
2.5 um with a mass concentration measured by the TEOM of 40 pg.m™ on 22 April at 11h30.
Flentje et al (2010) observed similar enhancement in Germany. The mass concentration did
not show an important variation on 22 April, when the volcanic plume was observed, and
thus does not allow us to calculate the fraction of volcanic ashes. The mean scattering
Angstrom exponent (a) on 22 April was 1.99 +0.09. Thus the scattering was not dominated
by the ash but by smaller particles. Consequently the calculated mass-to-extinction ratio n
was low compared to Nyojcano: 0.21+0.06 g.m'2 instead of 1.42g.m'2.

5.4.2.3 Mass retrievals

The mass retrieval in the volcanic cloud on 19 April, from Lidar measurements (as described
in section 5.4.1.5) lead to a mean extinction of 369+38 Mm™ and a mass of 579+60 pg.m™ at
3000 m a.s.I from 03:30 to 05:00 UTC.
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Miffre et al., through a slightly different Lidar inversion retrieved an extinction of
187434 Mm™ and a mass concentration of 270+70 ug.m-3 on 17 April over Lyon, 140 km east
from Clermont-Ferrand (Miffre et al., 2011). On 19 April the mass concentration inverted
was around 100 ug.m'3 at 5000m. The difference between the mass concentration calculated
by Miffre et al.; and the one found in this study is mainly induced by a different Lidar
backscatter measured: the Lidar ratio and the mass-to-extinction ratio are nearly equal (55
against 52 Sr't and 1.44 against 1.57 g.m™). This backscatter difference might be simply due
to the inhomogeneity of the volcanic plume. On 22 April at 12:00, the extinction was
275456 Mm™ at the height of PdD. The volcanic mass-to-extinction ratio Nyoicano Cannot be
applied in this case since ash was very diluted in the PBL. Moreover, both the low
depolarization ratio, effective diameter and the high scattering Angstréom exponent confirm
the hypothesis that non-volcanic particles were dominant. Thus we used the mass-to-
extinction ratio calculated at the same time. The mass retrieved is 549 ug.m™. It is slightly
higher than the in situ measurements and can be explained by the hygroscopic growth of the
particles.

FLEXPART concentrations are still lower than the mass derived from Lidar measurements
and can be explained by both the presence of non-volcanic aerosols and by the fact that
FLEXPART does not simulate hygroscopic growth of the particles and formation of secondary
aerosols. Moreover the observations of the ash cloud over Germany from the 17 to 22 April
highlight the fact that volcanic particles contributed, on average, only 30.2% of the total
mass concentration (Pitz et al., 2011).

5.5 Conclusions

This paper presents in situ and ground-based remote-sensing measurements of the
Eyjafjallajokull volcanic aerosol cloud in the free troposphere (FT) and Planetary Boundary
Layer (PBL) over Clermont-Ferrand.

The highly depolarizing signature (indicating non-spherical particles) of volcanic ash was
detected by Lidar on 18 and 19 May at 3000 m, and on 18, 19 and 22 April 2010, between
3000 and 4700 m. The presence of ash simulated by FLEXPART agreed well with the
observations, with small differences between simulated and observed altitudes of the ash
cloud (shifted upward by 500 m in the model during the May event) or in the timing of the
cloud arrival (shifted by 5 hours in the model).

On both the May and April events, the ash cloud ended to enter the PBL, as shown both by
the Lidar measurements and the FLEXPART simulation. Consequently, the ash could be
observed with a suite of in situ measurement instruments at the Puy de Dome (PdD 1465m)
station, which allowed us to characterise the microphysical and optical properties of the
particles. In the ash clouds high SO, concentrations were observed, which were not
correlated with NO, concentrations, thus confirming the volcanic origin of the air mass. The
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ground-based measurements showed that ash particles had a supermicronic mode around
2 um, also detected at this size by airborne measurement during the April event.

During the May event, the concentration of particles with a diameter larger than 10 nm
detected at the Puy de Dédme was up to 24000 cm™, and the mass concentration reached
65 ug.m™. Volcanic particles are estimated to contribute around 60 % of this mass during
May. During the April event, the volcanic plume was too diluted to calculate the ash
contribution. Comparison with the volcanic particle mass simulated with FLEXPART shows
that the model underestimates the volcanic aerosol contribution by 33% in May. It can be
partly explained by the formation of secondary particles not taken into account in the
model.

Because the May event appeared to be much more impacted by ash particles when they
entered the PBL, we used this data set to characterize the optical parameters of the ash. Dry
extinction was up to 200 Mm™. The minimum of the Angstrom coefficient (0.97) is indicative
of coarse mode particles. The constant single scattering albedo of 0.97 does not suggest the
ash to be strongly absorbing. Moreover, when the ash concentration appears the most
concentrated, we calculate for the first time an in situ volcanic mass to extinction ratio n.

This ratio was then used for mass concentration inversion of volcanic ash with Lidar
measurements. We found a mass concentration of 655+23 ug.m™ in May and 52354 ug.m™
in April, which is clearly higher than the in situ mass concentrations. The discrepancy could
be explained for 65% by the hygroscopic growth of the particles as seen by the Lidar, while

the mass detected in situ is a dry mass.

Mass concentrations retrieved from the Lidar are also higher than the FLEXPART simulation
and can be partly explained, again, by the hygroscopic growth of the particles and the
formation of secondary aerosols, not taken into account in the simulation, and partly by the
slight underestimation of the volcanic aerosol particle mass from the model simulations.

This work has shown that the time scale and localisation of simulated ash clouds agree
relatively well with both remote sensing and in situ observations (ground-based and
airborne), although simulations might be slightly underestimating the ash concentrations by
33%. The coinciding remote sensing and ground-based measurements will allow for a better
ash particle mass retrieval from Lidar soundings in the future, although some discrepancies
still exist between in situ and remote sensing retrievals. At last, this study highlights the
importance of taking into account the impact of given aerosol types hygroscopicity on light
scattering, and also the need of a climatology of mass-to-extinction ratio to retrieve the
aerosol mass from Lidar measurements.

Acknowledgements: The authors would like to acknowledge the OPGC and its staff for their
efforts in establishing and maintaining the PdD measurement site and the SAFIRE team for
their support in collecting airborne measurements.
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Chapitre 6: Impact de I'hygroscopicité sur les propriétés optiques
et radiatives de I'aérosol.

Comme dans la majorité des études sur les aérosols, les propriétés optiques décrites dans les
chapitres précédents sont obtenues dans des conditions seches (pour une humidité relative
faible <40%). Or, les aérosols sont généralement présents dans I'atmosphére a I’état humide.
Dans ce chapitre, nous nous intéresserons a l'impact de I'humidité sur les propriétés optiques
de I'aérosol. Cela permettra de mieux quantifier I'impact radiatif direct, mais aussi de mieux
restituer les profils d’aérosols avec le Lidar.

Ce chapitre utilise les mesures et les algorithmes développés dans les chapitres précédents. A
l'aide des mesures réalisées avec le HTDMA et d'un code de Mie, cet impact est quantifié. La
méthode mise en place est tout d'abord validée en comparant le facteur d'accroissement de
diffusion calculé aux mesures réalisées avec le néphélométre a humidité contrélée.

Ensuite I'impact de I'hygroscopicité sera présenté, sur le coefficient de diffusion, le facteur
d'asymétrie, I'albedo de simple diffusion. Ces propriétés seront utilisées pour en déduire la
dépendance de l'efficacité radiative avec I'hygroscopicité. La méme démarche sera utilisée
pour le forcage radiatif. Enfin, les variations du rapport Lidar en fonction de I'humidité seront
paramétrées pour chaque masse d'air.
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6.1 Facteur de croissance hygroscopique (GF)

Le facteur de croissance hygroscopique des aérosols est mesuré par un HTDMA,
précédemment décrit chapitre 3. A l'instar des propriétés optiques intensives telles que
I'albedo de simple diffusion, la croissance hygroscopique ne dépend pas de la concentration
en aérosols, mais seulement, pour une taille donnée comme cela est présenté ici, de la
composition chimique de I'aérosol. La Figure 6-1 représente les variations du GF d’un aérosol
de 110 nm, mesurées de 2008 a 2012 au Puy de Déme:
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Figure 6-1: Facteurs de croissance Hygroscopiques & 110nm mesurés au PdD par de HTDMA de 2008 a
2012. Trois modes sont représentés: hydrophobes (en noir), moyens (vert) et hygroscopique (bleu). La
ligne rouge représente le GF moyen.

Le GF de I'aérosol ne montre pas des variations saisonniéeres stables d’'une année sur l'autre,
peut étre en raison du caractére sporadique des mesures avant 2011. Néanmoins, lors des
cing années de mesure hygroscopiques, I'augmentation de GF en été est observée 2 années
sur 4. Pour I'hiver 2008-2009, I'hygroscopicité était particulierement élevée en hiver.

D'apreés les mesures sur la composition chimique au PdD (Bourcier et al., 2012; Freney et al.,
2011), la fraction en masse de BC est minime (moins de 5%). En revanche, un mode
hydrophobe est souvent présent sur les mesures du HTDMA, avec une fraction supérieure a
5%. La fraction d'organiques qui pourrait déterminer la quantité d'aérosols hydrophobes
varie de 23% (Freney et al.,, 2011) a 48% (Bourcier et al.,, 2012) I'hiver. L'été, la fraction
d’aérosols organiques est, dans les deux études, proche de 55%. Elle semble donc assez
variable seulement I'hiver, pouvant expliquer la non-reproductibilité de la variation
saisonniere du GF.

Les facteurs moyens de croissance hygroscopique sont classés en fonction des masses d'air
dans le Tableau 6-1 sur la période 2010-2011. Nous avons choisi de nous concentrer sur la
période 2010 2011, puisque ce sont pour ces années que nous calculons l'impact de
I'hygroscopicité sur les propriétés optiques.
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GF1 fracl GF2 frac2 GF3 frac3 GF Moyen
African | 1,07 0,25/ 1,39 o,72 I 2,25 0,03/ 1,34
Oceanic | 1,06 0,248 1,45 o, 74l 2,25 0,02 1,37
Oceanic Mod I 1,1 0,21l 1,5 0,71 I 2,25 0,00 N 1,49
Continental B 1,11 0,17} 1,41 0,818 2,21 0,01/ 1,35
Local | 1,07 0,14 1,39 0,84/ 2,16 0,02 1,36
All I 1,08 0,211 1,42 0,76 Il 2,23 0,03 1,37

Tableau 6-1: Facteur moyen de croissance hygroscopique de chaque mode hygroscopique et la fraction correspondante
en fonction de l'origine des masses d'air. GF1 correspond au mode hydrophobe, GF2 au mode moyennement
hygroscopique et GF3 au mode fortement hygroscopique. GF moyen est la somme des 3 modes multipliées par leur
fraction respective.

La variabilité en fonction des masses d'air est fortement marquée. Le GF est le plus élevé
pour les particules d'origine océanique modifiée. C'est la seule masse d'air qui possede une
fraction importante (~10%) d'aérosols tres hygroscopiques (GF3=2.25). Ce mode correspond
a des sels de mers (GFyac=2.35 a RH=90%). De plus le mode moyennement hygroscopique
est aussi le plus élevé (GF2=1.5). D'aprés Bourcier et al. (2012), les masses d'air océaniques
modifiées présentent a la fois une forte proportion de composés inorganiques anthropiques
et des sels marins, expliquant la forte hygroscopicité de ces aérosols. De nombreuses études
mesurant I'hygroscopicité ont été publiées, en particulier en Europe et aux USA. Swietlicki et
al. (2008) ont réalisés une revue des facteurs de croissance hygroscopique mesurés a travers
le monde. La variabilité est forte en fonction des sites des mesures. Pour les particules
marines, ils notent la présence d'un mode trés fortement hygroscopique (GF>1.85) mais
avec un court temps de vie. Ce mode est observé au PdD mais toujours en combinaison avec
des particules moins hygroscopiques, ce qui explique le GF légérement inférieur a celui du
Nacl.

Les aérosols provenant de masses d'air océaniques sont ceux avec la deuxieme valeur de GF
la plus élevée (GF=1.37). La présence de sels marins est peu marquée (la fraction du mode
trés hygroscopique est de 3%). Michaud (2009) souligne que la majorité des sels de mers se
situent dans le mode supermicronique qui n'est pas échantillonné par le HTDMA. Le sel
marin provenant des masses d'air océaniques aurait donc un diametre plus important que
ceux provenant des masses d'air marines modifiées, il ne pourrait donc pas étre
échantillonné. Asmi et al. (2012) observent également, par la mesure des propriétés CCN,
gue les masses d'air marines au PdD ne sont pas les plus hygroscopiques.

Viennent ensuite les particules d'origines locales. Elles présentent a la fois un mode
hydrophobe important (GF1=1.07), probablement des aérosols anthropiques fraichement
émis, et un mode moyennement hygroscopique (GF1=1.39), correspondant a des particules
plus agées. Les masses d'air continentales présentent le méme type de profil, avec un mode
moyennement hygrophile et un mode hydrophobe. Toutefois, les facteurs de croissance
continentaux sont plus importants que les locaux, indiquant le vieillissement des particules
traduit par I'augmentation de I'hygroscopicié des particules hydrophobes.
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Les particules les moins hygroscopiques sont celles d'origine africaine. La proportion
importante de particules désertiques retrouvée par Bourcier et al. (2012) est cohérente avec
cette faible hygroscopicité.

6.2 Facteur d'accroissement diffusion, fosca
6.2.1 Fermeture sur le calcul de fosca

Le facteur d'accroissement optique de la diffusion est calculé a partir des distributions
granulométriques (SMPS et OPC), du facteur de croissance hygroscopique (GF) auxquels I'on
applique un calcul de Mie (3.3.3). Ce facteur d'accroissement de la diffusion fo., peut étre
comparé a celui mesuré directement a l'aide d'un néphélometre a humidité contrélée. Ce
néphélometre est décrit au paragraphe 3.1.3.3, et a été mis en place au Puy de Déme durant
la campagne intensive de Juin 2011. La Figure 6-2 représente la comparaison réalisée sur des
mesures réalisées du 24 au 26 Juin 2011.
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Figure 6-2: Facteur d'accroissement optique a 520 nm mesuré par les néphélométres en fonction de celui
calculé par notre méthode. La ligne rouge représente droite 1:1.

L'incertitude calculée pour fos, est décrite au paragraphe 3.6.2. La troncature des deux
instruments a été simulée suivant les formules données par Miller et al. (2011).
L'incertitude sur les fosc, mesurés n'est pas connue exactement. En premiére approximation,
elle est prise comme la somme de l'incertitude relative sur le néphélometre TSI a 520nm
(9%, équation 3.15) et celle sur le néphélométre Aurora 1000, 5% (Mdiiller et al., 2011). On
considere donc que I'humidité a l'intérieur de l'instrument est homogéne et parfaitement
connue. Or, il existe deux points de mesure d'humidité dans l'instrument développé par le
LGGE. Le premier capteur est situé a l'intérieur de la cellule de mesure de la diffusion et
I'autre en sortie de l'instrument. L'humidité mesurée en sortie est en moyenne 10% plus
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élevée. La variabilité de I'humidité a l'intérieur de la cellule et donc l'incertitude sur fo.
mesuré sont probablement sous estimées.

La Figure 6-2 indique une corrélation entre mesures et calcul (r?=0.6), méme si les valeurs du
facteur d’accroissement hygroscopique mesurées sont légerement supérieures aux valeurs
du facteur d’accroissement calculé a partir de Mie. Cet écart est vraisemblablement
provoqué par la sous estimation de I'humidité a l'intérieur de la cellule de mesure.
Néanmoins, cette étude confirme la validité de notre méthode. D'autres études récentes
confirment la fiabilité du calcul de fos, si lorsque la distribution en taille de I’'aérosol et son
hygroscopicité sont connus. (Eichler et al., 2008; Fierz-Schmidhauser et al., 2010a, 2010b;
Michel Flores et al., 2012; Schladitz et al., 2011).

6.2.2 Climatologie

Pour calculer l'impact de I'humidité sur les propriétés optiques, nous avons utilisé la
méthode décrite au paragraphe 3.4.3 sur la période 2010-2011. La Figure 6-3 représente la
variation du facteur d'accroissement du coefficient de diffusion a 550nm (foscassp) en
fonction du temps, et la couleur correspond au facteur de croissance hygroscopique GF. Les
mesures obtenues sont éparses, car elles résultent du fonctionnement simulaténé de
I'instrumentation optique, granulométrique et hygroscopique

A 550nm l'inversion a été réalisée sur environ 1000 points. C'est la premiére fois, a notre
connaissance, qu'une étude saisonniére du facteur d'accroissement optique est mesurée sur
une aussi longue période.
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Figure 6-3: Facteur d'accroissement a 90% d'humidité du coefficient de diffusion & 550nm en 2010-2011.
La couleur représente le GF moyen. La ligne rouge représente la médiane glissante sur 3 mois.
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La Figure 6-3 montre clairement une variation saisonniere de foascassg, qui est beaucoup plus
élevé en été. A notre connaissance, c'est la premiéere fois qu'une variabilité saisonniére de
fosca est mesurée. Cette augmentation 1'été est fortement corrélée a I'augmentation du GF
mesuré par le HTDMA confirmant ainsi que I’hygroscopicité de I'aérosol est un parametre
clef a prendre en compte dans ses propriétés optiques. Au PdD, a 90% d'humidité, la valeur
moyenne de foscasspest de 2.8. A humidité ambiante (hors nuage), la valeur moyenne est de
3.73. Cette valeur indique que le coefficient de diffusion est sous estimé de prés d’un facteur
4 lorsque I'hygroscopicité des particules n’est pas prise en compte.

6.2.3 fosca en fonction de l'origine des masses d'air

Si I'information sur la taille et I’hygroscopicité de I'aérosol échantillonné au puy de Déme
n’était pas connue, nous pourrions appliquer au coefficient de diffusion mesuré au puy de
Dome (aérosol sec) un facteur d’accroissement hygroscopique moyen adapté a la saison,
suivant la variation saisonniere de foscassp obtenue section 6.2.2. Toutefois, sachant que
I’hygroscopicité de |'aérosol est dépendante du type de masse d’air comme montré
précédemment, il est important de déterminer un facteur d’accroissement hygroscopique
par type de masse d’air. D’autre part, vu la grande dépendance du facteur d’accroissement
hygroscopique a I’humidité relative, il est nécessaire de calculer un non pas seulement a 90%
RH mais sur toute la gamme d’humidités relatives que I'on peut rencontrer en atmosphére
ambiante.
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Figure 6-4: Variation du facteur d'accroissement de la diffusion a 550nm en fonction de I'humidité. La
couleur représente I'origine des masses d'air. foscassg a été calculé pour des humidités de 10 a 95%o. Les
lignes continues représentent les médianes de fosso pour chaque humidité et chaque masse d'air. Les

valeurs européennes disponibles dans la littérature sont indiquée & I'humidité considérée et avec
I'incertitude associée.
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A partir des mesures de la distribution en taille de GF, calculées a partir du GF90%, et de
I'indice de réfraction de I'aérosol humide retrouvé grace a notre algorithme décrit au
paragraphe 3.3.3, il est possible de calculer fossp a une humidité relative donnée. La Figure
6-4 représente un humidogramme de foscasse calculé pour des humidités variant de 10 a
95%, en fonction de l'origine de la masse d'air déterminée a partir des rétrotrajectoires
calculées par le modele Hysplit (échelle de couleur).

Les valeurs médianes des humidogrammes obtenues ont été paramétrées avec la somme de
deux exponentielles (équation 6.1). Les résultats sont donnés dans le Tableau 6-2.

fosso ~ aje®2 R + aze?e R (6.1)
a1 a as as
African 9.36E-01 5.23E-03 1.55E-06 1.49E-01
Oceanic 9.18E-01 6.08E-03 3.10E-07 1.68E-01

Oceanic Mod | 9.88E-01 5.14E-03 8.66E-04 8.82E-02
Continental 9.69E-01 3.50E-03 6.02E-05 1.07E-01

Local 9.18E-01 6.05E-03 6.17E-07 1.60E-01

Tableau 6-2: Coefficients pour différentes masses d'air de la paramétrisation du facteur d'accroissement
de la diffusion & 550nm en fonction de I'humidité.

Ces humidogrammes de foscassp ne tiennent pas compte de la déliquescence ou de
I'efflorescence des aérosols. Toutefois, des humidogrammes directement mesurés avec des
néphélometres a humidité contrélées en atmospheére réelle, montre |'absence de point de
déliquescence (Fierz-Schmidhauser et al., 2010a), sauf pour des masses d'air marines
propres (Zieger et al., 2011)

Le facteur d'accroissement de diffusion a 550nm est plus faible pour les masses d'air
continentales (fosca(90%) 2.56+1.86). La Figure 6-4 montre que cette valeur est en bon
accord avec les valeurs retrouvées a Mace Head pour des masses d'air polluées
(fosca(85%)=2.22 +0.17, Fierz-Schmidhauser et al., 2010b) ainsi qu'avec les mesures réalisées
a Ispra, dans la vallée du Po en ltalie ou les émissions de polluants sont importantes
(fosca(90%)=2.10 [1.58-3] Adam et al., 2012). Les valeurs obtenues sont également
comparables avec celles mesurée au Sud du Portugal pour des masses d'air polluées
(fosca(82%)=1.46+0.1, Carrico et al., 2000). Pour faciliter la comparaison, les facteurs
d'accroissement ont été reportés en rouge foncée Figure 6-4. On observe nettement la
corrélation avec la médiane observée pour des masses d'air continentales (rouge foncée).

Une deuxieme gamme de facteur d'accroissement de diffusion apparait pour les masses d'air
d'origine océanique, africaine et locale pour des valeurs de fosca(90%) respectivement de
2.93+1.45 2.89+1.52 et 2.80%1.03. Sur la Figure 6-4, on note que fosca mesuré au Puy de
D6me pour des aérosols marin est tres proche de celui mesuré a Mace Head pour des
masses d'air propres venant directement de I'océan (1.77 +0.31 Fierz-Schmidhauser et al.,
2010b). Pour un événement de transport de poussiere saharienne, fosca(85%) mesuré a un
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site de haute altitude, le Jungfraujoch (3580m) en Suisse, est trés proche de ce que nous
retrouvons pour les masses d'air africaines (1.72 Fierz-Schmidhauser et al. (2010a). La méme
étude, menée sur un mois, confirme l'ordre de grandeur et la forte variabilité pour les sites
d'altitudes du facteur d'accroissement optique (fosca(85%) =2.23 [1.2-3.3]). Au Cap Vert,
pour des particules majoritairement marines et Sahariennes, Schladitz et al., (2011)
obtiennent des facteurs d'accroissement de diffusion fosca(90%) de 2.55.

Enfin, le facteur d'accroissement de diffusion pour les masses d'air océaniques modifiées est
significativement plus élevé que pour les autres masses d'air (fosca(90%) =4.36+/-2.51).
Cette valeur, plus élevée que pour des masses d'air marines peut paraitre étonnante,
cependant elle s'explique par le GF élevé de ces masses d'air. De plus, comme le montre la
Figure 6-4, elle est similaire a celle calculée en Arctique (fosca(85%) =3.24+0.63, Zieger et al.,
2010). Zieger et al. ont montré que, pour une composition chimique donnée, fosca diminue
avec le diamétre. D'aprées les auteurs, cela explique que fosca reste relativement constant en
Arctique, car méme lorsque de fortes concentrations de particules trés hygroscopiques sont
présentes (NaCl), ces particules ont un diametre plus élevé. Leur facteur d'accroissement de
diffusion est logiquement similaire a des particules moyennement hygroscopiques
((NH4)2SO4) mais avec un diametre plus petit. C'est cohérent avec nos mesures, car les
masses d'air qui présentent le fosca le plus élevé, les masses d'air océaniques modifiées, ont
une forte proportion de composés inorganiques moyennement hygroscopiques et des sels
de mers (Bourcier et al., 2012).

Randriamiarisoa et al., (2006) présentent également des valeurs de fosca(80%) mesurées
prés de Paris variant de 1.2 a 4.5 sur cing jours. Ces mesures sont obtenues en comparant la
diffusion mesurée de jour, quand I'humidité est de 80%, et la nuit quand I'humidité est plus
basse (~50-60%). De nombreux paramétres pouvant influer le résultat de ces mesures,
comme la variation du type d'aérosol au cours de la journée ou la faible différence
d'humidité considérée. Nous avons choisi de ne pas les représenter dans la Figure 6-3.
D'autres études existent en dehors de I'Europe. Dans 80% a 85% des cas, les ordres de
grandeur varient de 1.8 a 2.54 pour des aérosols marins, de 1.58 a 1.81 pour des aérosols
marins pollués, de 1.4 a 1.65 pour des aérosols anthropiques, de 1.0 a 1.13 pour des
particules désertiques et enfin de 1.1 a 1.4 pour des particules récemment émises par des
feux de biomasses. (Stock et al., 2011 et référence incluses). Les ordres de grandeurs sont
cohérents avec nos mesures.

Nous avons mis en évidence la variabilité du facteur d'accroissement de diffusion au Puy de
Dome. A notre connaissance, c'est la plus longue série temporelle d'observation de fosca.
Cela a permis de montrer sa forte variabilité saisonniere pour un site d'altitude. Il a
également été possible de montrer des comportements différents de fosca en fonction des
masses d'air. Les valeurs retrouvées sont en trées bon accord avec la littérature existante,
aussi bien pour les masses d'air continentales qu'Arctiques. Cela confirme que les mesures
réalisées au PdD, en combinaison avec le calcul de I'origine des masses d'air, permettent de
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réaliser une cartographie relativement précise de parametres optiques intensifs. Ces
parametres pourront étre utilisées dans le cas ou les distributions en taille et I'hygroscopicité
d’une masse d’air données ne serait pas connues. Nous allons maintenant nous intéresser au
facteur d'accroissement pour les autres parametres optiques.

6.3 Facteur d'accroissement de I'absorption, de I'extinction et de w0

L'eau n'étant pas absorbante, la plupart des études considérent que l'impact de I'humidité
sur l'absorption, foabs, est négligeable (Nessler et al., 2005; Zieger et al.,, 2010, 2011).
Cependant, certaines études montrent un léger accroissement d'absorption avec I'humidité,
foabs(90%) est de 1.1 a Ispra (Adam et al., 2012) et de 1.04 au Cap Vert (Schladitz et al.,
2011).

Au Puy de DOme foabs(90%) est également mesurable, et nous obtenons une valeur
médiane de 1.11+0.17. Il n'y a pas de différences notables entre les masses d'air (Tableau
6-3), sauf pour les masses d'air continentales ou fabs est plus faible car la valeur initiale de
oabs est élevée. De facon similaire, Adam et al. (2012) ne mesurent pas de corrélations entre
et foabs et le facteur de croissance hygroscopique.

f oscat f cabs f cext f w0 fg fa
African 2.9 1.11 2.7 1.06 1.10 0.95
Oceanic 2.9 1.12 2.7 1.06%"””[ 1.11 1.00
Oceanic Moc 4.4 1.13 4.2 1.05 1.15 0.89
Continental 2.6 1.07 2.4 1.04 1.10 0.96
Local 2.8 1.10 2.6 1.06 1.10 0.94
All 2.8 1.11 2.7 1.05 1.10 0.95

Tableau 6-3: Tableau des facteurs d'accroissement des propriétés optiques: de diffusion (fesca),
d'absorption (foabs), d'extinction (foext), de 1'albédo de simple diffusion (fw0), facteur d'asymétrie (fa),
coefficient d'Angstrém (fg).

La diffusion étant le principal composant de I'extinction, on retrouve les mémes conclusions
pour le facteur d’accroissement hygroscopique de I'extinction que pour celui de la diffusion.
Une variation saisonniere marquée est observée avec un maximum en été, et la valeur de
foext la plus grande est mesurée pour les masses d'air d'origine océanique modifiée. Au PdD,
a humidité ambiante, la valeur moyenne de foextssy est de 3.38. Cela souligne encore une
fois l'importance de I'hygroscopicité dans le calcul de I'extinction réelle de I'aérosol ambiant.

Comme le osca augmente beaucoup plus que cabs lors de la croissance hygroscopique, w0
augmente également avec 'humidité relative. La valeur de fw0 dépend de la composition
chimique de ces particules, et en particulier de leur GF et de la valeur seche de w0. En
moyenne, au Puy de Dome fwO est de 1.05+0.04 et présente une plus faible variabilité.
L'accroissement le plus faible est observé pour les masses d'air continentales (1.04+/-0.04),
suivi des masses d'air océaniques modifiées (1.05+/-0.04), locales (1.06+/-0.03) et Africaines
(1.06+/-0.4) et enfin océaniques (1.06+/-0.05).
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Les valeurs de fwO retrouvées sont cohérentes avec les valeurs de la littérature: w0
augmente également avec I'humidité en Arctique passant de 0.95 a 0.98 (Zieger et al., 2010).
Au Jungfraujoch, une variation de +5% est observée (Fierz-Schmidhauser et al., 2010a). A
Mace Head l'augmentation se situe dans l'intervalle 1-5% (Fierz-Schmidhauser et al.,
2010b).Pour finir, fw0 au Cap Vert est de 1.04 (Schladitz et al., 2011).

6.4 Facteur d'accroissement du facteur d'asymétrie et du coefficient
d'Angstrom.

Les deux principaux facteurs de variabilité de g sont la distribution en taille de I'aérosol et
son hygroscopicité (Andrews et al., 2006). Quand I'humidité augmente, le diamétre des
particules s'accroit également, la diffusion se fait plus vers l'avant et g augmente aussi. Au
PdD, lors de la croissance hygroscopique provoqué par une humidité de 90%, le facteur
d'asymétrie a 550nm augmente de 10% en moyenne (fg(90%)=1.10+0.05). Seules les
particules provenant de masses d'air d'origine océanique modifiée se démarquent avec un fg
supérieur (fg(90%)=1.15+0.06).

Comme la taille des particules augmente avec I'humidité, le coefficient d'Angstrém diminue
pour de fortes humidités relatives. Comme nous l'avons vu au paragraphe précédent, ce sont
les masses d'air avec le facteur de croissance hygroscopiques GF le plus important et le
coefficient d'Angstrém sec le plus élevé. Logiquement, la plus forte baisse est observée pour
des particules provenant de masses d'air d'origine océaniques modifiées (-11%, fa=0.89).
Pour les autres masses d'air, la baisse est d'environ 5% (fa=0.95).

Nous avons étudié les impacts de I'hygroscopicité sur les propriétés optiques. Le paragraphe
suivant s'intéresse aux conséquences de ces impacts: la modification du l'effet radiatif
intrinseque des aérosols.

6.5 Efficacité radiative de I'hygroscopicité dAE

L'efficacité radiative AE est calculée a 550nm en tenant compte de I'hygroscopicité selon la
formule donnée au paragraphe 3.3.6. C'est une approximation qui prend en compte
uniguement les propriétés intrinseques de |'aérosol. Elle est calculée pour une fraction
nuageuse constante, un albédo de surface constant et par unité d'épaisseur optique. Les
seules variables sont les propriétés optiques des aérosols, plus précisément le facteur
d'asymétrie g et I'albédo de simple diffusion wO.

Pour connaitre l'impact radiatif de I'hygroscopicité, on définit I'efficacité radiative de
I'hygroscopicité équation (6.2) . Elle est noté dAE et représente la différence entre AE sec et
AE a2 90% d'humidité.

dAE = AERH=90%) - AE(dry) (6.2)
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dAE a été calculé sur environ 400 intervalles de 6h en 2010 et 2011. La valeur médiane de
dAE obtenue est de +0.3+2.2 W.m™2.t™. Les 5°™ et 95°™ percentiles sont respectivement de
-2.6 et 3.1 W.m™.t™". On n'observe pas de variabilité saisonniére ou journaliere. Au Puy de
Dome, la prise en compte de I'hygroscopicité induirait donc une efficacité radiative
faiblement positive. Cela peut sembler peu comparé a la valeur médiane de AE (-16.9 W.m’
2 t"). Cependant dAE pouvant changer de signe en fonction du type d'aérosols, il est normal
que sa médiane soit proche de zéro. La médiane de la valeur absolue de dAE/AE est de 9%,
les 55™ et 95°™ percentiles sont 1 et 29%. La contribution de I'hygroscopicité sur I'efficacité
radiative n'est donc pas négligeable. La Figure 6-5 représente la cartographie réalisée avec la
méthode décrite paragraphe 3.5.1.

Hygroscopic potential Radiative efficiency at 550 nm (W.m'z.t"']
from 01@%"-2010 to 31-Dec-2011
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Figure 6-5: Carte de I'efficacité radiative potentielle de I'hygroscopicité a 550nm en 2010-2011. dAE est
calculé a partir des mesures du Puy de Déme et reportée sur la carte en fonction des rétrotrajectoires.

Sur la Figure 6-5, on note la forte variabilité de dAE en fonction de I'origine des masses d'air.
Cette variabilité peut s'expliquer a partir des parameétres optiques secs influencant AE (g et
wO0) et du facteur de croissance hygroscopique GF. En effet, quand GF augmente, on observe
deux effets contradictoires. Le premier est provoqué par I'augmentation du diameétre de la
particule considérée: quand le diametre augmente la diffusion avant augmente, g se
rapproche de 1 donc AE va lui aussi augmenter. Deuxiemement, en grossissant avec l'apport
d'eau, la particule devient plus diffusante, mais pas plus absorbante (voir paragraphe 6.2.2).
w0 va donc augmenter ce qui provoque une baisse de AE. Pour la période considérée dans la
Figure 6-5, pour les masses d'air du nord ouest, w0 présente des valeurs élevées, les aérosols
sont déja faiblement absorbants, la variation de w0 est faible. En revanche, g est peu élevé,
avec la croissance hygroscopique il va augmenter fortement. dAE est donc positif, tenir
compte de I'hygroscopicité des aérosols en de cette zone implique une efficacité radiative
positive. A l'inverse, notamment pour les particules provenant de |'océan atlantique proche,
GF est moins élevée et fwO est plus élevé. L'efficacité est donc négative. Pour les masses
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d'air continentales, GF est moyen, mais g et w0 ont des valeurs séches importantes, ce qui
n'entraine pas de fortes valeurs de fg et fw0. dAE est donc toujours positif mais plus proche
de zéro.

Afin de réaliser une étude chiffrée, les valeurs médianes de dAE en fonction de I'origine des
masses d'air sont données dans le Tableau 6-4.

dAE (W.m™2 ) | |dAE/AE| (%)
African 04 +/- 5.1 7.8
Oceanic -09 +/- 6.2 9.2
OceanicMod | 3.6 +/- 5.9 10.5
Continental 1.6 +/- 6.3 9.8
Local 01 +/- 4.2 7.7
All 0.8 +/- 5.9 8.8

Tableau 6-4: Différence entre I'efficacité radiative séche et & 90% d'humidité (dAE) et pourcentage de la
valeur absolue de cette différence (JAAE/AE|). Ces valeurs sont calculées au Puy de Déme a 550nm et
données en fonction de I'origine des masses d'air.

Ce tableau confirme, lui aussi, la forte variabilité de dAE en fonction de la masse d'air. Pour
des masses d'air océaniques, l'efficacité médiane est négative. Pour les masses d'air
océaniques modifiées, elle est fortement positive. L'efficacité radiative est également élevée
pour les masses d'air continentales et Iégérement positive pour les masses d'air africaines.
Elle est nulle pour les masses d'air locales.

Nous venons de montrer qu'en fonction du type d'aérosol, l'efficacité radiative de
I'hygroscopicité peut changer de signe. C'est une conclusion majeure de ce chapitre. A notre
connaissance, c'est la premiere fois que ce phénomeéne est mis en évidence avec une longue
série de mesure.

6.6 Forcage radiatif de I'hygroscopicité.

Nous venons de quantifier I'impact de I|'hygroscopicité sur les propriétés radiatives
intensives de I'aérosol. Nous allons a présent tenir compte de I'accroissement de I'épaisseur
optique avec I'humidité. Pour cela on définit la différence d'accroissement du forcage
radiatif dAF:

AF (RH=90%)

fAF = (6.3)

AF (dry)

AE —
(RH=90%)

fAI = 0

AE(dry) ext (6'4)

fAF est la facteur entre le forgage radiatif sec AF4ry) et celui a 90% d'humidité AFgn-90%). On
peut également exprimer ce rapport en fonction de l'efficacité radiative et de I'épaisseur
optique. Sachant que I'épaisseur optique correspond a l'intégrale du coefficient d'extinction
sur la hauteur de I'atmosphere, et si on considere que I'humidité est de 90% sur toute la
colonne atmosphérique, on peut écrire I'épaisseur optique humide comme |'épaisseur
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optique seche multipliée par le facteur d'accroissement de |'extinction foex. On peut donc
simplifier I'expression par I'épaisseur optique seche et on obtient I'équation 6.4.

Au PdD, si on considére que I'humidité dans I'atmosphére est celle mesurée au PdD, tenir
compte de I'hygroscopicité entraine un fAF de 1.75 + 7. Le forgage radiatif est donc 75% plus
négatif en tenant compte de I'hygroscopicité. Si on fait I'hypothése d'une humidité de 90%
sur toute la colonne atmosphérique, tenir compte de I'hygroscopicité multiplie par 2.8 le
forgage radiatif. Le Tableau 6-5 donne les valeurs de fAF en fonction de I'origine des masses
d'air. Ce facteur est calculé sur pres de 400 intervalles des 6h en 2010 et 2011.

fAF
African 2.9 +/- 1.6
Oceanic 3.1 +/- 1.9
OceanicMod | 4.2 +/- 2.1
Continental 2.4 +/- 8.1
Local 2.8 +/- 1.2
All 2.8  +/- 4.6

Tableau 6-5: Climatologie du facteur de I'accroissement du forgage radiatif fAF. Ces valeurs sont calculées
au Puy de D6me a 550nm et données en fonction de I'origine des masses d'air.

Map of Radiative Forcing enhancement factor at 550 nm
from 01-Jan-2010 to 31-Dec-2011
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Figure 6-6: a) Carte du facteur d'accroissement du forcage radiatif a 90% d'humidité. fAF est calculé a
550nm entre 2010 et 2011 a partir des mesures du Puy de Ddme et des rétrotrajectoires. b) 2volution
temporelle de fAF. La ligne rouge représente la médiane glissante sur 3 mois.

Pour des masses d'air océaniques modifiées, fortement hygroscopique, le facteur calculé est
de 4. Pour des masses d'air continentales, moins hygroscopiques ce facteur est de 2.5.
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La cartographie de fAF est tracée Figure 6-6-a. L'impact de l'origine des masses d'air est
clairement visible, en particulier pour les masses d'air provenant du nord de I'Europe. Sur la
Figure 6-6-b une claire variation saisonniére se dégage, principalement sur 'année 2011
pendant laquelle les mesures HTDMA ont été les plus complétes se dégage (1.9 en hiver
contre 3.8 en été). Cette variation est logiquement liée a celle observée pour le fosca Figure
6-3. Si la diffusion augmente, I'extinction et I'épaisseur optique vont aussi s'accroitre.

Stock et al. (2011) ont également étudié I'impact de I'hygroscopicité a humidité ambiante sur
une courte période (environ 2 semaines). Pour des masses d'air fortement polluées, ils
montrent que plus I'humidité est importante, plus le forcage radiatif des aérosols est négatif.
lIs calculent également que pour des masses d'air maritimes moins polluées, cette relation
n'est plus vérifiée. Au PdD, bien que l'intensité soit différente en fonctions des masses d'air,
I'hygroscopicité a toujours un fort impact sur le forcage radiatif.

Nous avons vu au paragraphe 4.4 qu'il existe une différence entre le forgage radiatif calculé
par le photometre AFghoto €t celui obtenu avec les mesures in situ AFingty. Nous avons émis
I'hypothése qu'un des facteurs provoquant cette différence est I'hygroscopicité des
particules. Pour le vérifier, nous avons tracé sur la Figure 6-7 les forcages radiatifs secs et
ceux a humidité ambiante en fonction de ceux calculés par le photometre.
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Figure 6-7: a) Forcage radiatif calculé a partir des mesures in situ seche en fonction de celui calculé par le
photometre. b) Forgage radiatif calculé a partir des mesures in situ a humidité ambiante en fonction de
celui calculé par le photométre. Les lignes rouges représentent les droites 1:1. Les lignes noires continues
la régression linéaire et les lignes noires discontinues les intervalles de confiance de 95% correspondant.
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La Figure 6-7-a met en évidence la divergence entre les mesures in situ et photometre. Bien
que le coefficient de corrélation soit élevé, la pente de AFint €n fonction de AFghoto €St de
0.4. Le forgage radiatif calculé avec les mesures in situ seches est donc 2 fois inférieur a celui
calculé pour le photometre. Si on tient compte de I'hygroscopicité, la pente entre
AFinsitu-ambiant €t AFghoto €5t de 0.6 et le facteur entre in situ et photometre est réduit a 1.5.
L'hygroscopicité est donc un des facteurs permettant d'améliorer la comparaison entre
mesures de télédétection et in situ. La Figure 6-7-b montre que ceci est particulierement vrai
pour des forcages radiatifs fortement négatifs (<-15W.m™)

Nous venons de montrer que I'hygroscopicité a deux impacts sur le forcage radiatif.
Lorsqu'une particule absorbe de l'eau, ses propriétés intrinseques changent. A 90%
d'humidité, son efficacité radiative change de 9% en moyenne. Le signe de ce changement
peut étre différent en fonction du type d'aérosols. Le deuxieme effet, beaucoup plus
important, est I'augmentation de I'extinction et donc de I'épaisseur optique avec I'humidité.
Au PdD, cela représente un facteur 2.8 a 90% d'humidité et 1.75 a humidité ambiante.
L'hygroscopicité est donc un parametre essentiel si on veut calculer le forcage radiatif a
partir des mesures in situ.

Nous allons maintenant nous intéresser a la variabilité avec I'numidité d'un autre parametre
optique qui peut avoir une forte influence pour établir des profils verticaux d'aérosols et
mieux évaluer leur impact sur le climat: I'extinction Lidar.

6.7 Extinction Lidar

L'impact de I'humidité sur le coefficient de diffusion et d’absorption a été démontré aux
paragraphes 6.2 et 6.3. Pour comparer les mesures d’extinction in situ séches et de
télédétection a humidité ambiante, il faut donc tenir compte de I’'hygroscopicité. L’extinction
calculée par Lidar (a I'altitude du PdD) avec un rapport Lidar a priori et celle calculée a I'aide
du MAAP et du néphélomeétre sont représentés figure 6-8 pour I'année 2011. La couleur des
points représente I’"humidité ambiante au Puy de Déme
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Figure 6-8: Extinction in situ seche en fonction de P’extinction Lidar a humidité ambiante. La couleur
représente I'humidité ambiante. La droite 1:1 est tracée en rouge. Les coefficients d’extinctions sont
calculés & 355nm pour ’année 2011.

Sur cette figure on note que tous les points non corrélés le sont pour des humidités élevées.
L’humidité est donc un facteur important a prendre en compte. Pour quantifier cet impact
I'extinction humide est calculée tous les jours ou I'ensemble de I'instrumentation du PdD
était en fonctionnement (LIDAR, Néphélometre, MAAP, SMPS, OPC, HTDMA et capteur
d’humidité) et en I'absence de nuage. Pour ces jours, I'extinction seche est représentée en
fonction de I'extinction Lidar figure 6-9-a et I'extinction humide figure 6-9-b. Les coefficients
d’extinction sont obtenus a I'aide de la distribution en taille, du code de mie et de la
méthode itérative décrite paragraphe 3.3.3.
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Figure 6-9: a) Extinction in situ séche en fonction de I’extinction Lidar. b) Extinction in situ humide en
fonction de ’extinction Lidar & humidité ambiante. La couleur représente I'humidité ambiante. La droite
1:1 est tracée en rouge. Les coefficients d’extinctions sont calculés & 355nm pour I’année 2011.

Sur la figure 6-9-a, la divergence entre I'extinction in situ et Lidar est toujours visible. La
régression linéaire est représentée en noire avec une pente de 0.40 (r?=0.5). En tenant
compte de I'hygroscopicité (figure 6-9-b) I'accord entre les deux types de mesures

132



Chapitre 6 :Impact de I'hygroscopicité sur les propriétés optiques et radiatives de I'aérosol.

s’améliore, la pente de la régression linéaire devient de 0.49 (r?=0.7). En tenant compte de
I’"hygroscopicité, le rapport entre I'extinction Lidar et in situ est amélioré de 33% (facteur 2.7
[1.5 - 3.6] au lieu de 4.0 [2.0- 5.3]). Compte tenu du nombre important d’instruments
nécessaire et la forte couverture nuageuse au PdD, cette inversion n’a pu étre réalisée que
sur des périodes temporelles réduites (moins de 50 intervalles de 6 heures). Pour obtenir
des résultats plus fiables statistiquement, on utilise la paramétrisation du facteur
d’accroissement de la diffusion en fonction des masses d’air décrite au paragraphe 6.2.3.
L'utilisation de cette paramétrisation réduit encore plus (-38%) la différence entre extinction
Lidar et extinction in situ (1.8 [1.2 - 3.2] au lieu de 2.9 [1.9 - 4.7]). Lutilisation de la
paramétrisation a permis de réaliser cette étude sur une période 3.5 fois plus longue qu’en
utilisant le HTDMA et le code de Mie.

Nous venons donc de montrer que la prise en compte de I'hygroscopicité améliore
significativement la comparaison entre extinction in situ et Lidar. Cependant I'extinction
Lidar est toujours plus importante que celle calculée avec les mesures in situ. L'utilisation
d’un rapport Lidar a priori, peut expliquer cette différence. Nous allons donc étudier I'impact
de I'hygroscopicité sur le rapport Lidar

6.8 Rapport Lidar

Il n'y a pas de relation linéaire entre le rapport Lidar (L) et I'hnumidité. L va varier en fonction
du type d'aérosol de sa taille ou de son état de mélange. La Figure 6-10 représente la
variation du rapport Lidar en fonction de I’"humidité ambiante. Cette variation est calculée a
I'aide d’un code de Mie et de notre méthode multi instrumentale.
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Figure 6-10: Rapport Lidar sec en fonction de du rapport Lidar calculé a humidité ambiante. La couleur
représente I'humidité ambiante
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Sur la Figure 6-10, on note que le rapport Lidar augmente avec I'humidité. Pour voir si ce
changement est dépendant de |'origine des masses d’air, L est calculé pour des humidités
variant de 10 a 95% dans la Figure 6-11.
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Figure 6-11: Rapport Lidar a 355nm en fonction de I'humidité. Les lignes représente les valeurs de la
littérature pour des aérosols continentaux (Rouge) marins (bleus) et désertiques(Jaune).(Ackermann, 1998)

Sur la Figure 6-11, la dépendance du rapport Lidar avec I'humidité est visible et quantifiable.
Les valeurs médianes des humidogrammes obtenues ont été paramétrées avec |'équation
polynomiale (6.5) . Les résultats sont donnés dans le Tableau 6-6.

6
L~ Z a;RH!™? (6.5)
i=1
a a as as as as
African -1.05E-01 4.63E-03 1.77E-04 -8.39E-06 1.17E-07 -5.29E-10
Oceanic 5.59E-01 -3.32E-02 1.16E-03 -2.22E-05 2.13E-07 -7.70E-10
Oceanic Mod | -1.25E+00 | 1.11E-01 -4.20E-03 8.02E-05 -7.37E-07 2.60E-09
Continental 1.29E+00 | -8.18E-02 2.77E-03 -4.99E-05 4.53E-07 -1.61E-09
Local -7.47E-01 4.90E-02 -1.22E-03 1.41E-05 -5.85E-08 -6.95E-12

Tableau 6-6: Coefficients pour différentes masses d'air de la paramétrisation du facteur d'accroissement
du rapport Lidar a 355nm en fonction de I'humidité.

Tout d'abord, bien que les médianes soient calculées sur un échantillon plus petit que pour
le paragraphe 4.2.9 (seulement en présence de mesures HTDMA), les conclusions sont
identiques. L est plus faible pour les masses d'air océaniques et océaniques modifiées,
intermédiaire pour les masses d'air africaines et plus élevé pour les masses d'air locales et
continentales. Quel que soit le type de masse d'air, le rapport Lidar augmente avec
I'humidité. Cette augmentation est particulierement visible pour de tres fortes humidités
(90-95%). Les masses d'air océaniques modifiées montrent un fort accroissement de L avec
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RH, en raison de leur plus forte hygroscopicité. Au contraire, pour les particules en
provenance de masses d'air marines, I'accroissement avec I'humidité est moins important.

Les résultats obtenus par Ackermann (1998) avec un code de Mie et des distributions
standard d'aérosols (Hess et al., 1998) sont également reportés. Ackermann (1998) retrouve
des valeurs nettement inférieures a celles calculées pour le Puy de Dome. Toutefois nous
avons vu au chapitre 4 que les valeurs moyennes obtenues avec la méthode multi
instrumentale, sont cohérentes avec celles calculée par le photometre. Cependant la validité
de la variation du rapport Lidar calculée en fonction de I'humidité peut étre discutée. Le
rapport Lidar dépendant fortement de la rétrodiffusion a 180°, il est plus sensible a la
sphéricité des particules que les autres parametres déterminés dans les paragraphes
précédents. Pour valider notre étude sur le rapport Lidar, il faudrait comparer les résultats
obtenus avec une méthode de référence comme par exemple I'inversion Lidar avec les voies
Raman.

Malheureusement, avant septembre 2012, un mauvais alighement Est-Ouest empéchait
d'obtenir une inversion Raman fiable. Ce probléme est maintenant résolu mais le compteur
optique Grimm est momentanément utilisé pour la campagne Hymex (HYdrological cycle in
the Mediterranean EXperiment). Cette comparaison ne pourra étre réalisée qu'au retour de
cet instrument, probablement en Novembre 2012. C'est donc une perspective a tres court
terme, I'algorithme Raman ayant été développé et validé en le comparant a ceux du réseau
EARLINET.

6.9 Synthese du chapitre

Le premier résultat de ce chapitre est la longue série de mesures du facteur de croissance
hygroscopique au PdD. Associée aux mesures physiques comme la distribution en taille et les
propriétés optiques, l'algorithme mis en place a permis de déterminer le facteur
d'accroissement pour les différentes propriétés optiques. Tout d'abord, cette méthode a été
validée par rapport a des mesures directes du facteur d'accroissement de la diffusion
obtenues a l'aide d'un néphélometre a humidité controlée. Ensuite, une climatologie de cet
accroissement a été réalisée pour les principales propriétés optiques (les coefficients de
diffusion et d'absorption, I'albédo de simple diffusion, le coefficient d'Angstrém et le facteur
d'asymétrie).

Pour la premiére fois a notre connaissance, une variation saisonniere du facteur
d'accroissement hygroscopique de la diffusion, fosa,, est démontrée. Pour les autres
propriétés optiques il n'y a pas de variabilité saisonniére marquée. Un autre résultat
marquant de ce chapitre est la variabilité de fos., en fonction des masses d'air. Pour les
masses d'air d'origine océanique modifiée, la valeur médiane de fos., (4.4+2.51) est 70% plus
élevée que pour les masses d'air continentales (2.56+1.86). Les valeurs retrouvées sont en
trés bon accord avec les rares valeurs existantes dans la littérature a travers I'Europe,
confirmant encore une fois la pertinence de la classification par types de masses d'air. Nous
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avons montré que la prise en compte de I'hygroscopicité permet d’améliorer I'accord entre
I’extinction in situ et Lidar de 38%. L'impact de I'hygroscopicité sur le rapport Lidar a
également été calculé. Nous avons montré que, au PdD, plus I'humidité augmente, plus le
rapport Lidar tend a augmenter. Le rapport Lidar varie également en fonction des masses
d'air.

Sur la base de ces résultats, nous avons pu ensuite évaluer |'effet de I'hygroscopicité sur
I'efficacité radiative de I'aérosol en fonction de la masse d'air. La valeur médiane de dAE est
proche de zéro (0.8 [-2.6 3. 1] W.m'z.t'l), mais en fonction de |'origine de la masse d'air et du
type d'aérosol, dAE peut étre positive pour des masses d'air océanique modifiée
(3.6 W.m™.t™), nulle pour des masses d'air locales ou négatives pour des masses océaniques
(-0.9 W.m™.t"). En moyenne, la prise en compte de I'hygroscopicité modifie de 9% la valeur
absolue de I'efficacité radiative.

Enfin, la conclusion majeure de ce chapitre est la quantification de I'impact de
I'hygroscopicité sur l'effet radiatif direct. Tenir compte de I'hygroscopicité modifie d'un
facteur 2.8 le forcage radiatif calculé au PdD a 90% d'humidité et d'un facteur 1.75 a
humidité ambiante. Cette valeur est fonction de la saison et de |'origine des masses d'air.
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Chapitre 7 : Conclusions générales et perspectives
7.1 Conclusions générales

L’objectif de cette thése était de quantifier d’'une maniére statistiquement fiable I'influence
de I’hygroscopicité de I’aérosol sur son impact radiatif direct en atmosphére réelle de fond.

Dans un premier temps, nous avons analysé plusieurs années de mesures des propriétés
optiques des aérosols sur le site du puy de Dome. Nous en avons tiré une climatologie
montrant que la hauteur de la couche limite influence tres fortement les propriétés optiques
de I'aérosol au Puy de Dome. Cette influence se traduit par des variations journalieres et
saisonnieres des propriétés optiques marquées, en particulier pour les propriétés extensives
(absorption et diffusion), I'augmentation est trés nette pendant la journée et pendant les
mois chauds ou le sommet de la couche limite est souvent au dessus du PdD. Pour les
propriétés intensives (coefficient d'Angstrom, facteur d'asymétrie, albédo de diffusion
simple), cette variation est moins nette. Cela indique que les variations journalieres et
saisonnieres des propriétés extensives sont principalement provoquées par la différence de
guantité de matiére entre la couche limite et la troposphére libre, que par les propriétés
intrinseques de I'aérosol.

Les tendances pluriannuelles des différentes propriétés optiques ne montrent pas de
variations significatives. Nous avons également pu obtenir des cartes de ces propriétés
optiques en combinant les mesures in situ a un historique de la masse d’air calculé a I’air de
rétrotrajectoires modélisées. La méthode de calcul de cartes de propriétés optiques a été
partiellement validée en comparant la carte du coefficient d'Angstrom obtenue a I'aide de
cette méthode avec celle mesuré par le satellite MODIS, montrant par la méme occasion la
représentativité a I'échelle de I'Europe des mesures faites au Puy de Dome. Les résultats
montrent que les aérosols de masses d’air continentales affichent des coefficients de
diffusion et d'absorption (26.5 et 2.1 Mm™) plus élevée que dans les autres masses d’air,
notamment océanique (8.14 et 0.72 Mm™).

A partir des mesures optiques du PdD, il a été ensuite été possible d’évaluer que I'efficacité
radiative des aérosols sur ce site est en moyenne de -42.4 +11.3 W.m™>.t" au sommet de
I'atmosphére, impliquant un forcage radiatif direct moyen négatif et un refroidissement de
I'atmosphére par les aérosols. Une cartographie de I|'efficacité radiative souligne la forte
différence, pour une méme épaisseur optique, de |'effet radiatif des aérosols anthropiques
(refroidissement net) comparés aux aérosols d'origines océaniques et africaines
(refroidissement plus faible).
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La longue série de mesures au Puy de Dome a également permis de comparer la distribution
en taille calculée par le photometre a celle mesurée in situ sur plusieurs mois. La corrélation
entre ces deux méthodes de mesures pour le mode fin est démontrée. Cependant, il en
ressort que le photometre sous-estime de 20% le diametre du mode accumulation, sauf en
cas d'atmosphére inhomogene et de strates aérosols fortement dépolarisants a des altitudes
différentes de celle du Puy de Dome. La sous-estimation de la taille des particules par le
photométre est potentiellement plus importante que les 20% estimés, car la distribution en
taille in situ est en réalité plus élevée a cause de la croissance hygroscopique des aérosols
non prise en compte dans cette comparaison. Une des hypothéses pour expliquer cette
différence importante est le calcul de la distribution en taille de I'aérosol par le photomeétre
avec un seul mode fin, qui engloberait a la fois le mode accumulation et le mode Aitken,
omniprésents dans les distributions en taille au PdD.

L'impact radiatif direct étant fonction de la structure de I'atmosphere, un sous-objectif de
la thése était de fournir des profils verticaux de masse d’aérosols, dont les propriétés
optiques sont connues. La co-localisation de mesures in situ en altitude et de mesures de
télédétection passive et active sur de longues périodes de temps a été I'occasion de générer
des paramétrisations de variables nécessaires a la restitution de ces profiles (rapport lidar,
rapport masse-extinction) en fonction des conditions physico-chimiques (types de masse
d’air) et météorologiques (humidité relative) de I'atmosphére. Nous avons dans un premier
temps décrit, sous forme d’article scientifique publié (Hervo et al. 2012, ACP), comment, sur
un cas d’étude, il est possible d’utiliser la synergie entre l'instrumentation in situ et de
télédétection pour restituer un profil vertical d'aérosol. Le passage de poussieres
volcaniques au-dessus de la station du puy de Dome au cours de I'éruption de I'Eyjafjalla en
2010 a donc été l'occasion de détailler la méthode multi instrumentale de restitution des
propriétés microphysiques et optiques de poussieres volcaniques. Cette méthode a été
comparée a des mesures aéroportées et aux données du modele FLEXPART, donnant de
bons résultats.

Dans un deuxiéme temps, nous avons amélioré cette méthode afin de pouvoir mieux
comprendre l'impact de I'hygroscopicité sur les propriétés optiques. Nous avons mené
cette étude sur une longue période. Il en ressort que si I'hygroscopicité est prise en compte,
I'extinction des aérosols a humidité ambiante est, en moyenne, multipliée par 3.3 par
rapport aux mesures en atmosphére seche. Pour la premiéere fois a notre connaissance, nous
mettons en évidence une forte variabilité saisonniéere et spatiale du facteur d’accroissement
hygroscopique de plusieurs facteurs optiques. Une paramétrisation du facteur
d'accroissement hygroscopique du coefficient de diffusion en fonction du type de masse
d'air a été calculée.

A partir de la climatologie des parametres optiques et de leur facteur d’accroissement
hygroscopiques calculés pendant cette thése, nous avons pu alors évaluer quel était lI'impact
de I'hygroscopicité sur I'efficacité radiative de I’aérosol. Nous avons ainsi montré que, si on
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ne tient pas compte de I'hygroscopicité lors du calcul de I'efficacité radiative directe avec des
mesures in situ séche, un biais moyen de 9% est introduit. De plus, nous avons montré qu'a
90% d'humidité, la différence entre I'efficacité radiative seche et humide, dAE, est différente
en fonction des masses d'air. Si les particules sont originaires de la zone océanique modifiée,
dAE est positif (3.6 W.m™2.t?). L'efficacité radiative provoquée par I'hygroscopicité est donc
positive. Au contraire, pour des aérosols océaniques, cette efficacité est négative (-0.9
W.m™2.th). Lorsque les particules absorbent de I'eau, les propriétés radiatives intrinséques
des particules sont modifiées.

Enfin, I'aboutissement de ce travail est la quantification I'impact de I'hygroscopicité sur le
forcage radiatif des aérosols. Nous avons montré qu'en tenant compte de I'hygroscopicité
au Puy de Dome, l'impact radiatif direct des aérosols est 75% plus important en utilisant les
mesures a humidité ambiante qu'en utilisant les mesures seches. A 90% d'humidité, la
différence est de 180%. Cette valeur est dépendante de la saison et du type d'aérosol. Il est
donc primordial de tenir compte de I'eau contenue dans les aérosols pour calculer I'impact
radiatif des aérosols a partir des mesures in situ. Nous avons également montré que,
contrairement aux instruments de télédétection, les mesures in situ permettent d'étudier le
processus de croissance hygroscopique séparément des propriétés optiques intrinséques de
I’aérosol. Cela permet de différencier I'impact radiatif de I'eau contenue dans les aérosols
par rapport a I'impact des aérosols seuls.

7.2 Perspectives

De ce travail, utilisant un large panel instrumental et des outils de modélisation, il ressort de
nombreuses perspectives.

La premiere d'entre elle est de combiner nos résultats avec un code de transfert radiatif.
Nous avons pu quantifier I'impact de I'hygroscopicité sur le forcage radiatif mais en utilisant
le forcage radiatif avec un calcul simple, mais basé sur plusieurs hypothéses (ciel clair,
distribution verticale des aérosols et de la vapeur d'eau homogéne). L'utilisation d'un code
de transfert radiatif, tenant compte du profil vertical des aérosols et de I'humidité,
permettra une meilleure caractérisation de cet impact. D’autre part, la sphéricité des
particules influence fortement la fonction de phase des aérosols, donc le rapport Lidar, le
coefficient d'asymétrie et le forcage radiatif. Si I'aérosol est présent dans I'atmosphére en
dessous du point de déliquescence, il serait souhaitable d'affiner I'algorithme mis en place
afin de prendre en compte la non-sphéricité des particules, par exemple avec un code
utilisant la méthode T-matrix (Mishchenko et al., 1996). Cela permettrait d'augmenter la
précision de nos calculs, particulierement dans le cas d'intenses événements de particules
désertiques ou volcaniques. L'utilisation d'un néphélometre polaire lors de la prochaine
campagne intensive en janvier 2013, permettra de connaitre la fonction de phase des
aérosols et donc d'avoir plus d'information sur la sphéricité des particules.
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Pour améliorer la restitution verticale du rapport Lidar, une perspective a tres court terme
est de reprendre les rapports Lidar calculés au cours de cette thése (avec les mesures in situ
et photométriques) et de les comparer avec les mesures Raman du Lidar. L'intégration
ressente des mesures effectuées au puy de DOme dans le réseau EARLINET a permis
d'améliorer leurs qualités. Les algorithmes mis en places vont aussi permettre d'étudier et
de paramétrer la variation du rapport masse extinction en fonction de I'humidité d'améliorer
les restitutions de masses a partir des profils d'extinction Lidar.

Enfin, ce travail pourra servir a une échelle plus large, pour améliorer la restitution de I'effet
radiatif direct des aérosols dans des modeéles globaux. En effet, le calcul de cet impact dans
les modeles globaux est tres sensible a l'interaction entre les aérosols et la vapeur d'eau
(Bian et al., 2009). Des comparaisons entre modele et mesures in situ sont donc
indispensables pour réduire les incertitudes et améliorer notre connaissance sur le climat.
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Résumé

En atmosphére naturelle, I'eau est I'un des facteurs contribuant fortement a la masse des particules
d’aérosol. Ceci ca fortement modifier les propriétés optiques et radiatives des aérosols. Cet impact a
été calculé a partir de plus de 2 ans de mesures sur le site ACTRIS/GAW du Puy de Déme (PdD,
1565m). La distribution en taille, I’extinction et I’hygroscopicité mesurées au PdD ont été combinées
pour calculer les propriétés optiques et radiatives, séches ou humides. Pour chaque propriété, le
facteur d’accroissement hygroscopique (f) a été estimé a I'aide d’un code de Mie. La longue série
temporelle a permis de paramétrer I’évolution en fonction de I"humidité des propriétés optiques de
différents types d’aérosols. Pour un aérosol d’origine océanique qui s’est mélangé avec des aérosols
anthropiques, le coefficient de diffusion augmente plus de 4.4 fois si il est placé a 90% d’humidité. Le
forcage radiatif va évoluer en conséquence et sera 2.8 fois plus élevé a 90% d’humidité que pour une
atmosphere seche (1.8 a humidité ambiante). Cette longue série de mesures a également permis de
montrer, pour la premiere fois a notre connaissance, la forte variation saisonniére de ce paramétre.
Ce manuscrit présente également une méthode originale pour calculer la masse d’aérosols volcanique
a partir de mesures LIDAR et in situ. Lors de I'éruption du volcan Islandais Eyjafjalla en Mai 2010, la
masse d’aérosols volcaniques au dessus de Clermont a été estimée de 655+23ug.m™.

Mots-clés: aérosol, hygroscopicité, optique, radiatif, LIDAR

Abstract

Water contributes significantly to the aerosol mass under ambient conditions of relative humidities,
and thus may significantly impact their optical and radiative properties and direct effect. In the
present work, the impact of the aerosol hygroscopicity on its optical properties is evaluated from a set
of instrumentation located at the ACTRIS/GAW Puy de Déme station (PdD, 1465m) over two years of
measurements in 2010 and 2011. In situ size distributions, extinction and hygroscopicity
measurements are combined to retrieve the aerosol refractive index, both dry and wet. For each
optical property the enhancement factor (f) due to hygroscopicity can be computed using Mie
calculations. The long data set available enables us to generate parameterisations of optical
properties enhancement as a function of relative humidities for different aerosol types. At 90%
humidity, fo,, is more than 4.4 for marine aerosol that have mixed with a pollution plume.
Consequently, the aerosol radiative forcing is estimated to be 2.80 times higher at RH=90% and 1.75
times higher at ambient RH when hygroscopic growth of the aerosol is considered. For the first time
this study highlight the high seasonal variability of this impact.

The manuscript also presents an original method of mass inversion for volcanic aerosols with the
synergy of in situ and LIDAR measurements. The calculated mass of volcanic particle transported over
Clermont during the eruption of Eyjafjalla in May 2010 was up to 655+23ug.m™.

Keywords: aerosol, hygroscopicity, optic, radiative, LIDAR
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