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Résumé

Les connaissances sur la distribution et les propriétés physico-chimiques des particules aérosols

dans la troposphère ont été identifiées par le Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Évolution

du Climat (GIEC) comme la principale source d’incertitude dans l’étude de l’évolution du cli-

mat. Une caractérisation des types, des propriétés optiques et de la distribution verticale des

aérosols à l’échelle régionale est nécessaire pour réduire cette source d’incertitude et certaines

zones comme la Sibérie sont encore mal documentées. Les concentrations en aérosol de la Sibérie

dépendent de sources naturelles, comme les feux de forêt saisonniers ou le transport vers le nord

des poussières désertiques, mais également des sources anthropiques comme celles des zones ex-

ploitations d’hydrocarbures ou le transport à longue distance des émissions du Nord de la Chine.

Afin de contribuer à l’amélioration de cette caractérisation des sources d’aérosol en Sibérie, nous

avons dans un premier temps analysé les mesures de deux campagnes aéroportés réalisées sur

des distances de plusieurs milliers de km en juillet 2013 et juin 2017. L’avion était équipé d’un

lidar à rétrodi↵usion à 532 nm ainsi de mesures in-situ de monoxyde de carbone (CO), de car-

bone suie (BC) et des distributions en taille des aérosols. Ces observations ont été étudiées en

synergie avec celle du lidar spatial CALIOP et des missions MODIS et IASI. La gamme d’al-

titude des couches d’aérosols et le rôle de l’âge sur les propriétés optiques (épaisseur optique

(AOD532) , dépolarisation, rapport de couleur) sont discutés pour chaque type d’aérosol. Les

résultats d’un vol au-dessus des régions d’extraction du gaz correspond au plus fortes AOD532,

et des concentrations en BC supérieure à celle des émissions des zones urbaines et a permis

une estimation du rapport lidar de ces panaches d’aérosols mal documentés dans la littérature.

La deuxième partie du travail a consisté à proposer une alternative à la restitution indirecte

de l’AOD532 par l’instrument CALIOP à partir de l’inversion du signal lidar de rétrodi↵usion

atténué. Cette méthode utilise la reflectance du signal lidar de CALIOP par la surface et a

déjà été utilisée au-dessus des océans ou des nuages d’eau liquide optiquement opaques pour

calculer une valeur AOD. Dans ce travail, nous avons ainsi développé et évalué une restitution

des AOD à partir de la reflectance CALIOP de surface pour les zones continentales. Deux

méthodologies ont été utilisées afin de déterminer la reflectance lidar de surface non atténuée

par les aérosols : (i) sélection des observations CALIOP en condition de ciel clair sur 7 ans

d’observation (ii) extrapolation de la relation de linéarité entre la réflectance lidar de surface

atténuée et la transmission atmosphérique. Si ces deux méthodes donnent de bons résultats

dans les zones de faible reflectance lidar de surface (< 0.75 sr�1) la première méthode n’est

pas utilisable sur les zones désertiques. L’utilisation de ces AOD lidar mesurées directement

au-dessus des surfaces continentales permet d’améliorer le biais (| ME | < 0.034) et la disper-

sion (< 0.145) en comparaison aux observations MODIS. Ceci améliore beaucoup les résultats

des comparaisons CALIOP-MODIS obtenus avec la restitution indirecte des AOD une analyse

des profils verticaux de rétrodi↵usion lidar atténuée avec un biais < 0.174 et une dispersion <

0.234.



Abstract

Knowledge of the distribution and physico-chemical properties of aerosol particles in the tro-

posphere has been identified by the Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) as

the main source of uncertainty in the study of climate change. Characterization of the types,

optical properties and vertical distribution of aerosols at the regional scale is needed to reduce

this source of uncertainty and some areas such as Siberia are still poorly documented. Aerosol

concentrations in Siberia depend on natural sources, such as seasonal forest fires or northward

transport of desert dust, but also on anthropogenic sources such as those from hydrocarbon

mining areas or long-range transport of emissions from northern China. In order to contribute

to the improvement of this characterization of aerosol sources in Siberia, we first analyzed the

measurements of two airborne campaigns carried out over distances of several thousand km in

July 2013 and June 2017. The aircraft was equipped with a back-scattering lidar at 532 nm,

as well as in-situ measurements of carbon monoxide (CO), black carbon (BC) and aerosol size

distributions. These observations were studied in synergy with those of the CALIOP space-

borne lidar and the MODIS and IASI missions. The altitude range of the aerosol layers and the

role of age on the optical properties (optical thickness (AOD532), depolarization, color ratio)

are discussed for each type of aerosol. The results of a flight over the gas extraction regions

corresponded to the highest AOD532 and higher BC concentrations than the emissions from

urban areas and allowed an estimation of the lidar ratio of these aerosol plumes poorly docu-

mented in the literature. The second part of the work consisted in proposing an alternative to

the indirect restitution of the AOD532 by the CALIOP instrument from the inversion of the at-

tenuated back-scattering lidar signal. This method uses the surface reflectance of the CALIOP

lidar signal and has already been used over oceans or optically opaque liquid water clouds to

calculate an AOD value. In this work, we have thus developed and evaluated an AOD restitu-

tion from the CALIOP surface reflectance for continental areas. Two methodologies were used

to determine the surface lidar reflectance not attenuated by aerosols: (i) selection of CALIOP

observations under clear sky conditions over 7 years of observation (ii) extrapolation of the lin-

earity relationship between attenuated surface lidar reflectance and atmospheric transmission.

If these two methods give good results in areas of low surface lidar reflectance (< 0.75 sr�1),

the first method is not usable in desert areas. The use of these LIDAR AOD measured directly

over continental surfaces improves the bias (| ME | < 0.034) and dispersion (< 0.145) compared

to MODIS observations. This greatly improves the results of the CALIOP-MODIS compar-

isons obtained with the indirect restitution of the AODs an analysis of the vertical profiles of

attenuated lidar backscatter with a bias < 0.174 and dispersion < 0.234.
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3.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 44

3.2 Description des campagnes et des données . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 45
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5.3.3 Évaluation des AOD lidar par la méthode DLRSCC . . . . . . . . . . . . 110
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Chapitre 1

L’importance des mesures d’aérosols

dans la troposphère

1.1 Les aérosols

1.1.1 Définition

Les aérosols atmosphériques sont, par définition, l’ensemble des particules liquides et/ou solides,

en suspension dans l’atmosphère, à l’exception des hydrométéores, c’est à dire des gouttelettes

et cristaux de glace constituant les nuages. Suivant leur mode de formation, les particules

aérosols peuvent être primaires ou secondaires.

Les aérosols primaires sont constitués de particules directement émises dans l’atmosphère

comme les poussières minérales, les embruns, les cendres volcaniques, les fumées de combustion.

Les aérosols secondaires sont quant à eux générés au sein même de l’atmosphère suite à des

processus de conversion de gaz en particules. Cette conversion s’e↵ectue par nucléation, c’est à

dire par agrégation de molécules en phase gazeuse qui vont former des noyaux, et par oxydation

des composés organiques volatiles en composés peu volatils en phase gazeuse. Au-delà d’une

certaine taille critique, la croissance se fait par condensation. Les contributions relatives de ces

deux modes de formation, primaire ou secondaire, dépendent aussi bien des espèces chimiques

présentes, donc des types d’émissions, que des conditions thermodynamiques et des processus

dynamiques qui assurent le mélange, le soulèvement et la déposition.

1.1.2 Les sources d’aérosols

Les particules aérosols peuvent être classées en di↵érentes catégories, selon leur taille ou leur

composition chimique. Nous avons choisi de les décrire ici suivant leurs sources d’émissions car

c’est ce type de classification que nous utiliserons dans la suite de ce travail de thèse.

Ainsi nous distinguons 5 types de sources principales d’aérosols :

• Les aérosols de combustion : les aérosols de combustion (source primaire) peuvent être

d’origine naturelle lorsqu’ils sont issus de feux de biomasse, ou anthropique lorsqu’ils sont

4



issus de la combustion des sources d’énergie fossiles ou de biomasse pour l’agriculture

par exemple. Ces aérosols comprennent des produits carbonés avec à la fois une fraction

organique très réactive chimiquement et du carbone suie très compact et peu réactif appelé

”Black Carbon” (BC). Ces aérosols ont généralement une taille sub-micronique. D’autres

composés chimiques réactifs sont également émis tels que les oxydes d’azote (NOx1), des

composés soufrés (SO2, SO4), ainsi que des composés organiques volatiles (COV2). Ces

gaz sont aussi des précurseurs de la formation d’aérosols secondaires lors du vieillissement

du panache. La figure 1.1 présente deux exemples de composition chimique des aérosols

de taille <1 µm (PM1) dans le cas de panaches de pollution à Pékin et dans le cas de

panaches de feux de savane en Afrique du Sud. Les proportions de chaque constituant

Figure 1.1 : a) Composition chimique moyenne des PM1 à Pékin lors de l’hiver 2014 (Li
et collab., 2019) ; b) Composition chimique moyenne des PM1 de panache de feux de forêt à
Botsalano (25.54oS, 25.75oE) en Afrique du Sud. Mesures entre le 9 et 15 Octobre 2007 et du
30 janvier au 5 Février 2008. (Aurela et collab., 2016).

di↵érent dans les deux cas avec cependant une prédominance des composés organiques

(OM) à hauteur de 49% dans le cas de panaches de pollution à Pékin et de 81% pour les

panaches de feux de savane en Afrique du Sud.

• Les poussières minérales : les poussières minérales correspondent à des particules primaires

émises à partir de l’érosion éolienne des sols ou saltation. Dans les zones désertiques ou

arides, dépourvues de végétation, la friction du vent sur la surface arrache des particules

du sol et une partie de celles-ci sont mises en suspension dans l’atmosphère (Marticorena

1Composés formés d’oxygène et d’azote dans des proportions di↵érentes.
2Les COV concernent ”tout composé organique ayant une pression de vapeurs de 0.01 kPa ou plus

à une température de 293.15 K ou ayant une volatilité correspondante dans les conditions d’utilisa-
tions particulières” (définition de l’ADEME : https://www.ademe.fr/entreprises-monde-agricole/

reduire-impacts/reduire-emissions-polluants/dossier/composes-organiques-volatils-cov/

definition-sources-demission-impacts). Un composé organique correspond à tout composé conte-
nant au moins l’élément de carbone et un ou plusieurs des éléments suivants : hydrogène, halogène, oxygène,
soufre, phosphore, silicium ou azote, à l’exception des oxydes de carbone et des carbonates et bicarbonates
inorganiques.
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et Bergametti, 1995). La composition de ce type d’aérosols dépend de celle du sol duquel

ils sont issus. La taille typique de ces aérosols varie entre 100 nm à quelques dizaines

de µm de diamètre. Les principales zones d’émissions de poussières minérales à l’échelle

globale sont le Sahara et les déserts d’Asie Centrale et d’Afrique Australe (Liu et collab.,

2008; Winker et collab., 2013).

• Les sels marins : les sels marins (source primaire) sont produits par écrêtage des vagues,

par friction du vent sur la surface, ou par l’éclatement des gouttes générées par le

déferlement des vagues qui va conduire à l’éjection de particules d’eau salée. Les par-

ticules émises ont des tailles allant de 0.5 µm à 10 µm de diamètre.

• Les aérosols biogéniques : cette classe regroupe les espèces émises par la faune et la flore.

Nous y trouvons les émissions primaires comme les pollens et les spores en suspension

dans l’atmosphère dont les diamètres sont compris entre 10 et 15 µm pour les pollens

et entre 5 et 10 µm pour les spores. Les quantités importantes de COV émises par la

végétation contribuent également à augmenter la fraction des aérosols organiques dans

l’atmosphère par conversions chimiques.

• Les aérosols volcaniques : les volcans émettent des particules de roches et de minéraux

allant du micromètre au millimètre. Les quantités souvent importantes de dioxyde de

soufre émises contribuent à l’augmentation dans l’atmosphère des aérosols sulfatés.

La figure 1.2 présente 4 types de particules aérosols observées au microscope électronique à

balayage.

Cette figure 1.2 montre la diversité de forme et de taille que peuvent avoir les aérosols

atmosphériques suivant leur type.

Une fois émis dans l’atmosphère le temps de résidence des aérosols, c’est à dire la durée

pendant laquelle ils vont rester en suspension dans l’atmosphère, va être directement lié à la

hauteur d’injection des sources et aux mécanismes d’élimination de ces aérosols par dépôt sec

ou humide. Le temps de résidence des aérosols troposphériques est typiquement de l’ordre de

la semaine.

1.1.3 Les puits d’aérosols

Deux mécanismes vont permettre d’éliminer les aérosols de l’atmosphère et ainsi jouer le rôle

de puits de particules aérosols :

• Dépôt humide ou lessivage : lorsque les aérosols se trouvent dans les nuages, une partie

des particules est incorporée aux gouttelettes d’eau. Lorsque les gouttelettes atteignent la

taille de sédimentation, elles tombent sous forme de pluie entrainant avec elles les parti-

cules d’aérosols incorporées. Lors de leur chute, ces gouttelettes vont également entrainer,

par collision, une partie des aérosols se trouvant dans le volume d’atmosphère traversé.

Une partie des aérosols peut cependant être ré-émise du fait de la ré-évaporation de
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Figure 1.2 : Images de particules d’aérosols vues au microscope électronique à ba-
layage.[courtesy Jose Vanderlei Martins, Institute of Physics of the University of Sao Paulo,
Brazil]

certaines gouttelettes lors de leur chute (Radke et collab., 1980). Les paramètres thermo-

dynamiques cruciaux pour évaluer l’e�cacité de ce phénomène seront l’humidité relative,

le contenu en eau liquide du nuage ainsi que le taux de précipitation.

• Dépôt sec : en l’absence de précipitation une partie des aérosols est éliminée de l’at-

mosphère par dépôt sec, c’est à dire par sédimentation, mouvement brownien, interception

et impaction. Les particules plus grandes sont éliminées par sédimentation. Ce mécanisme

est très important pour le dépôt des aérosols désertiques sur l’océan.

L’e�cacité de ces deux mécanismes à éliminer les particules de l’atmosphère va dépendre de

la taille des aérosols, de leur réactivité et solubilité, ainsi que des conditions météorologiques.

L’e�cacité des termes sources et puits d’aérosols va avoir un impact sur la distribution spatiale

des aérosols.

1.1.4 La distribution spatiale des aérosols

L’atmosphère peut être divisée en di↵érentes couches dont les limites sont fixées selon les

discontinuités dans les variations de température en fonction de l’altitude : (i) la troposphère (de

0 à 15 km d’altitude) ; (ii) la stratosphère (de 15 à 50 km) ; (iii) la mésosphère (de 50 à 85 km) ;

(iv) la thermosphère (de 85 à 500 km) ; (v) l’exosphère (de 500 à 5000 km). La troposphère
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contient 80% de la masse totale de l’atmosphère et regroupe ainsi la grande majorité des

particules aérosols (Pandis et Seinfeld, 2006) qui restent en dessous de la tropopause compte

tenu de leur temps de résidence dans l’atmosphère de l’ordre de 1 à 10 jours. La troposphère

peut être décomposée en deux sous couches (Stull, 1988) : (i) la couche limite planétaire (PBL3) ;

(ii) la troposphère libre. La PBL est la couche en contact avec le sol ; sa hauteur varie entre

50 m et 4 km suivant la stabilité de l’air (mouvements convectifs) et la topographie. Au cours

de la journée, la PBL va suivre plusieurs régimes : (i) la couche de mélange convective ; (ii) la

couche résiduelle la nuit (figure 1.3).

Figure 1.3 : Schématisation de l’évolution de la couche limite planétaire au cours de la journée.
La hauteur de la couche limite est faible la nuit et plus importante le jour. (Stull, 1988)

Le contenu en aérosols de la PBL est directement influencé par les émissions. Au-dessus,

les concentrations en particules aérosols proviennent du transport longue distance de particules

ou des sources permettant l’injection locale de nouvelles particules dans la troposphère libre,

telles que les éruptions volcaniques ou les feux de biomasse (injection à haute altitude par

pyro-convection). Ces sources peuvent même injecter des particules aérosols directement dans

la basse stratosphère (Jost et collab., 2004).

La distribution horizontale des particules aérosols va dépendre de la proximité des sources

et des mécanismes de transport de masses d’air à l’oeuvre.

La figure 1.4 présente la distribution spatiale moyenne de l’épaisseur optique due à la

présence d’aérosols (AOD4 à 550 nm) réalisée à partir des données de l’instrument MODIS

(chapitre 2, section 2.2.1) pour l’année 2020. Les grandes zones d’émissions à l’échelle globale

sont visibles sur cette carte : (i) panaches de poussières désertiques au-dessus de l’Atlantique

3PBL : Planetary Boundary Layer.
4L’épaisseur optique aérosols (AOD pour Aerosol Optical Depth en anglais) d’une couche atmosphérique

mesure le degré de transparence du milieu et va dépendre du contenu en particles des couches traversées (section
1.2.2)
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exportés depuis le Sahara (15oN, 10oO) ; (ii) les zones de feux de forêt en Afrique centrale (0oN,

10oE), en Sibérie (60oN,140oE) et en Amazonie (15oS, 70oO) ; (iii) les zones de forte densité de

population ou fortement industrialisées avec notamment la côte Est de la Chine (30oN, 120oE).

Il est également important de noter que les AOD sont non négligeables au niveau des pôles

et notamment dans l’hémisphère Nord avec des valeurs d’AOD moyennes annuelles pouvant

dépasser 0.4 au-dessus de 70oN.

Figure 1.4 : Distribution spatiale moyenne des AOD (à 550 nm), à une résolution de 1o⇥ 1o,
réalisée à partir des données MODIS pour l’année 2020.

Suivant les sources et le vieillissement des aérosols dans l’atmosphère lors de leur trans-

port, les caractéristiques morphologiques des particules aérosols varient et en particulier leur

distribution en taille.

1.1.5 La distribution en taille des aérosols

La distribution en taille des particules représente l’expression du nombre, de la surface ou de la

masse des particules par unité de diamètre. La distribution en taille des particules est le plus

souvent décomposée selon 4 modes (Whitby, 1978; Seinfeld et collab., 1998; Pandis et Seinfeld,

2006) :

• Nucléation : correspond à des particules de diamètre inférieur à 20 nm. Il s’agit de par-

ticules secondaires récemment formées ou de particules primaires. Elles ont une durée de

vie courte (< 1 jour) car elles vont rapidement croitre par condensation et coagulation

(figure 1.5).
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• Aitken : correspond à des particules de diamètre compris entre 20 nm et 100 nm. Les

particules du mode Aitken sont fréquemment associées au processus de combustion avec

condensation de vapeur et coagulation des agrégats condensés. Elles ont également une

durée de vie courte (quelques jours) car elles croissent par coagulation avec des particules

plus larges (figure 1.5).

• Accumulation : correspond à des particules qui ont évolué dans l’atmosphère par conden-

sation de gaz et coagulation. Leurs diamètres sont compris entre 100 nm et 2.5 µm. Ces

aérosols se forment par coagulation de particules, par condensation ou par conversion de

gaz en particules (figure 1.5). Nous y trouvons les noyaux de condensation (CCN5) qui

jouent un rôle fondamental dans les interactions aérosol/nuage.

• Grossier : correspond à des particules de diamètre supérieur à 2.5 µm et pouvant at-

teindre 100 µm. Les particules de poussières minérales d’origine naturelle (soulèvement

en zones désertiques) ou anthropique (exploitation minière), les sels marins constituent

une large fraction de ce mode grossier. Ces particules sont généralement émises par ac-

tion mécanique entre la surface et un paramètre de frottement tel que le vent et vont

essentiellement être éliminées de l’atmosphère par les mécanismes de dépôt sec.

La figure 1.5 présente le schéma récapitulatif de la distribution en taille des aérosols at-

mosphériques, leur processus de formation et de croissance ainsi que les mécanismes d’élimination.

Une même source d’aérosols peut produire des particules réparties sur plusieurs modes.

Une fois émises ou formées dans l’atmosphère, les particules aérosols vont interagir entre elles

par coagulation6, ou avec les molécules de gaz par condensation7 ce qui va avoir pour e↵et de

modifier leurs propriétés optiques et chimiques (changement de composition chimique).

1.2 Propriétés optiques des aérosols

1.2.1 Di↵usion et absorption

Dans l’atmosphère les aérosols vont interagir avec le rayonnement solaire (ultra-violet, visible

et infrarouge) et terrestre (infrarouge thermique). Les propriétés optiques des aérosols per-

mettent de quantifier cette capacité à interagir avec la lumière. L’interaction entre aérosol et

rayonnement correspond à deux phénomènes : (i) la di↵usion où le rayonnement est dévié dans

de multiples directions ; (ii) l’absorption où une partie du rayonnement est absorbé par les

particules.

L’action conjuguée de ces deux phénomènes est appelée extinction. Le coe�cient d’extinc-

tion K(�) (en km�1) à la longueur d’onde �, qui va permettre de quantifier l’atténuation du

rayonnement est défini comme la somme des coe�cients de di↵usion �(�) et d’absorption ↵(�).

5CCN : Cloud Condensation Nuclei
6Coagulation : processus de collision entre deux particules pour former une nouvelle particule plus grosse.
7Condensation : les composés semi-volatiles et les molécules d’eau vont venir se condenser à la surface

d’aérosols existants.
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Figure 1.5 : Représentation schématique de la distribution en taille des aérosols at-
mosphériques, leur processus de formation et de croissance ainsi que les mécanismes
d’élimination. (Whitby, 1978).

Nous définissons la section e�cace d’extinction �ext qui met en relation l’intensité du rayon-

nement incident I0 (en W/m2) et la puissance d’extinction Pext (en W) :

�ext =
Pext

I0
(1.1)

ainsi que le facteur d’e�cacité d’extinction Qext(r) pour une particule :

Qext =
�ext

⇡ · r (1.2)

avec r le rayon des particules aérosols. Pour une population de particules de distribution en

taille n(r) (n(r) · dr est la concentration de particules par unité de volume et dont le rayon est

compris entre r et r + dr) le coe�cient d’extinction K s’écrit :

K =

Z rmax

rmin

⇡r2Qext(r) ·n(r) · dr (1.3)

Le phénomène de di↵usion peut être ”élastique” lorsque le rayonnement di↵usé conserve la
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même longueur d’onde que le rayonnement incident (conservation de l’énergie), ou ”inélastique”

lorsque la longueur d’onde du rayonnement di↵usé est di↵érente de celle du rayonnement inci-

dent.

Suivant la taille des particules aérosols interagissant avec le rayonnement, trois régimes de

di↵usion élastique peuvent être distingués :

• Régime de di↵usion de Rayleigh : lorsque la longueur d’onde du rayonnement incident est

grande comparée à la taille des particules (rayon r ⌧ �). C’est ce régime de di↵usion qui

doit être utilisé pour décrire l’interaction lumière-matière pour les gaz constituants l’at-

mosphère (Rayleigh, 1871). L’e�cacité de cette di↵usion élastique dépend peu de la forme

des particules et augmente rapidement avec la fréquence de l’onde électromagnétique

(/ !4).

• Régime de di↵usion de Mie : lorsque le diamètre de la particule est du même ordre de

grandeur que la longueur d’onde du rayonnement incident (Mie, 1908). Un autre forma-

lisme doit être adopté avec une dépendance en longueur d’onde plus complexe et des

anisotropies plus grandes que pour la di↵usion Rayleigh.

• Régime de di↵usion géométrique : lorsque le diamètre de la particule est grand devant la

longueur d’onde du rayonnement incident, on applique les lois de l’optique géométrique.

Pour la di↵usion de Mie les phénomènes de di↵usion ne sont pas isotropes, ils sont alors

caractérisés par une fonction de phase P (✓) qui définit la répartition angulaire du rayonnement

di↵usé (Pandis et Seinfeld, 2006) :

P (✓) =
F (✓)R ⇡

0 F (✓) · sin(✓) · d✓
(1.4)

avec F (✓) l’intensité du rayonnement di↵usé dans la direction ✓. Afin de définir les ca-

ractéristiques de la fonction de phase, il est courant d’utiliser le paramètre d’asymétrie g, défini

comme l’intensité moyenne pondérée par le cosinus de l’angle de di↵usion ✓ :

g =
1

2

Z ⇡

0

cos(✓) ·P (✓) · sin(✓) · d✓ (1.5)

Si g = 1, le rayonnement est totalement di↵usé dans la direction vers l’avant ✓ =0o, et si

g = �1 tout le rayonnement est di↵usé vers l’arrière (✓ =180o). Cette propriété est intrinsèque

à l’aérosol et ne dépend pas de la quantité d’aérosols.

Concernant l’absorption, un paramètre crucial sera la partie imaginaire mi de l’indice de

réfraction m = mr+ i ·mi. Alors que la partie réelle mr quantifie la réduction de la vitesse de la

lumière par rapport à sa vitesse dans le vide, la partie imaginaire mi mesure la perte d’énergie

du rayonnement traversant ce milieu, en d’autres termes son absorption.

Afin de quantifier l’importance relative des phénomènes de di↵usion et d’absorption pour

des particules aérosols l’albédo de simple di↵usion ! est utilisé. Ce paramètre est défini comme
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le rapport entre le coe�cient de di↵usion et le coe�cient d’extinction.

!(�) =
�(�)

↵(�) + �(�)
(1.6)

Sa valeur est proche de 1 pour des particules non absorbantes.

1.2.2 L’épaisseur optique

Afin de caractériser l’extinction due à la présence d’aérosols sur toute ou une partie de la co-

lonne atmosphérique, l’épaisseur optique aérosols (AOD8), grandeur sans dimension, est définie

comme l’intégrale du coe�cient d’extinction (équation 1.3) sur la colonne :

AOD =

Z top

base

K(�) · dz (1.7)

1.2.3 Le coe�cient d’Angström

Le coe�cient d’Angström a est défini comme la variation du coe�cient de di↵usion (ou épaisseur

optique) entre deux longueurs d’ondes (��1 , ��2) :

a = �
log
⇣

��1
��2

⌘

log
⇣

�1
�2

⌘ (1.8)

Le coe�cient d’Angström permet d’obtenir une information sur la distribution en taille des

aérosols. En e↵et, il est inversement proportionnel à la taille moyenne des particules aérosols.

Plus les particules sont petites, plus le coe�cient sera élevé. De plus, une fois déterminé à partir

de la mesure de l’épaisseur optique pour deux longueurs d’ondes, il est possible de dériver

l’épaisseur optique pour toutes les autres longueurs d’onde au voisinage de longueur d’onde

moyenne �1+�2
2 .

1.2.4 Propriétés optiques à partir des mesures lidar

Dans le cas d’applications lidar nous nous intéressons généralement à la quantité de lumière

rétro-di↵usée, c’est à dire di↵usée dans la direction incidente. Le lidar mesure l’énergie lumineuse

émise par l’instrument et rétro-di↵usée par une tranche d’atmosphère dans la direction du

récepteur. Le bilan de liaison entre le signal mesuré par le lidar et l’énergie émise, où le coe�cient

de rétro-di↵usion de l’atmosphère �(z) est fonction de la distance et est donné par l’équation

lidar (équation 3.1 annexe A). Dans l’analyse des observations lidar plusieurs grandeurs sont

couramment utilisées afin de caractériser les propriétés optiques des populations d’aérosols

observées :

• Le rapport de di↵usion Rdiff (�) (sans unité) est défini comme le rapport entre le coef-

ficient de rétro-di↵usion de l’atmosphère �(�) (�(�) = �aero(�) + �mol(�), avec �aero(�)

8Aerosol Optical Depth
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le coe�cient de rétro-di↵usion par les aérosols et �mol(�) le coe�cient de rétro-di↵usion

moléculaire) et le coe�cient de rétro-di↵usion moléculaire. Les coe�cients de rétro-di↵usion

moléculaire �mol(�) et de rétro-di↵usion aérosols �aero(�) s’expriment en km�1 · sr�1.

Rdiff (�) permet de quantifier les propriétés di↵usantes des aérosols, c’est à dire à la

fois la charge en aérosols et l’e�cacité de di↵usion.

Rdiff (�) =
�mol(�) + �aero(�)

�mol(�)
(1.9)

• Le rapport lidar LR9 (en sr�1 ) est défini comme le rapport entre le coe�cient d’extinction

↵(�) (en km�1) et le coe�cient de rétro-di↵usion �(�) (en km�1 · sr�1).

LR =
↵(�)

�(�)
(1.10)

Le rapport lidar varie typiquement entre 20 sr pour des aérosols de type sel marin, et 70 sr

pour des aérosols de combustion urbains ou de feux de forêt (Burton et collab., 2013).

Le rapport lidar augmente en général avec la diminution de la longueur d’onde. A titre

d’exemple, dans le cas d’aérosols de pollution, le rapport lidar est généralement 10 sr plus

élevé à 355 nm qu’à 532 nm (Mattis et collab., 2004; Müller et collab., 2007). Dans le cas

de poussières désertiques asiatiques, Murayama et collab. (2004) observent des di↵érences

de 17 sr�1 entre le rapport lidar à 355 nm et à 532 nm.

• Le rapport de couleur CR10 (sans unité) défini comme le rapport du coe�cient de rétro-

di↵usion par les aérosols �aero pour deux longueurs d’onde di↵érentes. Si l’écart en lon-

gueur d’onde est su�sant, par exemple entre l’IR et le visible, le CR sera fonction de la

distribution en taille des particules aérosols. En e↵et, il est directement lié au coe�cient

d’Angström a par la relation suivante (de Villiers et collab., 2010) :

CR =
�aero,1064(z)

�aero,532(z)
=

R1064(z)� 1

R532(z)� 1
· 1

16
=

LR532

LR1064
· 2�a (1.11)

avec 1
16 le rapport entre la rétro-di↵usion moléculaire à 532 nm et 1064 nm. Le CR varie

typiquement entre 0.2 et 1 pour ces deux longueurs d’onde.

• Le rapport de dépolarisation Rdepol (sans unité) est défini comme le rapport entre les

coe�cients de rétro-di↵usion suivant deux états de polarisation di↵érents. Lorsque le

rayonnement incident rencontre une particule, sa polarisation est modifiée. Ce phénomène

est d’autant plus important que la particule n’est pas sphérique comme dans le cas de

poussières minérales ou volcaniques. Rdepol va ainsi permettre de déterminer la sphéricité

des aérosols. Des mesures lidar, avec détection du canal dépolarisé, réalisées en Amérique

du Nord et en Amérique centrale ont observé de valeurs faibles de Rdepol, entre 3% et

9LR : Lidar Ratio
10CR : Color Ratio
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7%, pour des émissions urbaines et des valeurs de Rdepol atteignant 30% dans le cas de

panaches poussières désertiques pures (Burton et collab., 2013).

Les interactions, entre le rayonnement incident en provenance du Soleil ou émis par la Terre

et les aérosols, qui ont lieu dans l’atmosphère, vont avoir un impact sur le bilan radiatif de la

Terre.

1.3 L’impact radiatif des aérosols

1.3.1 E↵ets radiatifs des aérosols

Avant d’atteindre la surface terrestre, le rayonnement solaire incident va interagir avec les

constituants de l’atmosphère qu’il traverse. De la même manière, le rayonnement infrarouge

émis par la Terre va interagir avec l’atmosphère. Les aérosols atmosphériques contribuent à ces

interactions et vont modifier la quantité de rayonnement absorbé et réfléchi par l’atmosphère.

Le déséquilibre entre rayonnement solaire incident et émission du système Terre dans l’IR dû

aux aérosols, est appelé ”forçage radiatif des aérosols”.

Les e↵ets des aérosols sur le bilan radiatif de la Terre sont classés suivant 3 catégories :

• L’e↵et direct : il correspond au forçage lié à l’interaction directe entre rayonnement et

aérosols au travers des phénomènes de di↵usion et d’absorption. La di↵usion par les

aérosols renvoie le rayonnement solaire dans toutes les directions, dont une partie vers

l’espace, ce qui va induire un refroidissement local. L’absorption par les aérosols va quand

à elle induire un réchau↵ement local de l’atmosphère et va diminuer la proportion du

rayonnement réfléchi vers l’espace (Haywood et Shine, 1995). L’e↵et direct des aérosols

est aussi directement lié à leurs propriétés optiques de di↵usion et d’absorption. Tous les

aérosols di↵usent le rayonnement solaire mais dans des proportions relatives en fonction

de leur taille et de leur composition. Le bilan du rayonnement infrarouge dépend des

propriétés di↵usantes (di↵usion Rayleigh) et d’absorption des aérosols, principalement

dans les fenêtres d’absorption non influencées par les gaz à e↵et de serre. De plus, la

présence de nuages et la position relative des couches d’aérosols par rapport aux nuages

va également conduire à une rétroaction positive de l’e↵et direct (Liao et Seinfeld, 1998;

Keil et Haywood, 2003). En e↵et le rôle de l’albédo du nuage sur le bilan radiatif est

moindre avec l’existence de couches d’aérosols au-dessus des nuages.

• L’e↵et semi-direct : l’absorption du rayonnement solaire par les aérosols induit un réchau↵ement

local de l’atmosphère qui va modifier sa structure verticale et va impacter la formation des

nuages (Hansen et collab., 1997; Johnson et collab., 2004). La présence de nuages contri-

bue alors à augmenter la ré-émission vers le sol du rayonnement infrarouge mais surtout

la réflexion vers l’espace du rayonnement visible. Un réchau↵ement local dans la couche

nuageuse conduit généralement à une rétroaction positive alors que le renforcement du

saut de température potentielle lors d’un échau↵ement au-dessus de nuages, conduit à

une rétroaction négative.
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• L’e↵et indirect : il dépend de l’e�cacité des interactions microphysiques entre aérosols et

nuages. Les aérosols peuvent servir de noyaux de condensation (CCN) ou de glaciation

(ICN11) pour la formation de gouttelettes d’eau nuageuses (Twomey, 1977). Cet e↵et est

dépendant de la taille des aérosols (Dusek et collab., 2006) ainsi que de leur spécification

chimique. Les aérosols vont avoir un e↵et sur la taille et le nombre de gouttelettes d’eau.

Une forte charge en CCN ou ICN tend à produire des gouttelettes de petite taille en plus

grand nombre ce qui va donner lieu à la formation de nuages fortement réfléchissants. Ce

premier e↵et a une rétroaction négative sur le bilan radiatif (c.à.d. un refroidissement). De

plus les gouttelettes étant de petite taille, elles n’atteignent pas leur taille de sédimentation

et vont donc rester en suspension ce qui va avoir tendance à augmenter le temps de vie

des structures nuageuses (Chosson, 2006; Sandu et collab., 2008). Ce second e↵et peut

conduire à une rétroaction positive ou négative sur le bilan radiatif suivant l’altitude et

la latitude des nuages.

Enfin, il faut aussi tenir compte du dépôt des aérosols sur la neige qui va augmenter l’ab-

sorption de ces surfaces et ainsi contribuer au réchau↵ement de la surface.

La figure 1.6 présente schématiquement les di↵érents e↵ets radiatifs des aérosols décrits

ci-dessus.

Figure 1.6 : Représentation schématique des e↵ets directs, indirects et semi-directs des aérosols
sur le climat. Les points noirs représentent les aérosols, les cercles blancs de plus petit diamètre
représentent les gouttes d’eau résultant de la présence d’aérosols et ceux de plus gros diamètre,
les gouttes en l’absence d’aérosols. Les flèches noires représentent les radiations et leur épaisseur
l’intensité di↵usée. Les traits pointillés gris représentent les précipitations et l’épaisseur des
traits leur intensité. CDNC (Cloud Droplet Number Concentration) correspond à la concen-
tration en nombre des goutelettes de nuage et LWC (Liquid Water Content) le contenu en eau
liquide. (Stocker et collab., 2014))

L’importance de la contribution de ces di↵érents e↵ets dans le forçage radiatif de la Terre est

dépendante de la distribution spatiale, horizontale et verticale ainsi qu’à la variabilité temporelle

11Ice Condensation Nuclei
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des aérosols (pics de fortes émissions localisées, cycle diurne, lessivages par les nuages).

1.3.2 Forçage radiatif de la Terre

Les e↵ets radiatifs des aérosols que nous venons de présenter interviennent à di↵érents niveaux

compte tenu des types d’aérosols rencontrés et de leur altitude. La figure 1.7 présente les

estimations du forçage radiatif en 2011 par rapport à 1750 avec les incertitudes cumulées pour

les principaux facteurs du changement climatique (Stocker et collab., 2014).

Figure 1.7 : Estimations du forçage radiatif en 2011 par rapport à 1750 et incertitudes cu-
mulées pour les principaux facteurs du changement climatique. Les valeurs (en rouge et bleu)
représentent le forçage radiatif moyen global (RF), réparti en fonction des composés émis ou
des processus qui résultent d’une combinaison de facteurs. La meilleure estimation du forçage
radiatif net est présentée sous la forme d’un marqueur noir avec les intervalles d’incertitudes
associés. Les valeurs numériques sont fournies sur la partie droite ainsi que le niveau de connais-
sance scientifique (VH - très élevé, H - élevé, M - moyen, L - faible, VL - très faible). Le forçage
de l’albédo dû au carbone suie (BC) sur la neige et la glace est inclus dans la barre d’aérosols
de BC. Les petits forçages dûs aux trâınées de condensation (0, 05 W/m2, y compris les cirrus
induits par les trâınées de condensation), et les HFC, PFC et SF6 (total 0, 03 W/m2) ne sont
pas indiqués. Les forçages radiatifs des gaz en fonction de la concentration peuvent être obtenus
en additionnant les barres de même couleur. Le forçage dû aux éruptions volcaniques n’est pas
inclus car sa nature épisodique est di�cilement comparable à d’autres mécanismes de forçage.
Le forçage radiatif anthropique total est fourni pour trois années di↵érentes par rapport à 1750
(Stocker et collab., 2014).
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Le groupe intergouvernemental sur le changement climatique (IPCC12) estimait en 2013

que le forçage radiatif net induit par l’activité humaine était de +2.29 W/m2. Dans ce total les

plus grandes sources d’incertitudes sont liées à la prise en compte des e↵ets des aérosols, qu’ils

soient directs (incertitude comprise entre�0.77 W/m2 et +0.23 W/m2) ou indirects (incertitude

comprise entre �1.33 W/m2 et �0.06 W/m2). De manière générale les e↵ets des aérosols sur le

bilan radiatif vont avoir tendance à induire un forçage négatif à l’exception du BC qui va avoir

un forçage positif (Stocker et collab., 2014).

De nombreuses campagnes de mesures de terrain se sont intéressées à l’étude du forçage

radiatif pour di↵érents types d’aérosols dans di↵érentes régions du monde : la campagne TAR-

FOX pour la pollution industrielle en Amérique du Nord (Russell et collab., 1999), INDOEX

pour l’export de pollution indienne au-dessus de l’Océan Indien (Ramanathan et collab., 2001),

les aérosols de feux de biomasse au Brésil lors de la campagne BASE-A (Kaufman et collab.,

1992), ou encore les poussières minérales sur la côte nord-ouest africaine ou en Afrique australe

lors des campagnes SHADE (Tanré et collab., 2003) ou AEROCLO (Chazette et collab., 2019).

Les observations satellites permettent également de compléter les connaissances sur le forçage

radiatif par les aérosols (Yu et collab., 2006).

Cependant les incertitudes sur l’impact radiatif des aérosols restent élevées du fait de l’im-

portante variabilité des altitudes des couches d’aérosols ainsi que leur interaction avec les nuages.

Une caractérisation des types d’aérosols à l’échelle régionale est ainsi un paramètre clef pour

évaluer cet impact radiatif et certaines régions du globe comme la Sibérie présentent un manque

important de données.

1.4 La Sibérie, une région encore mal documentée

1.4.1 Introduction

La Sibérie est une immense zone de 13 millions de kilomètres carrés, soit 9% des surfaces

émergées de la Terre et 30% des surfaces forestières, majoritairement recouverte de tundra

et de forêts boréales. Cette région est très peu peuplée (⇡ 3.5 habitants par kilomètre carré)

et l’activité industrielle y est très dispersée. Cette région est éloignée des grandes sources de

pollution de l’hémisphère Nord (Amérique du Nord, Europe et nord-est de la Chine) mais

le transport à longue distance de ces sources est possible. De grandes zones forestières ou

désertiques sont également des sources potentielles d’aérosols non anthropiques.

1.4.2 Les sources d’aérosols en Sibérie

Les sources naturelles

La composition de l’atmosphère de la Sibérie est influencée par les sources naturelles saisonnières

comme les feux de biomasse, dont l’impact sur le contenu en aérosols est bien identifié (Lavoué

12Intergovernmental Panel on Climate Change
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et collab., 2000; Paris et collab., 2009a). Les feux de forêt constituent une source majeure de

BC et de de CO (Lavoué et collab., 2000). Les émissions de CO des feux sibériens représentent

par exemple 56% des émissions totales attribuées aux incendies dans l’hémisphère Nord.

La figure 1.8 présente la distribution spatiale des AOD à 550 nm en Sibérie, avec une

résolution de 1o⇥ 1o, réalisée à partir des données MODIS pour le mois de juillet 2020 qui

a été marqué par la présence de très nombreux incendies. Les feux intenses dans la zone se

trouvant au nord de 60oN et entre 100oE et 180oE ont conduit à des valeurs d’AOD moyennes

pouvant dépasser 0.8.

Figure 1.8 : Distribution spatiale des AOD MODIS à 550 nm, avec une résolution spatiale de
1o 1o, réalisée à partir des données du mois de juillet 2020.

Les particules aérosols issues de ces feux de forêt peuvent être injectées par pyroconvection

à haute altitude, troposphère libre et basse stratosphère, et être transportées sur plusieurs

milliers de kilomètres dans tout l’hémisphère Nord (Cahoon Jr et collab., 1994; Tanimoto

et collab., 2000; Damoah et collab., 2004). La Sibérie se réchau↵e en moyenne deux fois plus

vite que le reste de la planète (Overland et collab., 2015). L’augmentation des températures

a pour conséquence une augmentation des feux de forêt en Sibérie. Des mesures lidar sol de

la distribution verticale des aérosols en Sibérie réalisées par Dieudonné et collab. (2015), à

partir d’un lidar à rétro-di↵usion à 355 nm mobile installé dans une camionnette en suivant le

transect entre Smolensk (32oE, 54oN) et le lac Baikal (107oE, 51oN), ont montré l’omniprésence

des panaches de feux de biomasse au cours de cette campagne de terrain qui a eu lieu en juin

2013.

Les grandes étendues forestières constituent également une source importante d’aérosols
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biogéniques (Tunved et collab., 2006). Dans le cas des forêts sibériennes les émissions sont

limitées par les conditions climatiques. Les faibles températures, ne dépassant pas les 0oC

une grande partie de l’année, limitent les émissions biogéniques mais une augmentation des

températures due au changement climatique engendrerait une augmentation des émissions (Liao

et collab., 2006; Tsigaridis et Kanakidou, 2007; Heald et collab., 2008). De plus dans ces condi-

tions, le sol des forêts sibériennes stockent de grandes quantités de carbone qui pourraient être

rejetées dans l’atmosphère avec l’augmentation des températures.

Des panaches d’aérosols désertiques, en provenance des déserts d’Asie Centrale et de la

région de la mer Caspienne ont également été détectés jusqu’à 55oN (Dieudonné et collab.,

2015; Ancellet et collab., 2019).

Les sources anthropiques

En ce qui concerne les sources d’aérosols anthropiques, les émissions de gaz et de particules

des torchères brûlant du gaz dans les zones d’exploitation du pétrole et du gaz naturel, prin-

cipalement dans la région industrielle de la vallée de l’Ob (60oN, 78oE), ainsi que l’advection

des masses d’air polluées depuis la Chine ont été identifiées comme des sources importantes

d’aérosols (Stohl et collab., 2013). Cependant l’impact de ces polluants est sous-estimé en

grande partie en raison du manque de données fiables dans les inventaires d’émissions (Bond

et collab., 2013; Huang et collab., 2015). Le développement des moyens d’observation est donc

crucial.

Des observations lidar régulières ont été e↵ectuées en Sibérie dans la ville de Tomsk (56.30oN,

85.58oE) en utilisant soit un lidar Raman multi-longueur d’onde basé au sol pour réaliser 60

profils nocturnes de mars à octobre (Samoilova et collab., 2010, 2012), soit 8 mois de me-

sures quotidiennes avec un lidar micropulse de 808 nm couplé au photomètre solaire (Ancellet

et collab., 2019). Samoilova et collab. (2012) a montré que les caractéristiques optiques des

mesures lidar des aérosols (coe�cient d’angstrom et rapport lidar) peuvent être bien expliquées

en utilisant un modèle d’aérosols urbain et que la variabilité saisonnière (di↵érence entre les

mois chauds et froids) est faible dans la couche limite planétaire mais significative dans la

troposphère libre.

La variabilité saisonnière des types d’aérosols et des sources en Sibérie, établie par Ancellet

et collab. (2019) à partir d’observations e↵ectuées à Tomsk, a montré que 56% des couches

d’aérosols détectées sont liées aux émissions naturelles (végétation, feux de forêt et poussières

désertiques) et 44% aux émissions anthropiques (un tiers provenant des torchères et deux tiers

des émissions urbaines).

Les résultats présentés ici sont principalement liés aux observations e↵ectuées à proximité

des grandes villes sibériennes. En raison de l’isolement et de la taille de la Sibérie, peu de

données permettent de caractériser les sources d’aérosols et leurs propriétés optiques (figure

1.9).

Les observations du réseau d’instruments sol AERONET (AErosol RObotic NETwork,

chapitre 2 section 2.1.1) ont également permis d’étudier les sources d’aérosols et leurs ca-
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ractéristiques mais le nombre de sites de mesures est limité en Sibérie et ne couvre pas une

grande partie de la Sibérie centrale (étoiles rouges de la figure 1.9). Afin d’obtenir davantage

de données, des mesures aéroportées et l’observation depuis l’espace sont nécessaires.

1.4.3 Le projet YAK-AEROSIB

Le projet YAK-AEROSIB (Airborne Extensive Regional Observations in Siberia), démarré en

2004, a pour objectif d’établir des observations systématiques des composés atmosphériques

(CO2, CH4, O3) et du contenu en aérosols, ainsi que leurs propriétés (distribution en taille,

concentrations, propriétés de di↵usion), en moyenne et basse troposphère en Sibérie et de décrire

les variabilités saisonnières et interannuelles des sources et du transport des composés étudiés.

Ces observations sont e↵ectuées à partir d’instruments aéroportés à raison d’une campagne

par an. Les vols sont e↵ectués selon un axe nord-sud, allant de la ville de Novossibirsk (55oN,

82.86oE) à la ville de Norilsk (69.35oN, 88.15oE), et un axe est-ouest, allant de la ville de Novos-

sibirsk à la ville de Yakutsk (62oN, 129.7oE) afin de permettre d’échantillonner les principales

sources d’aérosols en Sibérie (1.9). Ce projet, débuté en 2004, a permis de démontrer que les

mesures aéroportées des concentrations atmosphériques de CO2, CH4, CO, O3 et de la teneur

en aérosols en Sibérie sont très précieuses pour localiser les sources anthropiques et naturelles

d’aérosols et de gaz à l’état de traces, ainsi que pour caractériser l’importance du transport à

longue distance (Paris et collab., 2008, 2009a).

Si les mesures aéroportées permettent une couverture régionale avec une bonne résolution

spatiale, leur couverture temporelle reste limitée. Seuls les instruments spatiaux ont la capacité

de fournir une couverture globale quotidienne de la caractérisation des aérosols avec une bonne

résolution spatiale. Le couplage des résultats des campagnes YAK avec ces observations est

indispensable, et notamment avec celles de l’instrument CALIOP (Cloud Aerosol Lidar with

Orthogonal Polarization) qui fait partie de la mission CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and

Infrared Pathfinder Satellite Observations, chapitre 2 section 2.2.3, Winker et collab. (2009)).

CALIOP fournit un signal de rétro-di↵usion atténué à 532 nm et 1064 nm et une dépolarisation

à 532 nm. Des études régionales sur les aérosols avec CALIOP ont été menées pour les hautes

latitudes (Pierro et collab., 2011; Devasthale et collab., 2011), l’Arctique européen (Ancellet

et collab., 2014), et la calotte glaciaire Arctique (Di Biagio et collab., 2018) mais des études

similaires sont également nécessaires pour la Sibérie.

1.4.4 Les mécanismes de transport des masses d’air

Nous avons évoqué à plusieurs reprises l’importance du transport longue distance comme un

élément central pour analyser les observations e↵ectuées à l’échelle de la Sibérie. Nous allons

ici préciser les principaux régimes de circulation des masses d’air dans cette région.

A l’échelle planétaire la circulation atmosphérique se caractérise par les mouvements des

di↵érentes masses d’air entourant la Terre. Ces mouvements s’organisent suivant 3 cellules

convectives dans chaque hémisphère : (i) la cellule de Hadley entre l’équateur et le 30ème
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Figure 1.9 : Carte présentant les principales sources d’aérosols en Sibérie. Les deux zones
grisées représentent les régions survolées lors des campagnes aéroportées YAK-AEROSIB. Les
étoiles rouges représentent l’emplacement des stations de mesures du réseau AERONET en
Sibérie.

parallèle (Hadley) ; (ii) la cellule polaire entre le 60ème et le pôle Nord ou Sud ; (iii) la cellule

de Ferrel qui se trouve entre la cellule de Hadley et la cellule polaire (Ferrel, 1856) (figure 1.10).

La Sibérie se trouve à l’interface entre la circulation intertropicale (cellule de Ferrel) et la

cellule polaire. Même si la circulation moyenne zonale est d’ouest en est, la composante latitu-

dinale du vent se développe avec la formation des perturbations baroclines . Entre septembre et

avril un anticyclone, dont le centre se trouve généralement au niveau du lac Baikal, se forme du

fait du refroidissement des masses d’air engendré par le refroidissement intense de la surface.

Ces masses d’air froid très denses sont associées à une dépression en altitude qui va engendrer

une augmentation de la masse de la colonne d’air et donc une augmentation de la pression ;

le transport méridien ainsi engendré est peu e�cace. Ce phénomène est amplifié par le fait

que les plaines sibériennes, entourées de montagnes, vont emprisonner les masses d’air à basse

altitude. En été cette zone est beaucoup moins fréquemment dominée par un anticyclone avec

des échanges méridiens plus fréquents.

La formation des cyclones extratropicaux, résultant du développement des perturbations de

l’oscillation barocline permet le développement de 4 types de mécanismes de transport méso-

échelle :

• Warm conveyor belt : ce courant d’air chaud et humide trouve son origine dans la couche

limite de la partie chaude d’un cyclone de moyenne latitude (en avant du front froid).

Il se dirige des basses latitudes vers le Nord. Lors de son trajet vers le Nord ce courant
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Figure 1.10 : Vue idéalisée des trois cellules ou zones de circulation atmosphérique. Repère A
pour anticyclone (haute pression) et D pour dépression (basse pression).

chaud va prendre de l’altitude et dépasser le front froid situé au Nord ce qui contribue

à la formation de nuages et de précipitations. Le courant d’air chaud peut atteindre des

altitudes de 9 km. Il permet un transport e�cace des émissions chinoises à plus haute

altitude et vers les régions polaires, mais également un lessivage d’une partie des aérosols.

• Dry conveyor belt : à l’ouest de la dépression, une subsidence sèche proche de la tro-

popause va se développer. Ce courant d’air sec riche en ozone et appauvri en aérosols

s’enroule autour de la dépression, à sa périphérie, dans le sens inverse des aiguilles d’une

montre (hémisphère nord). Cette intrusion sèche va avoir tendance à réduire la couverture

nuageuse.

• Cold conveyor belt : le courant froid et humide à l’avant du front chaud va prendre de

l’altitude et permettre un déplacement vers l’Ouest relativement au déplacement du front.

Une fois la limite nord-ouest de la dépression atteinte ce courant va se diviser en deux.

Une partie va tourner et se diriger vers l’Est et l’autre tourne en se dirigeant vers le Sud. Il

permet une advection des émissions à l’avant du passage vers la zone d’instabilité derrière

le front.

• Circulation de traine post front froid : après le passage du front froid, l’air demeure

instable sur une distance de 100 à 500 km ce qui va entrainer dès la formation de structures

nuageuses dans la PBL, une baisse des températures ainsi qu’une augmentation du vent.

Ces mécanismes sont responsables du transport horizontal et du mélange vertical des pa-

naches d’aérosols tout au long de l’année mais surtout en été quand l’anticyclone de Sibérie

faiblit.
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Le transport intercontinental est également e�cace pour transporter les aérosols loin de leurs

sources d’émission. Il a été observé des épisodes de concentration élevée en sulfates dans le nord-

ouest des Etats-Unis au printemps ; ils ont été attribués aux émissions asiatiques (transport

transpacifique) (Ja↵e et collab., 2003; Bertschi et Ja↵e, 2005). Le transport de polluants depuis

l’Amérique du Nord vers l’Arctique a également été observé (transport transatlantique) (Stohl

et Trickl, 1999; Guerova et collab., 2006) ; de même que l’export de polluants européens vers

l’Afrique du Nord et le Proche-Orient (Stohl et collab., 2002a; Duncan et Bey, 2004), mais

également vers l’Arctique (Rahn et McCa↵rey, 1980; Stohl, 2006; Law et Stohl, 2007).

Transport vers l’Arctique

L’export des aérosols vers l’Arctique contribue à la formation d’une brume arctique mince et

brune qui limite la visibilité sur l’horizon. Ces brumes sont composées de particules aérosols

telles que des sulfates, des nitrates, de BC. Ces brumes sont essentiellement présentes en hiver

et au début du printemps lorsque les processus d’élimination des aérosols dans l’atmosphère

Arctique sèche sont très lents. En e↵et durant cette période la température de surface très basse

conduit à une stratification thermique très stable qui forme un dôme au-dessus de la basse

troposphère de l’Arctique et qui va l’isoler des moyennes latitudes par une barrière dynamique.

Cette barrière peut descendre jusqu’à 45oN et ainsi inclure les sources locales sibériennes qui

vont avoir un impact important sur le contenu atmosphérique de la basse troposphère arctique.

Le BC qui est un composant à faible concentration (< 500ng ·m3 , Hansen et Novakov (1989))

mais important de la brume arctique (Sharma et collab., 2006) provoque un réchau↵ement de

l’atmosphère et son dépôt sur la neige modifie l’albédo des surfaces (Warren et Wiscombe, 1980;

Clarke et Noone, 2007). Cet e↵et a été suggéré comme non négligeable comparé à l’influence

des gaz à e↵et de serre (Hansen et Nazarenko, 2004). Les observations liées aux calculs de

trajectoires suggèrent que les sources russes ont la plus forte influence sur les niveaux de BC à

Alert et Barrow (Sharma et collab., 2006).

Durant l’été, les feux de forêt boréales d’Amérique du Nord et de Sibérie constituent la

source principale de BC en Arctique. Par exemple lors de l’été 2004, des feux de forêt de grande

ampleur se sont produits au Canada et en Alaska ce qui a également entrâıné une diminution de

l’albédo de la neige à Summit (Groenland) (Stohl et collab.). Les feux sibériens peuvent avoir

un impact plus important que les feux nord-américains du fait des surfaces a↵ectées (Stohl,

2006). Les feux de l’été 2003 ont représenté entre 16% et 33% des épaisseurs optiques aérosols

observées et entre 40% et 56% de la masse de BC déposée au Nord de 75oN (Generoso et collab.,

2007).

Du fait de leur proximité avec l’Arctique les sources d’aérosols sibériennes jouent un rôle

important sur le contenu atmosphérique des régions arctiques. Une bonne caractérisation des

sources d’aérosols et des quantités émises sont primordiales pour évaluer avec précision le forçage

radiatif dû à la présence d’aérosols dans ces régions très sensibles au changement climatique.
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1.5 Conclusion

Dans ce chapitre nous avons présenté les principaux types d’aérosols atmosphériques, les sources

d’émissions et les processus d’élimination de ces aérosols ainsi que les principales propriétés

optiques permettant d’évaluer leur impact sur le climat. Les interactions entre rayonnement et

aérosols, basées sur les phénomènes de di↵usion et d’absorption, vont modifier la quantité de

rayonnement absorbé et réfléchi par l’atmosphère et donc avoir un impact sur le bilan radiatif

de la Terre. L’impact des aérosols sur ce bilan radiatif est classé en 3 catégories : (i) l’e↵et

direct qui correspond au forçage lié à l’interaction directe entre rayonnement et aérosols au

travers des phénomènes de di↵usion et d’absorption ; (ii) l’e↵et semi-direct qui correspond à

la modification de la structure verticale de l’atmosphère induit par un réchau↵ement local dû

à l’absorption par les aérosols ; (iii) l’e↵et indirect qui dépend de l’e�cacité des interactions

microphysiques entre aérosols et nuages.

Du fait de la complexité des interactions entre les aérosols et leur environnement ainsi que

du manque de connaissance sur leur distribution et leur altitude d’injection, l’IPCC estimait

en 2013 que les plus grandes sources d’incertitudes, dans l’étude du bilan radiatif de la Terre,

sont liées à la prise en compte des e↵ets des aérosols. Une caractérisation des aérosols à l’échelle

régionale est ainsi indispensable pour évaluer cet impact radiatif et certaines régions du globe

comme la Sibérie présentent un manque important de données permettant ces études.

La composition atmosphérique, en gaz et en particules, de la Sibérie est influencée par des

sources naturelles ou anthropiques. Les principales sources naturelles sont les feux de forêt qui

se produisent l’été et qui constituent une source majeure de BC et de CO. Ces sources peuvent

injecter, par pyro-convection, les aérosols à haute altitude dans la troposphère libre ou la basse

stratosphère. Les aérosols seront ensuite transportés sur des milliers de kilomètres dans tout

l’hémisphère nord. L’impact du vieillissement sur les propriétés optiques de ces panaches, lors

de leur transport, est encore mal évalué. Les émissions industrielles associées à l’exploitation

des extractions d’hydrocarbures constituent la principale source anthropique en Sibérie. Leur

importance est grandissante à haute latitude mais leur impact est sous-estimé en grande partie

en raison du manque de données dans les inventaires d’émissions (Bond et collab., 2013; Huang

et collab., 2015). La Sibérie est la seconde région du monde pour les émissions de gaz et parti-

cules à partir des torchères. L’analyse des observations en Sibérie nécessite également de prendre

en compte l’advection de masses d’air polluées depuis le nord de la Chine et, plus généralement,

l’âge et le vieillissement des aérosols. Enfin, le mélange de nombreux types d’aérosol, comme le

mélange des poussières désertiques en provenance des déserts d’Asie Centrale et des aérosols de

combustion issus de feux de forêt ou d’émissions industrielles sibériennes, ont un impact mal

connu sur les propriétés optiques. Pour ces raisons la Sibérie constitue une région importante

à étudier où le développement de moyens d’observations et nécéssaire.
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Chapitre 2

Objectifs du travail de thèse

2.1 Introduction

Nous avons vu au chapitre 1 que les aérosols jouent un rôle important sur le bilan radiatif du

système Terre par di↵usion/absorption de la lumière solaire et par modification des propriétés

des nuages (Tegen et Lacis, 1996). La modélisation permet de quantifier cet impact des aérosols

sur le climat, mais la représentation des aérosols et de leur propriétés optiques est di�cile en

raison de la complexité de leurs transformations physiques et chimiques ainsi que des incerti-

tudes sur leurs sources et de leurs puits. Les améliorations des modèles peuvent être obtenues

par : (i) l’identification des processus physico-chimiques contrôlant l’évolution des aérosols et

leur paramétrisation dans le modèle (ii) en assimilant les observations des propriétés optiques

des aérosols telles que leur AOD (Sic et collab., 2016).

Parmi ces observations la télédétection des aérosols a une place centrale. La télédétection

désigne la mesure ou l’acquisition d’informations sur un objet ou un phénomène à l’aide d’un

instrument de mesure n’ayant pas de contact avec l’objet étudié. Ce type de mesure repose

sur l’analyse du rayonnement électromagnétique émis ou réfléchi par les objets étudiés dans

une certaine gamme de longueur d’onde. Les caractéristiques (spectrale, angulaire ainsi que

la polarisation) du signal mesuré permettent de caractériser les propriétés des gaz et aérosols

présents dans l’atmosphère à partir d’une large gamme d’algorithmes d’inversion du signal1.

Lorsque le rayonnement électromagnétique provient d’une source naturelle (Soleil, Terre) on

parle de télédétection passive (par exemple radiomètrie IR, visible ou micro-onde), a contrario

lorsque le signal électromagnétique est émis directement par l’instrument de mesure on parle de

télédétection active (radar, lidar). La détection des aérosols par télédétection passive présente

une résolution verticale limitée. La méthodologie lidar permet quand à elle une très bonne

résolution verticale mais a une couverture horizontale réduite si l’instrument ne permet pas un

balayage spatial. Ces instruments de télédétection peuvent être installés au sol, sur des avions

ou ballon, ou encore mis en orbite.

1Dans la majorité des cas le signal reçu n’est pas directement interprétable en terme de paramètres at-
mosphériques. Des algorithmes permettant de remonter aux paramètres recherchés à partir des mesures doivent
être mis au point. Le terme de méthode d’inversion est utilisé pour désigner les di↵érentes classes d’algorithmes
utilisées.
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2.1.1 La télédétection des aérosols depuis le sol

Les instruments installés au sol permettent d’e↵ectuer des mesures avec une bonne couverture

temporelle mais avec une couverture spatiale limitée. Afin de donner une représentation globale

le nombre d’instruments doit ainsi être important. Par exemple, le réseau AERONET (AErosol

RObotic NETwork) regroupe des instruments de télédétection (photomètre et lidar) dans le

monde entier afin de fournir une base de données continue et à long terme sur les propriétés

optiques, microphysiques et radiatives des aérosols. Cependant les instruments ne fonctionnent

pas en continu et certaines zones géographiques, comme la Sibérie Centrale, ne sont pas cou-

vertes (figure 2.1). Pour ces zones souvent isolées, d’autres types de mesures sont nécéssaires

afin de mieux caractériser les sources et les propriétés des aérosols.

Figure 2.1 : Distribution des stations AERONET dans le monde (https://aeronet.gsfc.
nasa.gov/.

2.1.2 L’apport des campagnes de mesures aéroportées pour l’étude

des aérosols

Les campagnes de mesures utilisant des lidar aéroportés menées dans le monde (tableau 2.1),

ont permis de caractériser : (i) la répartition régionale des sources d’aérosols, par exemple en

Amérique du Nord (Burton et collab., 2012, 2013), en Europe et en Afrique du Nord (Groß

et collab., 2013), ou dans l’océan Indien (Pelon et collab., 2002) (ii) les propriétés optiques des

aérosols et notamment l’épaisseur optique afin de déterminer leur rôle dans le bilan radiatif

global (iii) le transport et le vieillissement des sources d’aérosols transportés à longue distance.

Les données recueillies peuvent être assimilées dans les di↵érents modèles de climat (par exemple

les données de la campagne CHARMEX2 El Amraoui et collab. (2020)).

En Amérique du Nord, les campagnes aéroportées avec le lidar à haute résolution spectrale

(HSRL : High Spectral Resolution Lidar) du centre de recherche de Langley (LaRC : Langley

Research Center) de la NASA, ont permis une documentation exhaustive des propriétés optiques

des aérosols (rapport lidar, rapport de dépolarisation, rapport de couleur) pour di↵érentes zones

et di↵érents types d’aérosols (Burton et collab., 2012, 2013). La figure 2.2 issue de Burton

2CHARMEX : The Chemistry and Aerosols Mediterranean Experiment
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Table 2.1 : Tableau récapitulatif des régions étudiées par des campagnes de mesures lidar
aéroportées des aérosols.
Campagne Période Région Type de lidar Type d’aérosol Référence

SAMUM 1-2 2006, 2008 Sahel HSRL Poussières désertiques, Groß et collab. (2013)

(DLR) feux de biomasse

EUCAARi 2008 Europe HSRL, backscatter Pollution Groß et collab. (2013)

(CNRS, DLT)

LACE (DLR) 1998 Europe HSRL Transport longue distance Groß et collab. (2013)

AMMA / FENNEC 2006, 2011 Sahel backscatter Poussières désertiques Lebel et collab. (2010)

(CNRS)

AEROCLO 2017 Namibie backscatter Poussières désertiques, Chazette et collab. (2019)

(CNRS) feux de biomasse

INDOEX (CNRS) 1999 Océan Indien backscatter Pollution Pelon et collab. (2002)

POLARCAT (CNRS) 2008 Arctique backscatter Transport longue distance Ancellet et collab. (2014)

CHARMEX (CNRS) 2013 Méditerranée backscatter Transport longue distance, Mallet et collab. (2016),

poussières désertiques Ancellet et collab. (2016)

Multi campagnes 2006-2010 Amérique du Nord, HSRL Anthropique, Burton et collab. (2012)

(NASA) Méxique Naturel Burton et collab. (2013)

et collab. (2012) montre par exemple les contributions de chaque type d’aérosols à l’AOD

totale mesurée par l’instrument HSRL pour chaque campagne e↵ectuée.

Figure 2.2 : Répartition géographique des missions du lidar HSRL entre 2006 et 2010, ainsi
que la répartition des épaisseurs optiques totales pour les huit types d’aérosols, constituant la
classification de Burton et collab. (2012).

En Sibérie aucune campagne lidar aéroporté n’a été analysée à ce jour, alors que le projet

YAK-AEROSIB (chapitre 1) a permis de réaliser deux campagnes (Juillet 2013 et Juin 2017)

avec des mesures lidar à rétro-di↵usion permettant de mesurer la structure verticale des couches
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d’aérosols, en plus des mesures in-situ (caractérisation des gaz trace, distribution en taille des

aérosols, concentration en BC). Lors de ces deux campagnes les vols ont été e↵ectués au-dessus

(i) des grandes villes sibériennes (Novossibirsk, Tomsk, Krasnöıarsk, Iakoutsk), (ii) des émissions

des torchères de gaz de la vallée de l’Ob et de la ville industrielle de Norilsk (iii) ainsi que sur

la täıga sibérienne afin de caractériser les émissions provenant des feux de forêt et le transport

à longue distance de celles des latitudes moyennes de la Chine. Ainsi les principales sources

d’aérosols en Sibérie (figure 1.9 du chapitre 1) peuvent être potentiellement caractérisées à

partir des observations lidar de ces campagnes.

L’analyse de ces mesures lidar aéroporté a constitué la première partie de mon

travail de thèse avec l’étude de plusieurs portions de vols couvrant un ensemble

su�samment complet des sources d’aérosols. L’objectif était de caractériser les

propriétés optiques des couches d’aérosols et les mécanismes de transport de ces

couches à l’échelle régionale. Les résultats obtenus seront présentés dans le chapitre suivant

(chapitre 3).

Si les campagnes de mesures aéroportées permettent de fournir des observations à l’échelle

régionale avec une bonne résolution spatiale, la couverture temporelle reste limitée et seuls

les instruments spatiaux ont la capacité de fournir une couverture globale de la distribution

spatiale des aérosols et de leurs propriétés optiques.

2.1.3 Couplage avec les mesures spatiales

Les mesures lidar aéroportées sont en général couplées avec celles des instruments spatiaux qui

permettent cette couverture globale avec une revisite quotidienne.

Trois instruments ont été utilisés au cours de cette thèse : (i) le spectro-radiomètre imageur

MODIS sur les plateformes Aqua et Terra (ii) l’interféromètre IASI installé sur les plateformes

MetOp (iii) le lidar CALIOP (Cloud Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization) sur la pla-

teforme CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations). Ces

instruments seront présentés dans la section suivante (section 2.2).

Si les instruments MODIS et IASI permettent une bonne couverture horizontale, leur

résolution verticale est très limitée. Ces instruments vont être utiles pour l’identification des

zones d’émissions d’aérosols et l’identification des types d’aérosols. Le lidar CALIOP permet

de mesurer la distribution verticale des aérosols mais avec une couverture horizontale réduite

et une revisite du même point tous les 16 jours. Un décalage entre les traces pour deux revisites

peut aller jusqu’à 0.6 km à 50oN ce qui est plus large que l’empreinte au sol du faisceau laser

qui est de 70 m. Compte tenu de la durée des épisodes observés, les traces CALIOP sont re-

cherchées dans un intervalle de 3 jours autour des observations aéroportées. Pour cette période,

moins d’une dizaine de traces seront disponibles aux moyennes latitudes (figure 2.3) et seules

les régions polaires sont bien échantillonnées.

CALIOP fournit un signal de rétro-di↵usion atténué à 532 nm et 1064 nm et sur le canal à

532 nm, le taux de dépolarisation. Leur analyse permet d’identifier les couches et de caractériser

leurs propriétés optiques (profil d’extinction, rapport de couleur, rapport de dépolarisation, le
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Figure 2.3 : Carte des traces CALIPSO en Sibérie sur une période de 3 jours (du 1 au 3 Juin
2017).

rapport lidar). Le LR, nécéssaire à la restitution indirecte des profils d’extinction (et calcul

d’AOD) est une valeur tabulée qui dépend de l’identification du type d’aérosol par CALIOP.

Ainsi, il est important de pouvoir valider l’identification du type d’aérosols et le choix du LR

e↵ectué par l’algorithme CALIOP (figure 2.7 section 2.2.3). À ces fins, nous pouvons comparer

la valeur d’AOD restituée de manière indirecte à partir du profil de rétrodi↵usion atténué

CALIOP avec une mesure d’AOD directe. Plusieurs méthodologies proposent un calcul direct de

l’AOD à partir des reflectances CALIOP au-dessus des surfaces océaniques ou des nuages d’eau

liquide optiquement opaques. Les restitutions d’AOD par ces méthodologies sont regroupées

dans les produits SODA (Synergized Optical Depth of Aerosols) que nous présenterons plus en

détail dans le chapitre 4.L’évaluation de ces produits SODA au-dessus du Pacifique

Nord, zone influencée par l’export d’aérosols depuis la Sibérie et le Nord de la

Chine, a constitué la seconde partie de mon travail de thèse. Aucune méthodologie

opérationnelle n’existe pour pour le calcul direct d’AOD à partir de la reflectance CALIOP au-

dessus des surfaces continentales. Le développement d’une méthodologie de calcul direct

d’AOD à partir de la reflectance CALIOP au-dessus des surfaces continentales et

son évaluation au-dessus de la Sibérie a constitué la troisième et dernière étape de

mon travail de thèse. Pour ces deux dernières parties nous évaluerons également

l’utilisation de ces valeurs d’AOD calculées directements à partir de la reflectance

lidar de surface afin de contraindre le LR pour la restitution indirecte des profils

d’extinction (AOD) CALIOP.

La figure 2.4 présente l’organigramme récapitulatif du travail de thèse avec, pour chacune

des grandes étapes, les moyens utilisés.

Nous allons maintenant présenter plus en détails les di↵érents instruments, produits satel-

lites3 et variables géophysiques utilisés au cours de ce travail de thèse.

3Les données et variables géophysiques issues des observations spatiales sont regroupées dans des produits

30



Figure 2.4 : Organigramme récapitulatif du travail de thèse.

satellites. Ces produits sont hiérarchisés en niveaux :

• Niveau 0 (L0) : données reconstruites mais non traitées, fournies à pleine résolution, accompagnées de
toutes les informations nécessaires pour les traitements de niveaux supérieurs.

• Niveau 1 (L1) : le produit de Niveau 1 est un produit dont tous les pixels ont été acquis à la même date
(en quelques instants, au cours d’un passage du satellite), et dont le traitement ne fait pas d’hypothèses
sur la nature du paysage observé. Chaque pixel de l’image est traité de la même manière, quelle que soit
sa nature (nuage, forêt, mer...). Le produit exprime les données en grandeur physique ou fournit toutes
les informations nécessaires pour les convertir. Il peut être rééchantillonné sur une grille cartographique
ou doit fournir toutes les informations nécessaires à cette conversion.

• Niveau 2 (L2) : le produit de Niveau 2 doit être lui aussi acquis en quelques instants, mais cette fois, des
traitements di↵érenciés par type de pixel sont autorisés, et l’on peut faire des hypothèses sur l’atmosphère,
l’état de la végétation ou de la mer, et traiter les di↵érentes classes de pixels d’une manière di↵érente.

• Niveau 3 (L3) : le produit de Niveau 3 est constitué de données acquises à des dates di↵érentes, souvent
avec des emprises di↵érentes, et, comme sur le Niveau 2, les traitements peuvent faire des hypothèses sur
ce qui est observé. Les produits de niveau 3 sont en général des synthèses périodiques (hebdomadaires,
décadaires, mensuelles) des produits de Niveau 2.

• Niveau 4 (L4) : le produit de Niveau 4 est constitué de sorties de modèles ou de résultats d’analyses
de données de niveau inférieur (c’est-à-dire des variables qui ne sont pas directement mesurées par les
instruments, mais qui sont dérivées de ces mesures).

31



2.2 Les instruments et produits utilisés

2.2.1 L’instrument MODIS

L’instrument MODIS (Moderate-Resolution Imaging Spectroradiometer) est un radiomètre

spectral4 pour imagerie de résolution moyenne. Le premier instrument MODIS a été lancé

par la NASA en 1999 à bord de la plateforme Terra, et le second en 2002 à bord de la pla-

teforme Aqua (qui fait partie du A-Train5). MODIS enregistre des données dans 36 bandes

spectrales allant de 0.4 µm à 14.4 µm avec une résolution spatiale de 250 m à 1 km (2 bandes

à 250 m, 5 bandes à 500 m et 29 bandes à 1 km). Avec son large champ de vue de ± 55o(bande

d’observation de 2330 km), l’instrument MODIS permet une couverture globale de la Terre tous

les 1 à 2 jours. Terra survole le noeud descendant à 10h30 heure locale alors que Aqua survole le

noeud ascendant à 13h30 heure locale. L’instrument MODIS est particulièrement utilisé pour

l’étude de la couverture nuageuse, des aérosols, de la vapeur d’eau, de l’ozone ainsi que pour

l’étude des réflectances de surface.

Dans ce travail de thèse nous avons utilisé les AOD MODIS à 550 nm. Les mesures d’AOD

issues des observations CALIOP et aéroportées sont quand à elles à 532 nm. Le coe�cient

d’Angström permet d’obtenir la valeur de l’AOD à 532 nm à partir de l’AOD à 550 nm et

inversement (chapitre 1, section 1.2.3). Dans ce travail la correction n’a pas été e↵ectuée mais

sachant que le coe�cient d’Angström varie typiquement entre 0 et 2, l’écart maximum entre

un AOD à 532 nm et à 550 nm sera de 7% ce qui reste acceptable pour notre étude. Cette

correction pourra être faite ultérieurement afin d’éliminer ce biais résiduel.

Les produits aérosols

Afin de restituer les épaisseurs optiques à plusieurs longueurs d’ondes et le coe�cient d’Ang-

ström des aérosols, l’algorithme Dark Target (DT) est utilisé pour séparer les signaux des

aérosols de ceux de la surface, au-dessus d’une surface avec une faible reflectance dans le vi-

sible comme les surfaces végétalisées. Cet algorithme utilise la comparaison de la reflectance

spectrale mesurée par MODIS avec des valeurs tabulées pour trouver le ”meilleur” ajustement.

Cet algorithme ne permet pas de déterminer des AOD au-dessus de surfaces avec une forte

reflectance telles que les déserts. L’incertitude associée aux valeurs d’AOD fournies par cet al-

gorithme au-dessus de la terre est de ±0.05± 0.15 ·AOD, et de ±0.03± 0.05 ·AOD au-dessus

de l’océan (Levy et collab., 2013).

L’algorithme Deep Blue (DB) est, quand à lui, utilisé pour séparer les signaux des aérosols

au-dessus des surfaces avec une forte reflectance à partir de l’utilisation de la bande à 412 nm.

L’algorithme DB n’est pas utilisé au-dessus des océans. L’incertitude associée aux valeurs

d’AOD fournies par cet algorithme est de ±0.3 ± 0.2 ·AOD, si nous considérons un facteur

4Instrument qui permet de mesurer la puissance du flux de rayonnement électromagnétique en fonction de
la longueur d’onde.

5A-Train : Afternoon Constellation - Constellation de six satellites d’observation de la Terre qui volent en
formation à quelques minutes d’intervalle sur une orbite héliosynchrone6. Il s’agit d’une orbite circulaire, située
à 705 km d’altitude, sa période de rotation est de 98.5 min et passe au-dessus de l’équateur à 13h30 heure locale.
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de masse d’air typique de 2.87, ±0.05 ± 0.15 ·AOD, et de ±0.03 ± 0.05 ·AOD au-dessus de

l’océan (Sayer et collab., 2013).

Il existe un algorithme (DTB) qui permet de fusionner les sorties des algorithmes DT et DB

afin d’optimiser la restitution des AOD MODIS. Le produit DTB utilise l’indice de végétation

normalisé (NDVI8) des surfaces : (i) si le NDVI > 0.3 alors utilisation des extractions de DT ; (ii)

si le NDVI < 0.2 alors utilisation des extractions de DB ; (iii) si 0.2 < NDVI < 0.3, utilisation

de la moyenne des extractions de DT et de DB (Levy et collab., 2013).

Les produits d’AOD MODIS à 550 nm, ont été utilisés à di↵érentes étapes du travail de

thèse afin : (i) d’e↵ectuer des comparaisons à di↵érentes résolutions spatiales et temporelles avec

des estimations d’AOD basées sur les mesures du lidar aéroporté (chapitre 3) ; (ii) d’identifier

les zones avec un fort contenu en aérosols ; (iii) d’e↵ectuer des comparaisons avec les AOD

déterminées à partir de la reflectance de surface CALIOP (chapitres 4 et 5).

AOD MODIS moyenne journalière à basse résolution : Les produits de niveau 3 four-

nissant des valeurs d’AOD avec une résolution spatiale de 1o⇥ 1oet une résolution temporelle

journalière (produit MOD08 D3 et MYD08 D3 pour les plateformes Terra et Aqua respective-

ment, Platnick et al. (2015)). Ils ont été utilisés pour évaluer les distributions spatiales à

l’échelle régionale et les tendances journalières ou interannuelles des valeurs d’AOD

au-dessus de la Sibérie, notamment pour l’analyse des données aéroportées.

La figure 2.5 présente la distribution spatiale des AOD MODIS en Sibérie réalisée à partir

des données des étés (du mois de mai au mois d’août) entre 2010 et 2017. Les principales zones

sources d’aérosols en Sibérie sont visibles sur cette carte : (i) les émissions de pollution du

Nord-Est de la Chine (35oN, 115oE) qui présentent les plus fortes valeurs d’AOD (> 0.8) ; (ii)

les émissions dues aux feux de forêts saisonniers le long du 60ème parallèle avec des valeurs

d’AOD ⇡ 0.3 ; (iii) les émissions industrielles des champs d’exploitation pétrolière et gazière de

la vallée de l’Ob (60oN, 85oE) qui présentent des valeurs d’AOD moyennes similaires à la zone

de feux (⇡ 0.3) ; (iv) les émissions dues au soulèvement de poussières dans les déserts d’Asie

Centrale (40oN, 85oE) avec des AOD ⇡ 0.6. Nous pouvons également noter le transport de ces

aérosols sur l’Océan Pacifique.

AOD MODIS à 10 km de résolution : Afin d’avoir accès à la variabilité à petite échelle,

les produits AOD MODIS à 10 km de résolution ont été utilisés (produits MOD04 L2 et

MYD04 L2 pour les plateformes Terra et Aqua respectivement, Levy et collab. (2015)). Ces

observations sont surtout utilisées pour des synergies avec les mesures lidar spa-

tiaux ou aéroportés pour aider l’analyse des mesures lidar et permettre la validation

7L’incertitude associée aux valeurs d’AOD est donnée par l’équation (0.086+0.56 ·AOD)

AMF avec AMF le facteur de
masse d’air qui définit la longueur du trajet optique direct à travers l’atmosphère terrestre. Pour une longueur
de trajet L à travers l’atmosphère, et un rayonnement solaire incident à un angle z par rapport à la normale à
la surface de la Terre, le coe�cient de masse d’air est : AMF = L

L
0

où L
0

est la longueur du trajet au zénith
(c’est-à-dire normal à la surface de la Terre) au niveau de la mer.

8NDVI : Normalized Di↵erence Vegetation Index construit à partir de la reflectance de surface dans le rouge
�R et le proche infrarouge �PR. NDV I = �PR��R

�PR+�R
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Figure 2.5 : Distribution spatiale des AOD MODIS (à 550 nm) réalisée à partir des données
des étés (du mois de mai au mois d’août) entre 2010 et 2017 en Sibérie avec une résolution
spatiale de 1o⇥ 1o.

des profils d’extinction lidar.

AOD MODIS CALTRACK : Les satellites CALIPSO et Aqua volent en formation au

sein de l’A-Train à quelques minutes d’intervalle ce qui permet de fournir des observations

cöıncidentes pour ces deux instruments.

Le produit MODIS CALTRACK (CALTRACK�5km MYD04.v1.20), fourni par le centre

de données et de services ICARE9, recherche le pixel MODIS (du produit MYD04 L2) le plus

proche dans une bôıte ± 0.01ode latitude et ± 0.01ode longitude autour du pixel CALIOP

(333 m de résolution horizontale) et ce, dans un intervalle de temps entre 60 s et 120 s après

l’observation CALIOP. Les variables extraites pour la réalisation de ces produits CALTRACK

n’utilisent pas l’algorithme MODIS DTB mais uniquement l’algorithme Dark Target (DT).

Ainsi certaines régions de fort albédo, comme les déserts d’Asie centrale, ne seront pas couvertes

(figure 2.6b).

Pour ces raisons nous avons réalisé un nouveau produit que nous appelleronsAODN,CALTRACK

et qui utilise également les produits MODIS MYD04-L2 version 6.1 mais avec les sorties de l’al-

gorithme DTB. Le facteur de qualité10 (QA) est utilisé pour sélectionner les mesures ayant la

9Le centre de données et de services ICARE fournit des services à la communauté scientifique pour faciliter
l’accès et l’utilisation des satellites et des observations au sol. http://www.icare.univ-lille1.fr

10Le facteur de qualité permet de caractériser la précision des restitutions d’AOD. Dans le cas des produits
MODIS MYD04-L2 version 6.1, ces QA sont répartis en 4 niveaux di↵érents (QA = 0, 1, 2, 3 avec 0 pour
l’absence d’extraction, 1 pour la plus mauvaise qualité d’extraction et 3 pour la meilleure qualité de données).
La valeur du QA repose sur le nombre N de pixels d’AOD récupérés et leur écart type � dans chaque pixel
(Remer et collab., 2005; Levy et collab., 2010; Sayer et collab., 2013; Hsu et collab., 2013).
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meilleure qualité (QA = 3). Pour chaque profil CALIOP, l’AODN,CALTRACK est définie comme

la moyenne de toutes les valeurs d’AOD MODIS dans un rayon de 20 km autour de l’obser-

vation CALIOP et avec le même critère de recherche temporelle que le produit CALTRACK.

L’incertitude est donnée par l’écart type de la distribution des valeurs d’AOD dans le rayon de

20 km.

Plusieurs rayons de recherche autour des observations CALIOP ont été testés (15, 20 et

30 km) et comparés avec l’AOD CALTRACK initial (AODCALTRACK). Afin de maximiser le

nombre de restitutions de valeurs d’AOD sans augmenter l’incertitude sur l’AOD restituée nous

avons utilisé le critère de 20 km.

La figure 2.6 présente la comparaison entre l’AODN,CALTRACK et l’AODCALTRACK pour

l’été 2017 (mai à août) au-dessus de la Sibérie (30o-70, 50o-150oE). Les figures 2.6a et 2.6b

présentent respectivement, à une résolution spatiale de 100 km ⇥ 100 km, la distribution spa-

tiale des données d’AODCALTRACK et AODN,CALTRACK pour l’été 2017 (mai à août). Ces deux

figures montrent l’apport de l’AODN,CALTRACK en terme de couverture spatiale par rapport à

l’AODCALTRACK . En e↵et, sur la figure 2.6a les déserts d’Asie Centrale (42oN, 80-110oE) ainsi

que la région au Sud de la mer d’Aral (au Sud de 40oN, 60oE) ne présentent pas de données

d’AODCALTRACK alors que des données d’AODN,CALTRACK sont disponibles sur la 2.6b. Pour

les zones comportant des données pour les deux produits peu de di↵érences de valeurs d’AOD

sont visibles même si quelques valeurs d’AODCALTRACK présentes à 40oN, 60oE (AOD > 0.6)

sont plus fortes que les valeurs d’AODN,CALTRACK (⇡ 0.5) observées pour cette zone.

La corrélation entre les deux jeux de données sur la figure 2.6c est forte (R2 = 0.94), le biais

et la dispersion sont faibles (ME = �0.003 et RMSE = 0.065 respectivement).

La figure 2.6b présente la distribution spatiale d’AOD moyennes MODIS réalisée à partir

des données de l’été (mai à août) 2017, avec une résolution de 1o⇥ 1o(résolution du même ordre

de grandeur que pour les figures 2.6c et d).

La comparaison des AODMODIS de la figure 2.6d avec les distributions spatiales d’AODCALTRACK

et AODN,CALTRACK , des figures 2.6a et b montre qu’avec l’échantillonnage limité aux passages

de CALIPSO de nombreuses zones sans données apparaissent, et ce même avec l’AODN,CALTRACK .

Du fait des di↵érences d’échantillonnages (spatial et temporel) nous observons également des

di↵érences importantes de valeurs d’AOD. Pour la zone se trouvant au Sud de la mer d’Aral

les AODN,CALTRACK sont ⇡ 0.4 alors que les AOD MODIS ne dépassent pas 0.1. À l’in-

verse, pour le désert du Xinjiang (40oN, 80oE) les AODN,CALTRACK ne dépassent pas 0.1 alors

que les moyennes saisonnières d’AOD MODIS sont supérieures à 0.5. De même les valeurs

d’AODCALTRACK et d’AODN,CALTRACK sont sous-estimées (< 0.7) par rapport aux AOD MO-

DIS (>0.8) au Nord-Est de la Chine et à 60oN. Cela montre l’importance du produit

CALTRACK afin de pouvoir utiliser les données MODIS pour valider les produits

CALIOP. Cette analyse illustre aussi les limites de la caractérisation de la couver-

ture spatiale de l’aérosol avec l’échantillonnage de CALIPSO dans cette région.
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Figure 2.6 : Les quatre figures présentées ici ont été réalisées à partir de données couvrant
la même période (mois de mai à août 2017) et la même zone (25oN- 0oN, 50oE-150oE) (a) :
Distribution spatiale des AODCALTRACK ; (b) : Distribution spatiale des AODN,CALTRACK ;
(c) : Histogramme 2D de la comparaison entre l’AODN,CALTRACK et l’AODCALTRACK ; (d)
Distribution spatiale des AOD MODIS DTB avec une résolution de 1o⇥ 1o. Pour les figures (a)
et (b) les valeurs d’AOD sont à la résolution (10 km de nuit et 20 km de jour) et sont moyénnées
à une résolution de 100 km ⇥ 100 km.

Les produits feux

Le système FIRMS (Fire Information for Resource Management System) a été développé par

l’université du Maryland avec pour objectif de fournir en temps quasi réel la localisation des

feux actifs aux gestionnaires de ressources naturelles qui avaient des di�cultés à obtenir en

temps utile des informations sur les incendies obtenues par satellite. Ce système s’appuie sur les

observations des instruments MODIS et VIIRS (Visible Infrared Imaging Radiometer Suite11).

L’instrument MODIS permet la détection des incendies (Giglio et collab., 2003), à une

résolution de 1 km, avec fourniture de l’heure et des coordonnées géographiques du feu ainsi

que son intensité mesurée par le ”Fire Radiative Power” (FRP), qui est une mesure de sa

11L’instrument VIIRS, lancé en 2011 à bord de la plateforme SUOMI NPP, est un radiomètre à balayage qui
collecte des mesures radiométriques de la Terre, de l’atmosphère, de la cryosphère et de l’océan dans 22 bandes
spectrales des domaines visible et infrarouge (entre 0.412 µm et 12.01 µm).
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puissance radiative. C’est ce dernier paramètre que nous avons utilisé au cours de cette thèse.

Son calcul est e↵ectué suivant la méthode développée par Wooster et collab. (2003) à partir,

de la radiance à 4 µm du pixel contenant le feu (Giglio et collab., 2016). Le FRP est donné par

l’équation suivante :

FRP =
� ·Apixel

a ·T4
· (L4 � L4b) (2.1)

avec L4 et L4b les valeurs de radiance à 4 µm au niveau respectivement des pixels de feu

et des pixels de background ; Apixel la surface couverte par le pixel MODIS ; � = 5.67 ⇥
10�8W ·m�2 la constante de Boltzmann ; T4 la transmission atmosphérique à 4 µm et a =

3.0⇥ 10�9W ·m�2 · sr�1 · k�1 une constante empirique pour MODIS. Nous avons utilisé le pro-

duit MCD14ML qui contient les informations mensuelles pour tous les pixels avec un incendie

détecté par l’instrument MODIS à bord des plateforme Terra et Aqua. De nuit nous avons uti-

lisé l’instrument VIIRS (produit mensuel VNP14ML). La détection et la localisation des feux et

le calcul du FRP est basé sur une méthode similaire (Schroeder et collab., 2014). Ces données

ont surtout été utilisées pour l’analyse des campagnes aéroportées conduites au

chapitre 3.

Les produits de classification IGBP

Les produits MODIS MCD12C1 fournissent une classification de la couverture terrestre pour

l’ensemble du globe, à une résolution spatiale de 0.05oet temporelle de 1 an, selon 3 systèmes de

classification : (i) classification IGBP (International Geosphere-Biosphere Programme, Changes.”

et of Scientific Unions (1990); Townshend (1992)) (ii) classification de l’université du Maryland

(UMD) (iii) classification de l’indice de surface foliaire (LAI). Afin de classer les surfaces, l’al-

gorithme de classification MODIS (MLCCA : The MODIS land cover classification algorithm)

utilise une méthodologie de classification supervisée pour cartographier les classes suivant le

système de classification choisi (Friedl et collab., 2002, 2010). Ceci a été couplé avec les

données CALIPSO à 333 m pour l’analyse des reflectances de surface conduite dans

le chapitre 5.

Les produits de couverture neigeuse

Afin de connaitre la fraction neigeuse des surfaces nous avons utilisé les produits MODIS

mensuels (MYD10CM et MOD10CM respectivement pour les plateformes Aqua et Terra) qui

contiennent l’évaluation de la couverture neigeuse à une résolution de 0.05o. Ces produits men-

suels sont calculés à partir de la moyenne des produits journaliers. La couverture neigeuse est

déterminée à partir de la relation linéaire liant la fraction neigeuse (FRA : Snow Fraction) à

l’indice de di↵érence normalisée de la couverture neigeuse (NDSI : Normalized Di↵erence Snow

Index) défini comme la di↵érence des reflectances observées dans une bande visible telle que

la bande 4 de MODIS (0.555 µm) et une bande infrarouge telle que la bande 6 de MODIS

(1.64 µm) divisée par la somme des deux reflectances (NDSI = b4�b6
b4+b6 , Salomonson et Appel

(2004)). Ce produit de couverture neigeuse nous a permis de rejeter les mesures
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de reflectance de surface CALIPSO qui présentent une saturation trop importante

au-dessus des surfaces neigeuses.

Les produits BRDF

Pour les études de reflectance de surface nous avons aussi utilisé les produits journaliers de

BRDF MODIS (MCD43C4) qui fournissent des données de réflectance, à 555 nm, ajustées à

l’aide d’une fonction de distribution de la réflectance bidirectionnelle (BRDF) pour modéliser les

valeurs comme si elles étaient prises en vue du nadir (variable NBAR : Nadir BRDF-Adjusted

Reflectance). La résolution spatiale est de 0.05o. Pour chaque jour, la BRDF est déterminée

à partir de l’inversion des observations MODIS, nettoyées de nuages et corrigées des e↵ets

atmosphériques, sur une période de 16 jours. Ce produit utilise un modèle de BRDF semi

empirique (Wanner et collab., 1995, 1997; Lucht et collab., 2000). La BRDF fournie par

MODIS sera divisée par ⇡ pour être comparée à la réflectance lidar mesurée par

unité d’angle solide pour les analyses conduites dans le chapitre 5.

2.2.2 L’instrument IASI

L’instrument IASI (Infrared Atmospheric Sounding Interferometer) est un capteur interférométrique

qui permet d’e↵ectuer des mesures dans l’infrarouge (8461 canaux entre 3.7 µm et 15.5 µm)

avec une résolution horizontale de 12 km sur une largeur de bande d’environ 2200 km. L’objec-

tif de cet instrument est de fournir des profils de température et d’humidité de l’atmosphère

ainsi que la répartition de plusieurs gaz dans la colonne d’air (ozone, dioxyde et monoxyde

de carbone, méthane et ammoniac). Cet instrument est placé sur les satellites météorologiques

européens MetOp A, B et C, qui ont une orbite héliosynchrone avec un passage à l’équateur

pour le noeud descendant à 9h30 (heure solaire locale), et peut fournir une couverture globale

deux fois par jour.

Les mesures utilisées lors du travail de thèse ont été :

• Le contenu intégré de l’atmosphère en CO (George et collab., 2009). Nous avons utilisé les

produits de niveau 2 fournissant des valeurs de colonne de CO avec une résolution spatiale

de 12 km et temporelle de 1 journée (données disponibles sur le site AERIS12 Clerbaux

(2018)). Les distributions de CO sont déterminées à l’aide de l’algorithme FORLI-CO

développé à l’Université Libre de Bruxelles (Hurtmans et collab., 2012). Les restitutions

de CO IAI ont montré un bon accord avec les autres sondeurs infrarouge spatiaux tels

que AIRS, MOPITT ou TES. Par exemple à l’échelle mondiale, George et collab. (2009)

ont indiqué un très bon accord avec biais moyen total de 10% avec l’instrument MOPITT

sur la plateforme Terra. Ces mesures ont été utilisées en complément à l’identifi-

cation des sources de pollution urbaine ou de feux de biomasse lors de l’étude

des données lidar aéroporté en Sibérie.

12https://iasi.aeris-data.fr/co_ac_saf_iasi_a_arch/
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• L’AOD IASI à 10 µm, à une résolution de 0.5o⇥ 0.5o, a été utilisée pour l’identification

des poussières désertiques (Peyridieu et collab., 2013; Capelle et collab., 2014,

2018) lors de l’étude des données lidar aéroporté en Sibérie (données disponible

sur le site AERIS13). L’évaluation des AOD IASI à 10 µm à partir de comparaisons avec les

données AERONET pour 25 sites marin montre une forte corrélation (⇡ 0.88). Au dessus

des surfaces terrestres, la comparaison entre IASI et AERONET, pour 17 sites, présente

une corrélation plus faible de 0.74. Les hétérogénéités importantes du terrain augmentent

la di�culté pour déterminer les caractéristiques de surface (émissivité et température) et

vont avoir un impact négatif sur la précision de l’AOD (Capelle et collab., 2014).

2.2.3 La plateforme CALIPSO

Le satellite franco-américain CALIPSO (Winker et collab., 2009) a été lancé en 2006 afin

d’étudier les impacts radiatifs des nuages et des aérosols qui représentent les principales sources

d’incertitudes sur la prédiction de l’évolution du climat. CALIPSO se trouve au sein du A-

TrainDepuis septembre 2018 CALIPSO a modifié sont orbite et quitté le A-Train pour rejoindre

le C-Train. Dans ce travail de thèse nous n’avons utilisé que des données CALIPSO antérieures à

2018. et est en orbite héliosynchrone à 705 km d’altitude avec un passage à l’équateur ascendant

à 13h30 heure locale. L’inclinaison de son orbite est de 98oet assure une couverture entre 82oN

et 82oS.

La plateforme embarque 3 instruments :

• CALIOP : Lidar à rétrodi↵usion à deux longueurs d’ondes (532 nm et 1064 nm) et sensible

à la polarisation sur la voie à 532 nm. Depuis novembre 2007 cet instrument pointe à 3oau

nadir. L’utilisation des deux longueurs d’onde permet, à partir du calcul du color ratio

(rapport des canaux à 1064 nm et 532 nm), d’obtenir des informations sur la taille des

particules et la discrimination aérosol/nuage. La mesures de la dépolarisation à 532 nm

permet d’obtenir des informations sur la forme des particules (sphérique ou comportant

de nombreuses faces) et la phase thermodynamique des nuages.

• IIR (Infrared Imager Radiometer) : il s’agit d’un radiomètre imageur à 3 canaux dans

l’infrarouge thermique (8.65 µm, 10.6 µm et 12.05 µm). Son champ de vue au sol est de

64 km2 centré sur le spot lidar et sa résolution au sol est 1 ⇥ 1 km.

• WFC (Wide Field of View Camera) : il s’agit d’un imageur mono-canal à 645 nm. Son

champ de vue au sol est de 60 km2 centré sur le spot lidar et sa résolution est de 125 ⇥
125 m dans la zone de 5 km de part et d’autre de la trace du satellite et de 1 ⇥ 1 km au

delà de cette zone.

Les produits CALIOP opérationnels : Pour ce travail de thèse nous n’avons utilisé, par-

mis les produits CALIPSO, que les mesures du lidar CALIOP et exploité les produits suivants :

13https://iasi.aeris-data.fr/DUST-AOD_IASI_A_data/
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• Le produit de niveau 1 : le produit CALIOP de niveau 1 fournit avec une résolution hori-

zontale de 333 m, le profil du signal lidar rétro-di↵usé atténué (TAB14) à 532 nm sur les

polarisations parallèle et perpendiculaire et à 1064 nm sans séparation des polarisations,

ainsi que des données auxiliaires telles que le profil de densité moléculaire, de densité

d’ozone, les profils de température et de pressions pour 33 niveaux d’altitude issus des

analyses météorologiques MERRA15.

L’incertitude sur la restitution du TAB n’est pas fournie dans ces produits L1 mais peut

être calculée à partir de l’équation suivante :

��
0
(k, ri) =

"
r2i ·NSF 2(k) · � 0

(k, ri)

E ·C(k)
+

✓
r2i ·RMS(k)

E ·GA ·C(k)

◆2
#0.5

· fcorrect [Nbin(ri), Nshift]p
Nbin(ri) ·Nshot

(2.2)

Avec ri la distance entre l’instrument CALIOP et le ieme bin, NSF le ”Noise Scale Fac-

tor”16, E l’énergie du laser, C le coe�cient calibration, GA le gain du photomultiplicateur

(du recepteur), RMS l’estimation du bruit de fond de ciel, Nbin et Nshot le nombre de bin

et de tir laser moyénné suivant l’altitude. fcorrect est un facteur de correction tabulé qui

permet de tenir compte de la correlation partielle entre les bins voisins.

Les produits de niveau 1 fournissent également une évaluation de la reflectance lidar de

surface. Dans les produits de données V4, la détection du pic de réflexion par la surface de

la Terre est réalisée à l’aide d’un balayage du profil lidar du bas vers le haut en utilisant

un algorithme de recherche de pic basé sur la dérivation (Vaughan et collab., 2018).

La reflectance de surface CALIOP à 333 m de résolution horizontale (�
0
333m) est définie

comme l’intégrale du signal de rétro-di↵usion atténué à 532 nm entre +30 m au-dessus

du sol et �300 m sous la surface (Lu et collab., 2018).

Dans les produits CALIOP de niveau 1 utilisés, aucune incertitude associée à la valeur

de l’écho de surface n’est fournie, c’est pourquoi nous avons développé une méthode pour

le calcul de cette incertitude. L’incertitude sur l’intégrale de l’écho de surface ��
0
333m est

donnée par le produit du bruit de fond (en m�1.sr�1) avec la largeur du pic de surface

(en m ) : ��
0
333m = RMS · |AltitudeTop � AltitudeBase|. Ces di↵érents paramètres sont

disponibles dans les produits CALIOP (variable ”Surface Scaled RMS Background 532”17)

14TAB : Total Attenuated Backscatter
15Modern-Era Retrospective analysis for Research and Applications
16Facteur qui compense l’écart à un bruit de grenaille idéal. NSF =

�NT
Gp
N
G

avec G le gain du photomultipli-

cateur, N le nombre de photons collectés par le détecteur et �NT l’écart du nombre de photons collectés par
le détecteur à la loi de Poisson.

17Estimation du bruit de fond calculée à partir des mesures de bruit quadratique moyen (RMS noise : root
mean square noise) entre 65 et 80 km AMSL, ré-échelonnée pour créer un pseudo coe�cient de rétro-di↵usion
atténué (unité m�1.sr�1). L’algorithme de détection de surface de la version 4 exige que le signal de surface
dépasse l’estimation du bruit de fond RMS mis à l’échelle par une constante multiplicative. Le bruit RMS est
déterminé à bord de la plateforme CALIPSO pour chaque impulsion laser en calculant l’écart type de 1000
échantillons de 15 m (de résolution verticale) acquis entre 65 et 80 km d’altitude.
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ainsi que les altitudes supérieure et inférieure du retour de surface lidar (”Surface Top

Altitude 532” et ”Surface Base Altitude 532” respectivement).

Les reflectances lidar de surface présentant une potentielle saturation sont filtrées à l’aide

des ”flag” dédiés fournis dans les produits L1. Afin de compléter la sélection des va-

leurs de reflectance lidar de surface utilisable nous avons utilisé les produits MODIS de

classification des surfaces (section 2.2.1) et de couverture neigeuse (section 2.2.1).

• Le produit aérosol de niveau 2 sur un profil vertical : ce produit fournit le profil vertical

(avec 30 m de résolution verticale) des propriétés optiques telles que le coe�cient de rétro-

di↵usion particulaire, le coe�cient d’extinction et l’épaisseur optique aérosols intégrée sur

la colonne.

• Les produits de niveau 2 aérosols et nuages par couche : ces produits de niveau 2 per-

mettent une identification des couches détectables sur le profils de TAB et fournissent,

pour chaque couche détectée, le type ainsi que les propriétés optiques de la couche :

épaisseur optique, rapport lidar, rapport de couleur et rapport de dépolarisation. Pour les

nuages, le sous type permet de préciser la phase. Pour les aérosols, le sous type permet

de préciser la nature des aérosols. L’algorithme opérationnel CALIOP utilise les mesures

de dépolarisation et de di↵usion pour déterminer un type d’aérosol qui consiste en un

mélange de composants d’aérosols caractéristiques d’une région ou d’une masse d’air, au-

quel un LR est associé. Une hypothèse incorrecte pour le ratio lidar pourrait être une

source d’erreur substantielle (⇡ 20 - 50%) dans la restitution des profils d’extinction

avec cette méthode (Omar et collab., 2009; Kim et collab., 2018). La figure 2.7 présente

l’organigramme de l’algorithme d’attribution des types d’aérosols utilisés par CALIOP.

Figure 2.7 : Organigramme du schéma de sélection des types d’aérosols CALIPSO pour les
aérosols troposphériques (Kim et collab., 2018).

Pour les couches d’aérosols isolées dans la troposphère libre, la méthode de l’atténuation

permet d’évaluer le LR mais cette méthode est applicable seulement pour les couches
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su�samment bien séparées des nuages et de la couche limite. Pour les autres couches,

une contrainte sur le LR peut être appliquée à partir de l’utilisation d’une valeur d’AOD

indépendante et co-localisée avec les observations CALIOP.

Plusieurs mesures d’AOD indépendantes peuvent être utilisées, comme celles issus des

mesures spatiales de l’instrument MODIS de la plateforme Aqua qui présente une bonne

co-localisation spatiale et temporelle avec CALIPSO (produit CALTRACK). Cependant

aucune mesure d’AOD à 550 nm n’est disponible de nuit (⇡ 30% des données CALIOP)

ou au-dessus des surfaces enneigées.

• Les produits SODA (Synergized Optical Depth of Aerosols) : plusieurs méthodologies

utilisent les reflectances lidar de surface afin de déterminer une AOD532 au-dessus des

surfaces océaniques ou des nuages d’eau liquide optiquement opaques (Josset et collab.,

2009, 2010b,a). Ces restitutions d’AOD532 sont regroupées dans les produits SODA OVOC

(surface océanique) et OLIWAC (nuages bas). Ces produits seront décrits plus en détail

dans le chapitre 4. Aucune méthodologie opérationnelle utilisant la reflectance lidar de

surface n’existe pour estimer l’AOD sur les surfaces continentales, au plus proche des

sources. La dernière partie de mon travail de thèse a donc été consacrée au développement

d’une méthode permettant la restitution d’AOD à partir de l’utilisation de la reflectance

CALIOP de surface et à son évaluation au-dessus de la Sibérie (chapitre 5).

Ces di↵érents produits sont utilisés au LATMOS avec un algorithme de calcul de profil

moyen de rétro-di↵usion et d’extinction particulaire avec une résolution horizontale de 20 km

de jour et 10 km de nuit, et une résolution verticale de 180 m de jour et 60 m de nuit. Dans

cet algorithme les profils de TAB des produits CALIOP L1, les réflectances de surface et les

AOD SODA à 333 m sont filtrés des nuages à l’aide du produit nuages L2 par couche. Ces

TAB filtrés des nuages sont aussi utilisés afin de recalculer les LR pour les couches d’aérosols

isolées dans la troposphère libre (méthode de l’atténuation18). Les profils moyens de TAB et

de LR permettent, après inversion de Fernald, de calculer un profil d’extinction CALIOP et

une AODv4+ moyenne à 10 ou 20 km. Les moyennes à 10 ou 20 km des profils d’extinctions

issus du produit L2 profil et la valeur d’AODv4 correspondante sont aussi sauvegardés. Dans

ce travail de thèse toutes les données CALIOP présentées seront analysées avec cette résolution

horizontale. La figure 2.8 présente le schéma récapitulatif de l’utilisation des di↵érents produits

CALIPSO dans cet algorithme.

18Calcul du LR à partir de l’atténuation de la couche d’aérosols : la détermination de l’atténuation par une
couche d’aérosols su�samment bien séparée des nuages et de la couche limite permet d’évaluer son rapport lidar
à partir de la rétro-di↵usion intégrée sur la couche et des rapports de di↵usion atténuée au sommet et à la base
de la couche.
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Figure 2.8 : Schéma présentant la procédure de traitement des données CALIOP.

2.3 Conclusion

Le travail de thèse présenté dans ce document s’articule autour de deux axes principaux :

(i) l’étude des mesures de deux campagnes aéroportées e↵ectuées en Sibérie afin de mieux

caractériser les sources d’aérosols et leurs propriétés optiques dans cette région (chapitre 3) (ii)

L’utilisation de la reflectance CALIOP de surface pour l’estimation de l’épaisseur optique sur

la Sibérie et le Pacifique Nord et l’exploitation de cette mesure cöıncidente avec celle du profil

lidar pour contraindre l’inversion du signal lidar (chapitres 4 et 5).

L’objectif du présent chapitre a ainsi été de fournir une description générale de la structure

du travail de thèse présenté dans ce manuscrit ainsi que les instruments et données utilisés.
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Chapitre 3

Caractérisation des sources d’aérosols

en Sibérie

3.1 Introduction

Dans ce chapitre, nous présentons l’analyse des données obtenues lors de deux campagnes

aéroportées menées en Sibérie centrale et orientale en 2013 et 2017 avec un avion Tu-134 équipé

de moyens de mesures in-situ des gaz trace et des aérosols ainsi que d’un lidar à rétrodi↵usion

élastique de 532 nm à visée vers le bas. L’analyse du profil d’extinction est toutefois limitée par

l’absence de lidar à haute résolution spectrale (HSRL) ou d’un lidar Raman à bord de l’avion

Tu-134. Cependant, une analyse complète du type d’aérosol pour les masses d’air rencontrées

par l’avion et les connaissances actuelles sur le rapport lidar généralement rencontré pour ce

type d’aérosol (Omar et collab., 2009; Burton et collab., 2012; Müller et collab., 2007) peuvent

être utilisées pour analyser le signal lidar et calculer l’AOD pour les couches d’aérosols observées

par le lidar aéroporté. Ces AOD peuvent être comparées à celles mesurées par les observations

satellites pour, à la fois vérifier la cohérence de ces observations pour un type d’aérosols, et

discuter la classification des couches d’aerosols fournie par l’instrument CALIOP.

Les campagnes aéroportées, les instruments et la méthodologie permettant d’identifier le

type d’aérosol et de traiter les données lidar sont décrits dans les sections 3.2 et 3.3. Une sélection

de profils CALIOP dans des masses d’air ayant la même origine que celles observées par l’avion

fournit également des informations supplémentaires sur les propriétés optiques des aérosols dans

les di↵érentes couches en utilisant les produits aérosols fournis par la NASA (version 4.20).

Dans la section 3.4, une sélection de six études de cas, représentatives des principales sources

d’aérosols observées en Sibérie, sont présentées et analysées en termes de mélange ou d’âge des

aérosols attendus, d’étendue verticale des couches et de propriétés optiques des aérosols. La

discussion portera sur les résultats de l’analyse comparative des di↵érentes études de cas et sur

l’apport de la synergie entre mesures in-situ, lidar aéroporté, et observations satellites.
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3.2 Description des campagnes et des données

3.2.1 Description des campagnes aéroportées

Les avions de recherche de l’IAO SB RAS1 survolent, selon un axe Nord-Sud et Est-Ouest,

la Sibérie centrale et orientale depuis 2006. L’avion utilisé lors des campagnes est un Tupolev

134. Deux campagnes aériennes ont eu lieu en juillet 2013 et juin 2017, avec un lidar de rétro-

di↵usion à 532 nm orienté vers le sol (au nadir) et des instruments de mesures in-situ des

concentrations de gaz à l’état de traces et des propriétés des particules d’aérosols (distribution

de taille, concentration, propriétés de di↵usion). Chaque campagne consiste en 4 vols reliant

Novossibirsk à Yakutsk à l’Est ou Norilsk au Nord. Les vols sont e↵ectués sur des routes

prédéfinies mais le plan de vol peut être modifié afin d’éviter la présence de systèmes frontaux

qui pourraient perturber l’analyse des mesures lidar et des prélèvements d’aérosols. Les vols se

décomposent en une succession de montées/descentes pour obtenir des profils verticaux (⇡ 6

par vol et dont la durée est ⇡ 30 min) à partir des mesures in-situ et des paliers horizontaux

à 0.6 , 4 et 8 km d’altitude afin d’échantillonner la structure verticale des couches d’aérosols

à partir des mesures lidar. Concernant les données lidar, seules les données collectées lors de

vols au-dessus de 4 km sont utilisées compte tenu de l’influence de la fonction de recouvrement

géométrique pour des distances < 1 km. Les trajectoires de vol ainsi que les altitudes sont

présentées pour la campagne de juillet 2013 et juin 2017 sur la figure 3.1.

Figure 3.1 : Carte des 8 trajectoires de vol des avions réalisées en 2013 (boucle Est) et en
2017 (boucle Nord). Les plages d’altitude des avions sont également indiquées pour les vols de
2017 (b) et 2013 (c).

1V. E. Zuev Institute of Atmospheric Optics, the Siberian Branch of the Russian Academy of Sciences (IAO
SB RAS).
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Lors de ces deux campagnes les vols ont été e↵ectués au-dessus (i) des grandes villes

sibériennes (Novossibirsk, Tomsk, Krasnöıarsk, Yakoutsk) ; (ii) des champs d’extraction de gaz

de la vallée de l’Ob et de la ville industrielle de Norilsk ; (iii) du long transect entre Novossibirsk

et Yakoutsk pour échantillonner le transport à longue distance des émissions provenant des feux

de forêts et des latitudes moyennes de l’Asie orientale (aérosol de poussière désertique, pollu-

tion venue de Chine) ; (iv) täıga sibérienne pour caractériser les feux de forêts. Les principales

sources d’aérosols pourraient donc être incluses dans l’analyse des observations aéroportées

3.2.2 Description du système lidar aéroporté

Le système lidar LOSA installé à bord de l’avion Tu-134 a été développé à l’IAO SB RAS (Balin

et collab., 2011; Penner et collab., 2015).

Le module émetteur est basé sur un laser Nd-YAG à l’état solide émettant des impulsions

laser de 8 ns à 1064 nm et 532 nm. L’énergie maximale de sortie à 532 nm est de 100 mJ avec

une fréquence de répétition de 10 Hz et une divergence de faisceau de 2, 5 mrad. Le récepteur

optique est une lentille de réception de 150 mm de diamètre couplée à un filtre de 1 nm et à

deux canaux de réception (co-polarisation et polarisation croisée). Le recouvrement géométrique

complet est obtenu entre 80 m et 200 m. En pratique, les 200 premiers mètres ne sont pas utilisés

pour réduire les erreurs lors de l’estimation de la correction de la fonction de recouvrement

géométrique dans la zone de ciel clair sous l’avion.

L’unité de détection est composée d’un photomultiplicateur couplé à un système électronique

de conversion analogique-numérique (ADC) avec une plage de fréquence d’échantillonnage de

25 MHz à 100 MHz (c’est-à-dire une résolution verticale de 1, 5 m à 6 m). La numérisation du

signal est e↵ectuée sur 12 bits. L’étalonnage de la polarisation croisée n’est pas assez fiable

pour caractériser le type d’aérosol et sera principalement utilisé pour discriminer les couches

de nuages de celles d’aérosols. Le canal proche infrarouge n’était pas disponible pendant les

campagnes aériennes. Un signal de rétro-di↵usion atténué en logarithme décimal > �2, 2

(= 6.0 ⇥ 10�3 km�1.sr�1 )2 avec un signal supérieur au seuil de détection dans le canal de

dépolarisation est considéré comme un nuage. La moyenne temporelle initiale des données lidar

est de 8 s et 1 min, respectivement pour les campagnes 2013 et 2017. Après filtrage des nuages,

les données sont moyennées sur 1 min à 5 min pour obtenir une portée de mesure supérieure à

6 km.

3.2.3 Les mesures in-situ

Les mesures in-situ comprennent les mesures de gaz à l’état de traces et d’aérosols. La mesure du

CO est e↵ectuée à l’aide d’un analyseur de CO entièrement automatisé basé sur un analyseur de

gaz à corrélation d’absorption infrarouge commercial (modèle 48C, TEI Thermo Environment

Instruments, USA). L’instrument est décrit dans (Nedelec et collab., 2003). La précision est

de 5 ppb (5 % CO) pour un temps d’intégration de 30 s (c’est-à-dire le temps de réponse de

2Seuil déterminé pour un rapport de di↵usion atténué de 10 et une dépolarisation de 30%.
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l’instrument) et la limite de détection est de 10 ppb. Les mesures de CO2, CH4 et H2O ont été

e↵ectuées au moyen de l’analyseur de concentration de gaz Picarro G2301-m avec une précision

de 70 ppb pour le CO2 et de 0,5 ppb pour le CH4 avec un temps d’intégration de 5 s. Une

correction de la présence d’humidité fournit automatiquement les fractions molaires de gaz sec.

Les concentrations massiques équivalentes du carbone suie (EBC : Equivalent Black Carbon)

sont mesurées à l’aide d’un aethalomètre3 basé sur l’atténuation de la lumière par les particules

après leur collecte sur un filtre (Panchenko et collab., 2000). La longueur d’onde se situe entre

0,4 et 1,1 µm avec un maximum proche de 0,9 µm Cet instrument est sensible aux particules

sub-microniques. La concentration massique de BC (⇢BC) en µg/m3 est convertie à partir de la

mesure de l’absorption lumineuse (ln I
I0
) en utilisant la relation suivante : ⇢BC = 697 ·Cf · ln I

I0
,

où Cf est le facteur de correction compris entre 0.5 et 1 prenant en compte le noircissement

du filtre. Cf est obtenu en comparant les données non corrigées à des données de référence

obtenues en laboratoire. La sensibilité de EBC est de ' 0.01 µg/m3.

La distribution en taille des particules est entièrement caractérisée à l’aide de deux instru-

ments di↵érents. Les concentrations de particules ultra-fines dans la gamme de diamètre de 3 à

200 nm sont mesurées à l’aide d’un granulomètre à di↵usion (DPS : Di↵usional Particle Sizer)

constitué d’une batterie de di↵usion automatisée à 8 canaux (écran synthétique ADB ; conçu

par ICKC SB RAS, Novosibirsk ; Ankilow et collab. (1991); Ankilov et collab. (2002a,b)) couplé

à un compteur de particules par condensation (TSI CPC 3781). Une période de balayage du

DPS prend 80 s pour dériver la distribution des tailles selon 20 classes de taille. L’e�cacité

de transmission de l’instrument aéroporté est de l’ordre de 0.997 dans la gamme 70-200 nm

et varie de 082 à 0.89 entre 400 hPa et 1000 hPa pour la gamme de taille 3-70 nm. Toutes

les concentrations sont indiquées dans des conditions standards de température et de pression

(CSTP4). Les concentrations de particules dans 31 classes de taille comprise entre 0,25 et 32

µm sont mesurées à l’aide d’un compteur optique de particules GRIMM 1.109 (GRIMM Aerosol

Technik GmbH & Co. KG, Allemagne).

Les paramètres météorologiques tels que la température, l’humidité et le vecteur vent sont

mesurés régulièrement à bord à l’aide du capteur HYCAL modèle IH-3602-C de Honeywell Inc.

Les précisions de température et d’humidité relative sont respectivement de 0.5oC and 7 %.

3.2.4 Contexte météorologique des campagnes

La campagne de 2013 s’est déroulée entre deux noyaux dépressionnaires à l’ouest de Novossibirsk

(53oN, 75oE), présent tout au long de la campagne, et à proximité de Yakoutsk à 55oN, 115oE.

3Le flux gazeux passe à travers un matériau filtrant qui retient les particules en suspension, créant ainsi
un dépôt de densité croissante. Un faisceau lumineux projeté à travers le dépôt est atténué par les particules
absorbantes. Les mesures sont e↵ectuées à intervalles de temps successifs et l’augmentation de l’atténuation
d’une mesure à l’autre est proportionnelle à l’augmentation de la densité du matériau optiquement absorbant
sur le filtre ; lui même proportionnel à la concentration du matériau dans le flux d’air échantillonné. La mesure
du débit de gaz échantillonné et la connaissance des caractéristiques optiques et mécaniques de l’instrument
permettent de calculer la concentration moyenne des particules absorbantes dans le flux gazeux pendant la
période d’échantillonnage.

4Température T = 298.15K et pression P = 105
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Le système dépressionnaire à proximité de Yakoutsk s’estompe peu à peu pendant la campagne

(figure 3.2a). Lors du premier vol e↵ectué entre Tomsk et Mirnyy, l’avion a évolué dans une

zone avec un fort flux de nord-est (> 10 ms�1 à 500 hPa, figure 3.2b) lié à la conjonction

de l’enroulement autour de la première dépression et du retour d’Est de la seconde avec des

masses d’air peu humides (✓eq ⇡ 320 kelvin 500 hPa, figure 3.2c). La région entre le Nord de

la Chine (Harbin) et la ville de Yakoutsk se trouve en revanche au niveau du secteur chaud de

la dépression à 55oN, 115oE, zone caractérisée par un fort flux de sud (> 10 ms�1 à 500 hPa)

avec des ascendances d’air humide (✓eq > 370 kelvin 500 hPa). Dans la zone entre Bratsk et

Novossibirsk les conditions atmosphériques sont plus stables avec des vents faibles (< 2 ms�1

à 500 hPa). Les conditions atmosphériques sont donc plutôt instables pour cette campagne.

Figure 3.2 : a) : Carte du géopotentiel (en mgp) à 500 hPa lors de la campagne aéroportée
de 2013 (données ECMWF). b) : Carte du champ de vent à 500 hPa lors de la campagne
aéroportée de 2013 (données ECMWF). Les vecteurs représentent la direction et l’intensité des
vents (données ECMWF). Les lignes colorées représentent les isotaches et la couleur la vitesse
du vent (en m/s ). c) : Carte de température potentielle équivalente (données ECMWF) à
500 hPa lors de la campagne aéroportée de 2013 (en K ).

Lors de la campagne 2017, l’avion a volé à nouveau sur le flanc anticyclonique est d’une

dépression mais dans une zone de plus forte pression (figure 3.3a). Il a volé dans des masses

d’air relativement sèches (✓eq ⇡ 330 kelvin 500 hPa, figure 3.3c) avec un flux modéré de sud à

85oE (⇡ 5 ms�1 à 500 hPa) et de nord à 70oE(> 10 ms�1 à 500 hPa, figure 3.3b). Au nord de

60oN l’avion a volé sous un fort flux d’ouest (> 10 ms�1 à 500 hPa).
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Figure 3.3 : a) : Carte du géopotentiel (en mgp) à 500 hPa lors de la campagne aéroportée
de 2013 (données ECMWF). b) : Carte du champ de vent à 500 hPa lors de la campagne
aéroportée de 2013 (données ECMWF). Les vecteurs représentent la direction et l’intensité des
vents (données ECMWF). Les lignes colorées représentent les isotaches et la couleur la vitesse
du vent (en m/s ). c) : Carte de température potentielle équivalente (données ECMWF) à
500 hPa lors de la campagne aéroportée de 2013 (en K ).

3.3 Méthodologie d’analyse des données

3.3.1 Traitement des données lidar aéroporté

L’équation lidar qui relie le signal utile reçu (P(r)), en fonction de la distance sur la ligne de

visée lidar r, aux paramètres optiques du milieu et à leur répartition spatiale (annexe A) peut

s’écrire sous la forme suivante :

P (r) =
K ·O(r) · �(r) ·T 2(r)

r2
(3.1)

avec K (W.m�3 ) la constante instrumentale, O(r) (sans unité) le facteur de recouvrement

géométrique entre le faisceau laser et le champ de vue du télescope, �(r) et T 2(r), respectivement

les coe�cients de rétro-di↵usion et de transmission à la distance r. Ces derniers sont directement

liés au contenu atmosphérique et constituent les paramètres d’intérêts. Afin de pouvoir évaluer

ces paramètres il est important de corriger le signal lidar des e↵ets géométriques à proximité de

l’avion (terme O(r)), et de le calibrer (terme K). Pour cela nous avons sélectionné pour chaque

vol des zones sans nuages et sans aérosols entre 0 et r0 =700 m sous l’avion. Dans ces zones, du

fait de la faible quantité d’aérosols, nous pouvons supposer que le coe�cient de rétro-di↵usion

aérosol �aero(r) ⇡ 0 et que le coe�cient de transmission aérosol Taero(r) ⇡ 1. L’équation 3.1

49



s’écrit alors :

P (r) =
K ·O(r) · �mol(r) ·T 2

mol(r)

r2
(3.2)

Dans ces zones sans aérosols, à la distance r0 = 700 m, le facteur géométrique est proche de

1 (figure 3.4a) et le coe�cient de calibration s’écrit :

K =
P (r0) · r20

�mol(r0) ·T 2
mol(r0)

(3.3)

Figure 3.4 : a) : Debut de profil lidar du signal calibré. En rouge le facteur géométrique O(r).
A r0 = 700 m alors O(r0) = K. En vert le profil Rayleigh. b) : Profil lidar complet du signal
calibré. En vert le profil Rayleigh.

Le facteur géométrique O(r) est déterminé entre 0 et 700 m sous l’avion pour les profils

retenus pour une détermination de la constante d’étalonnage. L’étalonnage peut évoluer au

cours du temps du fait des conditions de mesures (vibrations, changements de température...).

En conséquence, la constante de calibration a été déterminée plusieurs fois au cours de chaque

vol avec une résolution temporelle de 1 min à 5 min. Les sections de vol sans présence d’aérosols

ou de nuages sont déterminées à partir de la recherche des minimas de signal de rétro-di↵usion

(�(r)) à 700 m sous l’avion pour des altitudes de vol > 4 km et pour des mesures in-situ

des concentrations totales d’aérosols provenant de l’instrument Grimm < 15 particles cm�3.

Le profil vertical de la rétro-di↵usion atténuée moléculaire (�mol(r) ·T 2
mol(r)) a été estimé à

partir de l’analyse météorologique ERA- ECMWF de résolution 0,75o(Dee et collab., 2011). La

précision de l’étalonnage est alors de l’ordre de 5 à 10 % en raison de l’incertitude statistique

moyenne du signal (< 3 %) et de l’hypothèse selon laquelle le rapport de di↵usion de référence

est l’unité dans la plage d’étalonnage (⇡ 5 %) (cf tableau 3.1).

La figure 3.4b présente un exemple d’un profil lidar calibré.

La restitution des épaisseurs optiques des couches d’aérosols est basée sur l’inversion ”vers

l’avant” (mode ”forward”) de Fernald du P (r) · r2 calibré (Fernald, 1984), en supposant une

valeur constante du rapport lidar (LR : lidar ratio, annexe A) dans la couche d’aérosols. Les

valeurs de LR utilisées (et les incertitudes associées), pour chaque type d’aérosols, lors des

inversions e↵ectuées seront issues de la littérature une fois le type de source d’aérosol identifié.
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Table 3.1 : Tableau récapitulatif des constantes système obtenues pour chaque vol ou portion
de vol étudiée dans la section 3.4 avec les dates et heures correspondantes.
Étude de cas Dusty mix Feux Feux Gas flaring Urban / indus Transport NC

(panache jeune) (panache âgé)

Date, UTC 16/06/2017, 5h 19/07/2013, 6h 18/06/2017, 2h 18/06/2017, 1h 20/07/2013, 6h 19/07/2013, 11h

K 13458 ± 2% 491724 ± 10% 83014 ± 5% 63413 ± 2% 136203 ± 5% 127216 ± 5%

Ceci est similaire à l’approche développée par CALIPSO mais la classification d’aérosols sera

choisie pour correspondre aux cas spécifiquement rencontrés pendant les campagnes.

Afin d’estimer l’incertitude sur le profil de rétro-di↵usion (et sur l’AOD) calculé, 500 inver-

sions ont été e↵ectuées en utilisant des valeurs aléatoires de LR comprises dans l’intervalle des

valeurs possibles pour le type d’aérosol considéré et l’incertitude statistique sur le coe�cient

de rétro-di↵usion à l’altitude de référence (⇡ 5%). La méthodologie complète de l’analyse des

données lidar est résumée dans le panneau supérieur de la figure 3.5.

3.3.2 Identification des sources et types d’aérosols

Pour chaque vol, les zones d’émissions, l’épaisseur et l’altitude des couches, l’épaisseur optique

ainsi que les types d’aérosols des couches observées par le lidar aéroporté ont été caractérisées.

La première étape est de déterminer les zones d’émissions des couches d’aérosols observées

afin de pouvoir identifier les types d’aérosols et s’ils ont subi un vieillissement. Pour cela nous

utilisons le modèle de dispersion Lagrangien FLEXPART v9(Lagrangian FLEXible PARTicle

dispersion model, annexe B) qui va permettre de déterminer les zones sources potentielles

ainsi que les di↵érents régimes de transport des couches observées. FLEXPART est un modèle

Lagrangien conçu pour calculer le transport à longue distance, la di↵usion, le dépôt sec et

humide, de polluants atmosphériques ou de particules d’aérosols vers l’arrière (”backward”)

ou vers l’avant (”forward”) utilisant un grand nombre de particules relâchées dans un volume

d’atmosphère représentant la zone d’émission ou d’observation des aérosols (Stohl et Seibert,

1998; Stohl et collab., 2002b). Pour notre étude, les calculs de dispersion des particules sont

e↵ectués en incluant les processus d’élimination des traceurs d’aérosols par dépôt sec et hu-

mide dans le nuage et sous le nuage. Pour chaque couche d’aérosol identifiée dans un profil

lidar, on e↵ectue des simulations en mode ”backward” de 5 à 10 jours avec 10 000 particules

libérées dans une zone d’altitude de 1 km d’épaisseur (résolution horizontale de 1o⇥ 1o). La

présence de nuages est calculée par FLEXPART à l’aide des champs d’humidité relative. Les

champs météorologiques utilisés pour les simulations (y compris les taux de précipitation) sont

des champs opérationnels du Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques à Moyen

Terme (CEPMMT5) à la résolution horizontale T255 (⇡ 80 km) et avec 153 niveaux verticaux

du modèle. Les simulations FLEXPART fournissent des cartes de la sensibilité potentielle aux

émissions (PES en seconde6) pour chaque couche d’aérosol observée par le lidar aéroporté et

5ECMWF en anglais : European Centre for Medium-Range Weather Forecasts.
6Le PES est donné en seconde. Multiplié par un flux de surface il permet d’obtenir les concentrations pour

un type d’émission donné. Le PES est calculé en utilisant des moyennes de 3h sur une grille tridimensionnelle
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prennent en compte la correction due aux pertes du traceur par dépôt sec et humide (Seibert

et Frank, 2004). En d’autres termes, le PES correspond au temps de résidence d’une parcelle

d’atmosphère dans une zone et à une altitude donnée. Ainsi, plus le PES va être important dans

une zone plus cette zone va influencer une observation. Les cartes de PES obtenues représentent

les zones qui ont le plus influencé les observations. Ces cartes fournissent une sensibilité à de

potentielles émissions et non à des émissions e↵ectives. Une zone avec de fortes valeurs de PES

signifie que cette zone a influencé significativement nos observations seulement si des aérosols

sont présents dans cette zone d’influence. Une zone de forte valeur de PES mais dont l’at-

mosphère est dépourvue (ou presque) d’aérosols n’aura pas (ou très peu) d’influence sur la

couche d’aérosols observée par le lidar. C’est pourquoi cette analyse des zones de sources po-

tentielles d’importance doit être complété par celle des observations du contenu atmosphérique

en aérosols dans toutes les zones dont le PES est supérieur à 2000 s. C’est pourquoi le PES

de FLEXPART avec un contenu en aérosols atmosphériques significatif et les cartes d’AOD550

MODIS du produit journalier de niveau 3 ”Atmosphere Daily Global Gridded Product” de

résolution spatiale 1o⇥ 1oont été utilisés afin d’identifier les régions source.

Diverses observations satellitaires sont ainsi utilisées dans la région source pour une première

estimation de l’attribution du type d’aérosol. Les sources d’aérosols dues aux feux de forêt sont

identifiées à l’aide des cartes de puissance radiative quotidienne des incendies (FRP : Fire Ra-

diative Product) basées sur le système FIRMS (Fire Information for Resource Management

System) de la NASA à partir des observations MODIS (Giglio et collab., 2003) et de la suite de

radiomètres imageurs dans le visible et l’infrarouge (VIIRS : Visible Infrared Imaging Radio-

meter Suite) (Schroeder et collab., 2014). La production significative d’aérosols par combustion

de biomasse n’est prise en compte que si le FRP quotidien est supérieur à 0,3 GW, si la

durée de vie du feu supérieure à trois jours et si la colonne troposphérique de CO mesurée par

l’interféromètre atmosphérique de sondage dans l’infrarouge IASI (infrared atmospheric soun-

ding interferometer) est supérieure à la colonne de fond mensuelle de CO (Clerbaux et collab.,

1998; Hadji-Lazaro et collab., 1999; Hurtmans et collab., 2012) (data base disponible Clerbaux

(2018)).

Les épisodes de poussière provenant des déserts d’Asie orientale ne sont pris en compte que si

l’AOD IASI à 10 µm est supérieure à 0,08 dans la zone où le PES est élevé (Peyridieu et collab.,

2013; Capelle et collab., 2014, 2018) et lorsque le rapport de dépolarisation des aérosols CALIOP

est supérieur à 15% dans la même zone (Tesche et collab., 2011; Groß et collab., 2011, 2013).

Les sources d’aérosols de pollution urbaine ne sont prises en compte que lorsque les grandes

villes (> 500 000 habitants) sont incluses dans la zone de PES élevé. L’emplacement des zones

avec des torchères7 (zone de ”flaring”) est basé sur l’ensemble de données ECLIPSEv4 (Evalua-

ting the Climate and Air Quality Impacts of Short-Lived pollutants) des émissions anthropiques

décrites dans Klimont et collab. (2017). Cet inventaire comprend notamment les émissions de

de 1o⇥ 1o⇥ 1 km. Afin d’obtenir des cartes, les valeurs de PES sont intégrées sur la colonne atmosphérique
suivant une grille de 1o⇥ 1o.

7Dispositif de combustion de gaz utilisé dans les installations industrielles telles que les ra�neries de pétrole,
les usines chimiques et les usines de traitement du gaz naturel.
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méthane quadrillées provenant du flaring dans l’Arctique Russe à une résolution horizontale

de 0.5ox 0.5o. Un seuil de 50 moles/km2/h a été appliqué aux émissions de méthane pour

sélectionner les zones qui pourraient être définies comme des sources de flaring. Une colonne

troposphérique de CO élevée (> 2.1018 molecule.cm�2 ) est également obligatoire pour vérifier

la contribution des sources d’aérosols de combustion industrielle et urbaine (Wang et collab.,

2018).

En plus de cette première estimation pour l’identification du type d’aérosol, des mesures in

situ de la concentration en CO , de la concentration massique de carbone suie (BC) et de la

distribution de la taille de l’aérosol sont également analysées pour la montée ou la descente de

l’avion à travers la couche d’aérosols observée par le lidar aéroporté. L’excès de CO (�CO),

c’est-à-dire la di↵érence avec la concentration de fond de CO considérée comme le minimum

de CO mesuré pendant les deux campagnes dans la basse troposphère (0-5 km), doit atteindre

30 ppbv pour les émissions d’aérosols de feu de biomasse et de flaring (Paris et collab., 2009b).

Les concentrations massiques de carbone suie sont également utilisées pour identifier l’aérosol

de combustion : BC > 0.5 µg.m�3 et BC maximum corrélé avec �CO élevé. Le rapport entre

la concentration d’aérosol dans le mode ”noyaux de condensation”8 du nuage (N80�200) entre

80 nm et 200 nm et la concentration d’aérosol dans le mode ”noyaux d’Aitken”9 (NA) entre

15 nm et 80 nm est utilisé pour identifier le vieillissement de l’aérosol (Willeke et Whitby,

1975; Bäumer et collab., 2008; Furutani et collab., 2008). La méthodologie complète pour

l’identification du type d’aérosol est résumée dans la figure 3.5.

3.4 Analyse des campagnes aéroportées

Six études de cas présentant des couches d’aérosols correspondant à di↵érentes sources ont

été sélectionnées dans les campagnes de 2013 et 2017. Les coupes verticales du signal lidar de

rétro-di↵usion atténuée calibrée (PR2) ont été utilisées pour identifier l’extension verticale et

horizontale des couches d’aérosols (rapport de di↵usion à 532 nm supérieur à 1.5). Pour chaque

couche d’aérosols, le type d’aérosol est obtenu en utilisant la méthodologie décrite dans la

section 3.3.2 et l’AOD532 est calculée en utilisant une valeur constante de LR dans cette couche

en fonction du type d’aérosol déterminé comme expliqué dans la section 3.3.1.

3.4.1 Mélange de poussières et d’aérosols de combustion

Le 16 juin 2017, l’avion a volé au-dessus de la vallée de l’Ob entre Novossibirsk et Surgut. La

coupe verticale du signal lidar de PR2, lorsque l’avion vole à 4.2 km d’altitude, montre une

couche d’aérosol entre 0 et 2.5 km d’altitude avec une extension horizontale de 150 km (figure

3.6). Les nuages (forte rétro-di↵usion et fort taux de dépolarisation) sont rencontrés à 57.5oN

lorsque l’avion descend à plus basse altitude et fait un pallier à environ 500 m d’altitude. Les

signaux lidar ne sont pas exploités pour ces paliers à très bas niveaux.

8Cloud Condensation Nuclei
9Aitken Nuclei
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Figure 3.5 : Organigramme du traitement des données des lidar aéroporté et de l’identification
des types d’aérosols.

La carte de sensibilité aux émissions potentielles (PES) figure 3.7(a), issue des simulations

FLEXPART, présente deux zones avec un PES supérieur à 2000 s pour la couche d’aérosols se

trouvant entre 0 et 2.5 km d’altitude. La première (zone 1) correspond à la région industrielle

au nord-est de Novossibirsk (55oN, 80oE) et la seconde (zone 2) à la région se trouvant au

nord d’Astana au Kazakhstan (au nord 50oN, entre 65oE et 75oE). Ces deux zones présentent

une moyenne d’AOD, issues des observations MODIS, élevée (> 0.2) et des feux de forêts sont

détectés dans la zone 2 par MODIS et VIIRS (FRP < 0.2 GW) durant les 4 jours précédant
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Figure 3.6 : (a) : Coupe verticale du signal lidar de rétro-di↵usion log10(PR2) le 16 juin 2017 à
5h (TU). La constante d’étalonnage est égale à 13458± 2%. La concentration en aérosols donnée
par le Grimm (particules.cm�3 ) est indiquée à l’altitude de l’avion. (b) : Profils verticaux de
�CO et BC obtenus lors de la descente à 57.3oN. (c) : Profil vertical du rapport de rétro-
di↵usion moyen de l’avion pour les mesures lidar moyennées dans le rectangle rouge de la
coupe (a).

la campagne. La colonne troposphérique de CO mesurée par l’instrument IASI est également

élevée pour la zone 2 (2.0-2.5 ⇥ 1018 molecule.cm�2 ). Un deuxième maximum de la colonne

troposphérique de CO (1.5-1.8 ⇥ 1018 molecule.cm�2 ) à 58oN, 80oE (figure 3.8) est situé dans

la région de la vallée de l’Ob, où se trouvent un grand nombre de sources industrielles, ainsi

que dans la zone 1 autour de Novossibirsk (figure 3.7(b)).

Figure 3.7 : (a) : Carte de la distribution des PES verticalement intégrés à partir d’une
simulation FLEXPART ”Backward” pour les couches d’aérosols se trouvant entre 0 et 2.5 km
d’altitude à 56.6oN (point vert). Les lignes pointillées rouges représentent les traces CALIPSO
passant dans la zone d’émission. Le cercle pointillé jaune correspond à la zone source des
poussières. (b) : Carte d’AOD550 MODIS moyennées sur les 4 jours précédant le vol (du 13 au
16 juin 2017 inclus) avec une résolution de 1ox 1o. La zone avec des valeurs de PES � 2000 s
est délimitée par la ligne pointillée rose. Le point vert correspond à la position de l’avion lors
de l’observation de la zone encadrée en rouge de la figure 3.6.

Le rôle des émissions de poussières désertiques est également significatif pour cette étude

de cas si nous considérons la moyenne sur 4 jours des AOD à 10 µm, mesurées par l’instrument

IASI au dessus du Kazakhstan, qui se situe entre 0.15 et 0.35 (figure 3.8). Une trace CALIOP

traversant cette zone le 16 juin 2017 à 21h montre e↵ectivement la présence de couches d’aérosols
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Figure 3.8 : (a) : Colonne troposphérique totale de CO moyennée sur les 4 jours précédant le
vol (du 13 au 16 juin 2017 inclus). La zone avec des AOD IASI à 10 µm � 0.08 est délimitée
par la ligne continue rose. (b) : Profil vertical moyen CALIOP du rapport de dépolarisation des
aérosols à 532 nm dans la région source des aérosols à 49.7oN (figure 3.7a).

avec un fort rapport de dépolarisation (15%-20%) ainsi qu’un rapport de couleur10, noté CR,

compris entre 0.3 et 0.7 jusqu’à 3 km à 50oN, 70oE. Un rapport de dépolarisation de l’ordre

de 20% correspond à un aérosol de poussière polluée (Tesche et collab., 2011; Groß et collab.,

2011; Burton et collab., 2013; Groß et collab., 2013). Pour cette zone, CALIOP classe 48% des

couches d’aérosols en ”Dust” et 52% en ”Polluted dust”, et l’AOD est de 0.37 ± 0.13. Dans

la zone de vol, l’instrument IASI a également détecté des AOD à 10 µm entre 0.08 et 0.1, ce

qui est inférieur aux valeurs au-dessus du Kazakhstan, mais atteint le seuil de détection des

poussières qui est de 0.08.

Ainsi la couche d’aérosols observée par le lidar aéroporté à 57oN, 80oE peut être considérée

comme un mélange de poussières désertiques, de pollution industrielle de la vallée de l’Ob et

de fumée âgée en provenance du Kazakhstan appelé ”Dusty mix”.

Si nous analysons les mesures in-situ e↵ectuées par l’avion lors de la descente à 57.3oN,

la plage de �CO se situe entre 20 et 30 ppbv jusqu’à 2.5 km d’altitude et la concentration

massique de BC passe de 0.2 µg.m�3 à 2 km et à 0.4 µg.m�3 à 500 m. Ces valeurs modérées

de �CO et de BC par rapport à d’autres vols (cf tableau 3.3) sont en accord avec l’analyse

des simulations FLEXPART et renforcent l’hypothèse d’un mélange d’aérosols de combustion

et de poussières.

Afin d’e↵ectuer l’inversion du signal lidar et dériver une valeur d’épaisseur optique pour la

couche observée nous avons utilisé une gamme de LR de 29-49 sr (14 et 63 sr pour le 5eme et

95eme percentile) pour aérosols du type ”Dusty Mix” en utilisant la classification réalisée par

Burton et collab. (2012, 2013) en Amérique du Nord à partir de campagnes aéroportées avec

un lidar à haute résolution spectrale (HSRL : High Spectral Resolution Lidar) du centre de

recherche de Langley (LaRC : Langley Research Center) de la NASA entre 2006 et 2010. Des

valeurs similaires de LR ont été obtenues par Tesche et collab. (2007) lors d’observations, dans

la région de Pékin, de masses d’air en provenance du désert de Gobi mélangées avec des aérosols

10Rapport de couleur (Color Ratio en anglais) : rapport des coe�cients de rétro-di↵usion des aérosols à
1064 nm et 532 nm

56



de pollution (38 ± 7 sr ).

Le rapport de di↵usion et l’AOD532 sont calculés pour un profil moyen de 6 min, correspon-

dant au rectangle rouge sur la figure 3.6a. La valeur d’AOD532 obtenue est de 0.1 ± 0.03 (0.11

± 0.075 si la gamme 5eme et 95eme percentile du LR est considérée, tableau 3.3). Le rapport de

di↵usion est compris entre 1.6 et 2 pour la couche entre 0 et 2.5 km d’altitude.

Si nous regardons les valeurs d’AOD MODIS à 550 nm (AOD550) dans un intervalle de

temps de ±1h et dans un rayon de 100 km autour de l’observation, les valeurs d’AOD550 sont

assez stables (0.11 ± 0.02). Si nous étendons jusqu’à ± 24h la variance des valeurs d’AOD550

est plus importante (0.115 ± 0.1) mais la valeur moyenne d’AOD550 MODIS reste de l’ordre

de 0.1. A partir de l’analyse des PES FLEXPART, une trace CALIOP (du 15/06/2017 à 21 h,

tableau 3.2) ayant échantillonné les mêmes sources d’aérosols que nos observations avion a été

sélectionnée. Les propriétés optiques des aérosols détectés par CALIOP ont été moyennées sur ⇡
100 km entre 53.6oN et 55.4oN (�t ⇡ �8h et �x ⇡ 310km avec l’observation avion). La figure

3.9a présente les profils de rapport de di↵usion moyen obtenu à partir des observations avion et

des observations CALIOP. Nous trouvons la présence d’aérosols jusqu’à 2.5 km à la fois sur les

observations avion et sur les données CALIOP, mais le rapport de di↵usion entre 2.5 et 1.5 km

est beaucoup moins marqué sur le profil CALIOP avec des valeurs de rapport de di↵usion ne

dépassant pas 1.3. Le maximum de rapport de di↵usion CALIOP se trouve à 1.2 km d’altitude

et atteint 2.4. Le rapport de couleur est compris entre 0.5 et 0.7 suggérant des tailles d’aérosols

assez élevées et une dépolarisation11 entre 4 et 5% (figure 3.9b). Malgré les faibles valeurs de

dépolarisation, la signature à 1064 nm conduit l’algorithme opérationnel CALIOP à classer

77% des couches d’aérosols détectées comme du ”Polluted Dust” (6% ”Dust”, 6% ”Polluted

Continental”, 6% ”Clean Continental”, 5% ”Smoke”). Le LR moyen pour CALIOP est de

55.8 sr. La position de la trace CALIOP sur la bordure Ouest de la zone de dust (figure 3.8)

et la dépolarisation relativement faible suggère que la couche observée par CALIOP comporte

une proportion de dust plus faible que les couches observées par l’avion. L’AOD532 CALIOP

obtenue pour ce profil moyenné est de 0.11 ± 0.04, valeur faible mais en accord avec l’AOD532

avion.

3.4.2 Emissions de flaring de la vallée de l’Ob

Le 18 juin 2017, l’avion a e↵ectué un nouveau vol au-dessus de la vallée de l’Ob entre No-

vossibirsk et Surgut et des couches d’aérosols ont été observées à plus haute latitude (59oN).

La coupe verticale du signal lidar de PR2, lorsque l’avion vole à 4.5 km d’altitude, montre

une couche d’aérosols entre 0 et 3.5 km d’altitude avec une extension horizontale de ⇡ 133 km

(figure 3.10).

La carte de PES correspondant à la couche d’aérosols observée (figure 3.11) montre une

influence des masses d’air se trouvant au-dessus de la vallée de l’Ob (entre 55oN et 60oN à 75oE)

11Le rapport de couleur CR et la dépolarisation � sont calculés à partir des profils CALIOP moyennés de
rapport de di↵usion �. CR = <�

1064nm>�1

<�
532nm>�1

· 1

16

et � = <�
532,perp>

<�
532,para>+<�

532,perp>
. Il ne s’agit donc pas d’une moyenne

des profils de CR et de �.
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Figure 3.9 : a) : Profils de rapport de di↵usion moyen obtenus à partir des observations avion
(figure 3.6) et des observations CALIOP (trace du 15/06/2017 à 21h). b) : Profil CALIOP de
dépolarisation aérosol en rouge et profil CALIOP de rapport de couleur en vert.

Figure 3.10 : (a) : Coupe verticale du signal lidar de rétro-di↵usion log10(PR2) le 18 juin 2017
à 1h (TU). La constante d’étalonnage est égale à 63413 ± 2%. La concentration en aérosols
donnée par le Grimm (particles.cm�3 ) est indiquée à l’altitude de l’avion. (b) : Profils verticaux
de �CO, BC ainsi que du rapport N80�200/NA. (c) : Profil vertical du rapport de rétro-di↵usion
moyen de l’avion pour les mesures lidar moyennées dans le rectangle rouge de la coupe (a).

ainsi que, comme précédemment, de masses d’air transportées depuis le nord du Kazakhstan,

mais avec dans ce cas peu d’influence de la région où se trouvent des incendies à 50oN, 67oE

(section 3.4.1). Deux zones avec de fortes valeurs de PES (> 2000 s) présentent une valeur

élevée d’AOD550 MODIS (> 0.2) moyennée sur les 4 jours précédent la campagne : le champ

pétrolier et gazier à 55o-60oN, 75oE ainsi que la région d’émission de poussières désertiques

au-dessus du Kazakhstan à 47oN, 73oE (figure 3.12). La carte de la colonne troposphérique de

CO (figure 3.12) issue des mesures IASI, moyennées du 15 au 18 juin 2017, est assez similaire

à la carte des mesures IASI moyennées du 13 au 16 juin présentée dans la section 3.4.1 sur la

vallée de l’Ob (figure 3.8(a)). En revanche aucune signature de feux n’est présente dans la zone

de fort PES au-dessus du Kazakhstan, ce qui est confirmé par l’analyse FIRMS.

Contrairement au cas précédent, la moyenne sur 4 jours des AOD à 10 µm (0,06) dans la zone

de vol de l’avion est inférieure au seuil de détection de la poussière de 0.8, même si la sensibilité

à l’émission de poussières du Kazakhstan est toujours mise en évidence par l’analyse PES. Nous
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Figure 3.11 : (a) : Carte de la distribution des PES verticalement intégrés à partir d’une
simulation FLEXPART ”Backward” pour les couches d’aérosols se trouvant entre 0 et 3.5 km
d’altitude à 58.3oN (point vert). La ligne pointillée rouge représente le trace CALIPSO passant
dans la zone d’émissions que nous avons sélectionnée. (b) : Carte d’AOD550 MODIS moyennées
sur les 4 jours précédant le vol (du 15 au 18 juin 2017 inclus) avec une résolution de 1ox 1o.
La zone avec des valeurs de PES � 2000 s est délimitée par la ligne pointillée rose. Le point
vert correspond à la position de l’avion lors de l’observation de la zone encadrée en rouge de la
figure 3.10.

Figure 3.12 : (a) : Colonne troposphérique totale de CO moyennée sur les quatre jours
précédant le vol (du 15 au 18 juin 2017 inclus). La zone avec des AOD IASI à 10 µm �
0.08 est délimitée par la ligne continue rose. (b) : Profil vertical moyen CALIOP du rapport de
dépolarisation des aérosols à 532 nm dans la région d’observation à 55oN, 75oE le 18 juin 2017
à 21 h (UT).

pouvons conclure que la couche d’aérosols échantillonnée par le lidar aéroporté à 59oN le 18 juin

en dessous de 3.5 km d’altitude est alors principalement liée aux émissions d’aérosols de la vallée

de l’Ob et n’est pas significativement influencée par les émissions de poussières et de combustion

de biomasse du Kazakhstan comme pour le cas précédent. Les mesures in-situ e↵ectuées par

l’avion pendant la descente à 59oN (figure 3.10b) montrent également des concentrations de

�CO supérieures à 40 ppbv et une concentration massique de BC de 0.5 µg.m�3 dans la

gamme d’altitude de 1 km à 2 km, ce qui indique que les sources locales de pollution ont été

transportées jusqu’à 2 km le 18 juin. La valeur modérée du rapport N80�200/NA (0.3-0.65) est

également accord avec la prépondérance des émissions locales par rapport à un aérosol plus âgé

transporté depuis le Kazakhstan.

La trace CALIOP du 18/06/2017 à 19 h se situe dans la zone de fortes valeurs de PES
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FLEXPART et les observations de cette trace ont été moyennées sur ⇡ 140 km entre 56.3oN

et 57.34oN (�t ⇡ +19h et �x ⇡ 240km avec l’observation avion). La figure 3.13a présente

les profils de rapport de di↵usion moyens obtenus à partir des observations avion et CALIOP.

Nous retrouvons une structure similaire entre les observations aéroportées et CALIOP avec

une couche s’étendant entre 0 et 3 km d’altitude et des valeurs de rapport de di↵usion entre

2.0 et 2.5. Les valeurs de rapport de di↵usion sont un peu plus élevées pour CALIOP, avec 3

pics de valeurs élevées pouvant atteindre 2.7. Le rapport de couleur est compris entre 0.2 et

0.5 et le rapport de dépolarisation aérosol est très faible (entre 3% et 5%, figure 3.13b). Cette

faible valeur de la dépolarisation des observations CALIOP renforce également l’hypothèse

d’une couche d’aérosols majoritairement due à des émissions des champs pétroliers et gaziers

(torchères).

Peu d’études spécifiques des panaches d’aérosols issus de zones de ”flaring” (torchage) avec

un système lidar ont été publiées. Chazette et collab. (2018) ont rapporté des LR de l’ordre de

71 sr à 355 nm à Hammerfest (70.6oN, 23.6oN), dans le Nord de la Norvège, pour un mélange

d’émissions de torchères provenant d’une source industrielle locale et du transport de la région

de Mourmansk (68oN, 33oE) en Russie mais ce cas est di�cilement comparable à celui de

la vallée de l’Ob, qui compte de nombreuses sources de flaring. La gamme de LR (40 �50 sr)

mesurée à Tomsk au-dessus de la couche limite entre 2.5 et 5 km d’altitude à partir des mesures

d’un lidar Raman à 532 nm en avril et mai 2007 (Samoilova et collab., 2010) est probablement

un meilleur indicateur de l’influence de l’émission de torchères dans la vallée de l’Ob car aucun

incendie n’a été signalé en Sibérie au cours de ces deux mois et le transport à longue distance

est principalement contrôlé par les flux d’ouest et de nord à 500 hPa depuis la région de la

vallée de l’Ob (22 jours sur 31).

Ainsi, nous avons utilisé la gamme de LR 40 �50 sr afin d’e↵ectuer l’inversion du signal

lidar et dériver une valeur d’épaisseur optique pour la couche observée. Le profil de rapport de

di↵usion et l’AOD sont calculés pour un profil moyen de 6 min, comme le montre le rectangle

rouge sur la figure 3.10. Le rapport de di↵usion est compris entre 1.8 et 2.3 sur une épaisseur

de 3 km et l’AOD532 obtenue est de 0.21 ± 0.06 (tableau 3.3).

Les valeurs d’AOD550 MODIS dans un intervalle de ± 6 h et dans un rayon de 100 km

sont très élevées (0.33 ± 0.048) et relativement stables. Avec un intervalle de ± 24 h la va-

leur moyenne d’AOD550 MODIS descend à 0.23 ± 0.07. Concernant les observations CALIOP

utilisées dans la figure 3.13, 55.5% des couches d’aérosols sont classées en tant que ”Polluted

Dust” par l’algorithme opérationnel CALIOP malgré les faibles valeurs de dépolarisation. Les

autres couches sont classées en ”Elevated Smoke” (tableau 3.2). Le LR moyen pour le profil

CALIOP est d’environ 60 sr et l’AOD532 obtenue à partir de ce profil moyen est de 0.32 ± 0.09,

valeur élevée en accord avec les AOD550 MODIS. Ceci indique au final que la gamme haute des

LR utilisés pour l’inversion des données aéroportées (50 sr) est la plus probable.
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Figure 3.13 : a) : Profils de rapport de di↵usion moyen obtenus à partir des observations avion
(figure 3.10) et des observations CALIOP (trace du 18/06/2017 à 21h). b) : Profil CALIOP de
dépolarisation aérosol en rouge et profil CALIOP de rapport de couleur en vert.

3.4.3 Panache récent de feux

Le 19 juillet 2013 l’avion a volé proche d’une région où de nombreux feux de forêts étaient en

cours au nord de la Sibérie entre 60oN-65oN et 90oE-100oE. Le lidar aéroporté a ainsi détecté

une couche d’aérosols de 500 m d’épaisseur dans la plage d’altitude de 2 à 4 km (figure 3.14)

associée à l’un de ces feux.

Figure 3.14 : (a) : Coupe verticale du signal lidar de rétro-di↵usion log10(PR2) le 19 juillet
2013 à 6h (TU). La constante d’étalonnage est égale à 491724 ± 10%. La concentration en
aérosols donnée par le Grimm (particles.cm�3 ) est indiquée à l’altitude de l’avion. (b) : Profils
verticaux de �CO, BC ainsi que du rapport N80�200/NA. (c) : Profil vertical du rapport de
rétro-di↵usion moyen de l’avion pour les mesures lidar moyennées dans le rectangle rouge de la
coupe (a).

En e↵et la carte de PES calculée par FLEXPART (figure 3.15) ne montre aucun transport

d’aérosols en provenance de grandes villes ou de sources de pollution. Des feux de forêt actifs et

dont la durée de vie est d’environ 3 jours avec un FRP allant jusqu’à 0.2 GW ont eu lieu à 66oN,

108oE du 17 au 19 juillet 2013. De plus un feu actif a été observé à l’emplacement de l’avion

(58oN, 95oE) le 19 juillet (jour du vol) avec un FRP de 0.18 GW et une durée de vie de 1 à 2

jours. Les mesures in-situ e↵ectuées par l’avion montrent ainsi une concentration massique en

61



BC allant jusqu’à 1.6 µg.m�3 et �CO jusqu’à 40 ppbv à 3 km d’altitude, et un faible rapport

N80�200/NA (⇡ 0.15) ; ces di↵érentes mesures in-situ sont cohérentes avec l’hypothèse d’un vol

à proximité d’un feu récent.

Figure 3.15 : (a) : Carte de la distribution des PES verticalement intégrés à partir d’une
simulation FLEXPART ”Backward” pour les couches d’aérosols se trouvant à 1.7 km d’altitude
à 58.9oN (point vert). Les points rouges représentent la positions des feux de forêt détectés par
les instrument MODIS et VIIRS. La ligne pointillée rouge représente les traces CALIPSO
passant dans la zone d’émissions que nous avons sélectionnée. (b) : Carte d’AOD550 MODIS
moyennées sur les 4 jours précédant le vol (du 16 au 19 juillet 2013 inclus) avec une résolution
de 1ox 1o. La zone avec des valeurs de PES � 2000 s est délimitée par la ligne pointillée rose.
Le point vert correspond à la position de l’avion lors de l’observation de la zone encadrée en
rouge de la figure 3.14.

Afin d’e↵ectuer l’inversion du signal lidar et dériver une valeur d’épaisseur optique pour la

couche observée nous avons utilisé la gamme de LR 33 �46 sr correspondent à des feux récents

d’après Burton et collab. (2012) e↵ectuée à partir de mesures HSRL (24 �52 sr si la gamme

5eme et 95eme percentile du LR est considérée, tableau 3.3). Celle-ci est inférieure à la gamme

de LR pour des panaches de feux âgés (55 �73 sr) dans l’étude de Burton et collab. (2012).

L’AOD532 est calculée pour plusieurs profils moyens de 1 min. Trois zones ont été choisies

compte tenu de la très forte variabilité attendue au voisinage d’un feu récent. Ces zones sont

encadrées en rouge sur la figure 3.10. Les valeurs d’AOD obtenues sont de 0.118 ± 0.027,

0.118 ± 0.027 et enfin 0.085 ± 0.026 respectivement pour les rectangles (1), (2) et (3) (figure

3.14, tableau 3.3). Dans le cas du profil (3) il faut tenir compte du fait que le lidar aéroporté

n’échantillonne probablement pas toute la couche d’aérosols avec une perte de 35% de l’AOD

d’un panache de feu qui peut s’étendre jusqu’à 4 km d’altitude. Le rapport de di↵usion atteint

un maximum de 4 sur une épaisseur de ⇡ 1 km.

Les valeurs d’AOD550 MODIS dans un intervalle de ± 1 h et dans un rayon de 100 km

sont plus élevées (0.19 ± 0.024) que les AOD532 vues par l’avion. Avec un intervalle de ±
24 h la valeur moyenne d’AOD550 MODIS descend à 0.155 ± 0.07. Une telle variabilité sur

24 h et les di↵érences avec les AOD532 avion ne sont pas surprenantes pour des comparai-

sons avion/satellite dans le cas de panaches à proximité des sources. Il n’est pas possible de

sélectionner une trace CALIOP en cöıncidence directe avec le panache de feu observé par l’avion

mais deux traces sont disponibles plus au Nord dans une zone avec des feux de puissance si-
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milaire (FRP ⇡ 0.18 GW) : le 16/07/2013 à 19 h ; le 18/07/2013 à 5 h. Les observations de

ces deux traces ont été moyennées sur ⇡ 60 km entre 61.49oN et 62.17oN (�t ⇡ �60h et

�x ⇡ 530km avec l’observation avion) pour la trace du 16/07/2013, et sur ⇡ 100 km entre

58.83oN et 59.86oN (�t ⇡ �24h et �x ⇡ 220km avec l’observation avion) pour la trace du

18/07/2013.

La figure 3.16 présente les profils de rapport de di↵usion moyens obtenus à partir des ob-

servations avion et des observations CALIOP. Nous retrouvons une structure verticale similaire

pour les panaches de feux avec une couche de rapport de di↵usion de l’ordre de 2.5 vers 2.2 km

d’altitude. Le rapport de couleur est de l’ordre de 0.4 dans la couche di↵usante à l’altitude des

feux vers 2 km avec des valeurs aussi faibles que pour les traces CALIOP au dessus des émissions

des torchères. Le rapport de dépolarisation aérosol très variable, entre 1 et 5% pour la trace du

16/07/2013 (figure 3.16b zone bleue), mais pouvant atteindre 10% pour la trace du 18/07/2013

(figure 3.16b zone orange). Pour la trace du 18/07/2013, 100% des couches d’aérosols sont

classées en tant que ”Polluted Continental” par l’algorithme opérationnel CALIOP alors que

pour la trace du 16/07/2013 le ”Polluted Continental” représente 58.5% des couches, le reste

étant classé en ”Dust” (tableau 3.2). Les AOD532 CALIOP obtenues à partir de ces profils

moyens sont respectivement de 0.09 ± 0.04 avec un LR moyen de 59 sr et 0.17 ± 0.08 avec

un LR moyen de 70 sr pour les traces du 16/07/2013 et du 18/07/2013 respectivement. Les

AOD532 CALIOP pour ces cas de feux récents sont en meilleur accord avec les AOD du lidar

aéroporté pour le 16 juillet, probablement car CALIOP suppose pour cette couche d’aérosols

un LR de 59 sr donc plus proche de la valeur retenue pour les feux jeunes (40 sr).

Figure 3.16 : a) : Profils de rapport de di↵usion moyens obtenus à partir des observations
avion (figure 3.14) et des observations CALIOP (traces du 16/07/2013 et du 18/07/2013). b)
Profil CALIOP de dépolarisation aérosol en rouge et profil CALIOP de rapport de couleur en
vert (zone bleu pour la trace du 16/07/2013 et zone orange pour la trace du 18/07/2013).
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3.4.4 Panache âgé de feux

Il est également intéressant de pouvoir comparer les propriétés optiques d’un panache âgé de

feux avec les résultats obtenus pour un panache récent. Une partie du vol du 18 juin 2017 entre

Novossibirsk et Sourgout permet de répondre à cet objectif. La section transversale latitudinale

du PR2, lorsque l’avion vole à 4 km d’altitude, montre une couche d’aérosols entre 0 et 2 km

d’altitude avec une extension horizontale de 120 km (figure 3.17).

Figure 3.17 : (a) : Coupe verticale du signal lidar de rétro-di↵usion log10(PR2) le 18 juin 2017
à 3h (TU). La constante d’étalonnage est égale à 83014 ± 5%. La concentration en aérosols
donnée par le Grimm (particles.cm�3 ) est indiquée à l’altitude de l’avion. (b) : Profils verticaux
de �CO, BC ainsi que du rapport N80�200/NA. (c) : Profil vertical du rapport de rétro-di↵usion
moyen de l’avion pour les mesures lidar moyennées dans le rectangle rouge de la coupe (a).

La carte de PES calculée par FLEXPART entre 500 m et 2 km d’altitude à 57.4oN (figure

3.18) montre que les émissions d’aérosols proviennent d’une zone située entre 80oE et 100oE à

57oN, tandis que les AOD550 MODIS les plus élevées dans cette zone sont liées aux incendies de

forêt qui se sont produits à 100oE au nord d’Irkutsk (0.05 < FRP < 0.2 GW ). Les colonnes de

CO troposphérique mesurées par l’instrument IASI (figure 3.19) montrent des valeurs élevées au

nord-est d’Irkoutsk (>2.5 ⇥ 1018 molecule.cm�2 ), tout en restant dans la fourchette 1.5-2.0 ⇥
1018 molecule.cm�2 au-dessus des villes de Tomsk, Novossibirsk et Krasnöıarsk. L’accumulation

des nombreux panaches de feux de forêt en Sibérie orientale peut expliquer la couche d’aérosols

vue par le lidar aéroporté à 57.49oN, 78.63oE. Les mesures in-situ par avion (figure 3.17) sont

également conformes à cette hypothèse puisque les concentrations de �CO sont encore plus

élevées que dans le panache de feu frais (45-55 ppbv) et que le rapport de distribution de taille

CCN sur Aitken égal à 0.58 est nettement plus élevé que celui obtenu pour le feu récent (section

3.4.3). La concentration massique de BC (0.4 et 0.5 µg.m�3) est plus faible que la valeur obtenue

dans la section 3.4.3 en raison de la durée de vie de quelques jours généralement observée pour

le BC dans l’atmosphère (Cape et collab., 2012; Lund et collab., 2018).

Afin d’e↵ectuer l’inversion du signal lidar et dériver une valeur d’épaisseur optique pour la

couche étudiée nous avons utilisé la gamme de LR 55 �73 sr, généralement observé pour les

feux de forêts (Murayama et collab., 2004; Müller et collab., 2005; Noh et collab., 2008; Tesche

et collab., 2011; Burton et collab., 2012).
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Figure 3.18 : (a) : Carte de la distribution des PES verticalement intégrés à partir d’une
simulation FLEXPART ”Backward” pour les couches d’aérosols se trouvant entre 0 et 2 km
d’altitude à 57.49oN (point vert). La zone rouge représente la zone où se trouvent des feux de
forêt détectés par MODIS et VIIRS. La ligne pointillée rouge correspond à la trace CALIPSO
sélectionnée. (b) : Carte d’AOD550 MODIS moyennée sur les 4 jours précédant le vol (du 15 au
18 juin 2017 inclus) avec une résolution de 1ox 1o. La zone avec des valeurs de PES � 2000 s
est délimitée par la ligne pointillée rose. Le point vert correspond à la position de l’avion lors
de l’observation de la zone encadrée en rouge de la figure 3.17.

L’AOD532 est calculée pour un profil moyen de 9 min, sur la zone correspondant au rectangle

rouge sur la figure 3.10. La valeur d’AOD532 obtenue est de 0.157 ± 0.03 (0.167 ± 0.063 si la

gamme 5eme et 95eme percentile du LR est considérée, tableau 3.3). Le rapport de di↵usion est

compris entre 2 et 2.4 sur une couche de 2 km d’épaisseur et d’une extension verticale plus

faible que pour les observations d’un panache jeune.

Les valeurs d’AOD550 MODIS dans un intervalle de ± 6 h et dans un rayon de 100 km sont à

nouveau élevés (0.225 ± 0.044) mais à la di↵érences du cas précédent avec une faible variabilité.

En e↵et, avec un intervalle de ± 24 h la valeur moyenne et la déviation standard d’AOD550

MODIS reste du même ordre de grandeur à 0.21 ± 0.044. La distribution des AOD550 MODIS

est donc supérieure à celle des AOD532 issues des observations aéroportées. En conséquence

seules les LR de la partie haute de la distribution permettront de réduire la di↵érence entre

les deux observations. Deux traces CALIOP traversent la zone influencée par les feux : celle

du 17/06/2017 à 6 h et celle du 17/06/2017 à 19 h. Les observations de ces deux traces ont

été moyennées sur ⇡ 220 km entre 55.67oN et 57.76oN (�t ⇡ �20h et �x ⇡ 375km avec

l’observation avion) pour la trace du 17/06/2017 à 6 h, et sur ⇡ 220 km entre 56.28oN et

58.3oN (�t ⇡ �7h et �x ⇡ 525km avec l’observation avion) pour la trace du 17/06/2017 à

19 h (tableau 3.2).

La figure 3.20a présente les profils de rapport de di↵usion moyen obtenus à partir des

observations avion et CALIOP. Nous retrouvons la même extension verticale du panache de

feux pour les observations aéroportées et pour CALIOP avec un rapport de di↵usion quasi

constant avec des valeurs entre 2.1 et 2.4 dans le cas avion et de 1.8 à 2.0 pour les profils

CALIOP. Le rapport de couleur est plus élevé pour la trace CALIOP la plus éloignée des feux

que pour le cas de feux récents avec des valeurs de l’ordre de 0.7. Comme dans le cas de ”fresh

smoke” le rapport de dépolarisation aérosol est très variable, compris entre 5% et 10% pour
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Figure 3.19 : Colonne troposphérique totale de CO moyennée sur les 4 jours précédant le vol
(du 15 au 18 juin 2017 inclus). La zone avec des AOD IASI à 10 µm � 0.08 est délimitée par
la ligne continue rose.

la trace de 6 h (figure 3.20b), elle ne dépasse pas 3% pour la trace de 19 h (figure 3.20c).

L’augmentation du rapport de couleur est cohérent avec celle du rapport N80�200/NA. 62%

des couches sont classées en ”Polluted Continental” par l’algorithme opérationnel CALIOP,

33% en ”Polluted Dust” et enfin 5% en ”Clean Continental” (tableau 3.2). Comme pour le cas

précédent aucune couche de feux n’est classée en ”Elevated Smoke” comme cela devrait être

le cas. Ceci est dû à l’extension verticale limitée des couches observées. Les AOD532 CALIOP

obtenues à partir de ces profils moyens sont respectivement de 0.17 ± 0.07 avec un LR moyen

de 65.6 sr et 0.14 ± 0.05 avec un LR moyen de 63.2 sr respectivement pour les traces à 6 h

et 19 h. Ces valeurs sont en accord avec les AOD532 obtenues à partir des observations avion.

L’identification par CALIOP de couches d’aérosols de ”Polluted Dust” pour les deux traces

sélectionnées conduit à une sous-estimation des AOD532 CALIOP par rapport à MODIS. À

nouveau seul un LR >70 sr permettra d’obtenir des épaisseurs optiques > 0.2.

3.4.5 Emissions urbaines et industrielles

L’avion a survolé les principales villes sibériennes en juillet 2013 entre Krasnöıarsk et Novos-

sibirsk, de nombreuses couches d’aérosols ont été rencontrées entre 0 et 3 km d’altitude sans

influence notable des autres sources (feux, poussières). Un exemple a été sélectionné le 20 juillet

2013 et est présenté figure 3.21. La section transversale de la latitude PR2, lorsque l’avion vole à

4.5 km d’altitude puis descend à 2.5 km, montre une couche d’aérosols entre 0 et 3 km d’altitude

avec une extension horizontale de 60 km.

Les fortes valeurs de PES obtenues avec la simulation FLEXPART pour la couche d’aérosols

observée par le lidar (figure 3.22) restent concentrées entre 50oN et 55oN au sud de Novossibirsk

et de Tomsk. La fourchette des valeurs moyennes des AOD550 MODIS sur 4 jours à 550 nm est

de 0.2-0.3 dans la partie Nord de ce domaine, près des grandes villes, tandis qu’elle descend à

0.1-0.2 dans la partie Sud, autour de 52oN. La distribution spatiale des valeurs de la colonne
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Figure 3.20 : a) : Profils de rapport de di↵usion moyens obtenus à partir des observations
avion (figure 3.17) et des observations CALIOP (trace du 17/06/2017 à 6h et 19h). b) : Profil
CALIOP de dépolarisation aérosol en rouge et profil CALIOP de rapport de couleur en vert
pour la trace du 17/06/2017 à 6h. c) : Profil CALIOP de dépolarisation aérosol en rouge et
profil CALIOP de rapport de couleur en vert pour la trace du 17/06/2017 à 19h.

Figure 3.21 : (a) : Coupe verticale du signal lidar de rétro-di↵usion log10(PR2) le 20 juillet
2013 à 6h (TU). La constante d’étalonnage est égale à 136203 ± 5%. La concentration en
aérosols donnée par le Grimm (particles.cm�3 ) est indiquée à l’altitude de l’avion. (b) : Profils
verticaux de �CO, BC ainsi que du rapport N80�200/NA.(c) : Profil vertical du rapport de
rétro-di↵usion moyen de l’avion pour les mesures lidar moyennées dans le rectangle rouge de la
coupe (a).

troposphérique de CO supérieures à 2.0 ⇥ 1018 molecule.cm�2 correspond également à celle des

AOD550 MODIS (figure 3.22). Aucun feu de forêt n’a été détecté dans cette région à l’aide de la

série de données FIRMS et la quantité de poussières est très faible dans cette région selon l’AOD

IASI à 10 µm qui est toujours inférieure à 0.1. Par conséquent, la source du panache d’aérosols

observé par le lidar aéroporté est principalement liée aux émissions urbaines et industrielles

locales de la région de Novossibirsk/Tomsk. La concentration �CO et le rapport N80�200/NA

mesurés par l’avion à 2 km d’altitude sont respectivement de 50 ppbv et 0.5 au sommet de la

couche. Compte tenu que ceci représente la borne inférieure des valeurs observées de la couche
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à plus basse altitude, ces valeurs sont légèrement plus élevées que celles observées pour les

torchères. La concentration massique de BC, égale à 0.2-0.3 µg.m�3 reste inférieure aux valeurs

observées dans la région dominée par les émissions de torchères de gaz (0.4-0.5 µg.m�3, partie

3.4.2).

Figure 3.22 : (a) : Carte de la distribution des PES verticalement intégrés à partir d’une
simulation FLEXPART ”Backward” pour les couches d’aérosols se trouvant entre 0 et 2.5 km
d’altitude à 87.5oE (point vert). La ligne pointillée rouge correspond à la trace CALIPSO
passant dans la zone d’émission que nous avons sélectionnées. (b) : Carte d’AOD550 MODIS
moyenné sur les 4 jours précédant le vol (du 17 au 20 juillet 2013 inclus) avec une résolution
de 1ox 1o. La zone avec des valeurs de PES � 2000 s est délimitée par la ligne pointillée rose.
Le point vert correspond à la position de l’avion lors de l’observation de la zone encadrée en
rouge de la figure 3.21.

Figure 3.23 : Colonne troposphérique totale de CO moyennée sur les 4 jours précédant le vol
(du 15 au 18 juin 2017 inclus). La zone avec des AOD IASI à 10 µm � 0.08 est délimitée par
la ligne continue rose.

La gamme des valeurs de LR discutées dans la littérature pour les aérosols de pollution est

très large (43 �90 sr) et dépend du type d’émission anthropique, de la saison et de l’altitude

de la couche d’aérosols. Par exemple, en Europe, Müller et collab. (2007) ont obtenu des LR à

532 nm de 45 �60 sr à Leipzig. Burton et collab. (2013) ont proposé une plage de LR comprise
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entre 53 sr et 70 sr en Amérique du Nord en utilisant leurs vols lidar aéroportés autour des

principales villes d’Amérique du Nord et du Mexique. À Pékin, Xie et collab. (2008) ont trouvé

44 sr pour une humidité élevée et une forte pollution et 61 sr pour une humidité plus faible

et un niveau modéré de pollution. Ansmann et collab. (2005) et Heese et collab. (2017) ont

également constaté que le LR est généralement inférieur à 50 sr pour le delta de la rivière des

Perles en Chine où l’on trouve généralement une forte pollution et une forte humidité. À 355 nm

Dieudonné et collab. (2017) ont également trouvé des LR élevés (> 90 sr) autour de plusieurs

villes de Russie, comparés aux valeurs de 60 �77 sr observées par Chazette et collab. (2005)

sur Paris. À noter que le rapport lidar est généralement 10 sr de plus à 355 nm qu’à 532 nm

dans le cas d’aérosols de pollution (Mattis et collab., 2004; Müller et collab., 2007).

Afin d’e↵ectuer l’inversion du signal lidar et dériver une valeur d’épaisseur optique pour la

couche observée nous avons utilisé la gamme assez large de LR entre 43 et 90 sr. L’AOD532 est

calculée pour un profil moyen de 1 min, comme le montrent les rectangles rouges sur la figure

3.21. La valeur d’AOD obtenue est de 0.154 ± 0.088 (tableau 3.3). Le rapport de di↵usion

décrôıt de 2.3 à 1.5 entre 1 et 2 km d’altitude.

Les valeurs d’AOD550 MODIS dans un intervalle de ± 1 h et dans un rayon de 100 km sont

élevées (0.29 ± 0.054) avec une déviation standard modérée. Avec un intervalle de ± 24 h la

valeur moyenne d’AOD550 MODIS est toujours élevée à 0.24 ± 0.15 et la déviation standard

devient très importante (± 0.15).

Une trace CALIOP du 17/07/2013 à 20 h a été sélectionnée dans la zone de PES in-

fluencée par les émissions des villes Sibériennes. Les observations CALIOP de cette trace ont été

moyennées sur ⇡ 40 km entre 55.37oN et 55.8oN (�t ⇡ �57h et �x ⇡ 105km avec l’observation

avion, tableau 3.2). La figure 3.24 présente les profils moyens de rapport de di↵usion obtenus

à partir des observations avion et des observations CALIOP. Les observations aéroportées et

les mesures CALIOP montrent une décroissance progressive entre 0 et 2 km d’altitude. Une

deuxième couche entre 2 et 2.5 km d’altitude est plus marquée sur les observations CALIOP.

Même si la cöıncidence des couches ne peut être observée compte tenu des di↵érences spatiales

et temporelles des deux observations les valeurs de rapport de di↵usion sont dans les deux

cas entre 1.5 et 2.5. Le rapport de couleurs est compris entre 0.3 et 0.5 à 2.3 km et augmente

jusqu’à 0.7 en dessous de 1 km. Dans la couche limite cela correspond donc à des aérosols

de plus grande taille que pour les émissions par les torchères (section 3.4.2). Le rapport de

dépolarisation aérosol est, comme pour les torchères, très faible (entre 1% et 5%., figure 3.24).

Pour la classification du type d’aérosols, 91% des couches d’aérosols sont classées en tant que

”Elevated Smoke” par l’algorithme opérationnel CALIOP et 9% en ”Polluted Dust” (tableau

3.2) sans incidence sur les calculs d’AOD532 (même LR). LAOD532 CALIOP obtenue à partir

de ce profil moyen est de 0.18 ± 0.06, valeur en accord avec l’AOD avion mais plus faible que

les AOD550 MODIS. Comme pour les feux récents la forte hétérogénéité spatiale au voisinage

des sources rend di�cile l’utilisation de l’AOD550 MODIS pour contraindre le LR.
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Figure 3.24 : a) : Profils de rapport de di↵usion moyens obtenus à partir des observations
avion (figure 3.21) et des observations CALIOP (trace du 17/07/2013). b) : Profil CALIOP de
dépolarisation aérosol en rouge et profil CALIOP de rapport de couleur en vert.

3.4.6 Transport longue distance d’émissions urbaine et industrielle

depuis le Nord de la Chine

La dernière étude de cas correspond aux observations du lidar près de la ville de Yakoutsk

(62oN, 129oE) le 19 juillet 2013. Une coupe verticale PR2 en descente vers Yakoutsk montre

plusieurs couches d’aérosols entre 0 et 5 km d’altitude (figure 3.25).

Figure 3.25 : (a) : Coupe verticale du signal lidar de rétro-di↵usion log10(PR2) le 19 juillet
2013 à 11h (TU) au dessus de Yakutsk. La constante d’étalonnage est égale à 127216 ± 5%.
La concentration en aérosols donnée par le Grimm (particles.cm�3 ) est indiquée à l’altitude
de l’avion. (b) : Profils verticaux de �CO, BC ainsi que du rapport N80�200/NA. (c) : Profil
vertical du rapport de rétro-di↵usion moyen de l’avion pour les mesures lidar moyennées dans
le rectangle rouge de la coupe (a).

Le PES calculé par FLEXPART pour les couches d’aérosols au dessus de 2 km d’altitude

et la carte d’AOD550 MODIS sur 4 jours montrent que la région source d’aérosols est située

dans un corridor Nord-Sud à 128oE s’étendant vers le sud jusqu’à la ville de Harbin dans

le nord de la Chine (figure 3.26). La colonne troposphérique de CO mesurée par l’IASI est

inférieure à 2.0 ⇥ 1018 molecule.cm�2 entre Yakutsk et 52oN, alors qu’elle est supérieure à
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2.0 ⇥ 1018 molecule.cm�2 dans la région de Harbin (figure 3.27). Aucun feu n’est détecté à

partir des données FIRMS et aucun panache de poussières désertiques n’est visible à partir de

l’AOD à 10 µm mesurée par l’instrument IASI dans la zone située entre Harbin et Yakoutsk

(figure 3.27). Par conséquent, la principale source des couches d’aérosols observées par le lidar,

en altitude entre 2.5 et 4 km, peut être attribuée aux émissions de la région de Harbin. La

concentration de �CO mesurée par l’avion lors d’une montée à l’ouest de Yakoutsk à 128.6oE

atteint 75 ppbv entre 2 et 4 km avec des valeurs plus faibles (⇡ 30 ppbv) à plus basse altitude

(< 2 km). Le rapport N80�200/NA atteint 1.0 entre 2 et 4 km d’altitude, c’est à dire une valeur

caractéristique des aérosols âgés (figure 3.25). Ceci est cohérent avec l’hypothèse du transport

atmosphérique d’un panache d’aérosols de pollution depuis le nord de la Chine aux altitudes

supérieures à 2 km. Les concentrations massiques en BC (⇡ 0.2µg/m3 ) sont similaires aux

valeurs rencontrées dans le cas précédent lors de vols autour des villes sibériennes (section

3.4.5). Ainsi, soit les contributions de Harbin et des émissions de Novossibirsk/Tomsk aux

concentrations atmosphériques de BC sont similaires, soit une partie des émissions de BC de

Harbin a été e�cacement éliminée pendant les deux jours de transport entre Harbin et Yakoutsk.

Cette dernière hypothèse est la plus probable du fait que l’axe Harbin Yakoutsk se trouve en

bordure d’un système dépressionnaire avec beaucoup de nuages, de précipitations, associés à

des vents forts (section 3.2.4).

Figure 3.26 : (a) : Carte de la distribution des PES verticalement intégrés à partir d’une
simulation FLEXPART ”Backward” pour les couches d’aérosols se trouvant entre 0 et 4 km
d’altitude à 62oN, 129.45oE (point vert). La ligne pointillée rouge correspond à la trace CA-
LIPSO sélectionnée. (b) : Carte d’AOD550 MODIS moyennées sur les 2 jours (les 18 et19 juillet
2013) avec une résolution de 1ox 1o. La zone avec des valeurs de PES � 2000 s est délimitée par
la ligne pointillée rose. Le point vert correspond à la position de l’avion lors de l’observation de
la zone encadrée en rouge de la figure 3.25.

Afin d’e↵ectuer l’inversion du signal lidar et dériver une valeur d’épaisseur optique pour la

couche observée nous avons à nouveau utilisé la gamme de LR 43 �90 sr de la section 3.4.5.

Cependant nous pouvons faire l’hypothèse que les LR soient plutôt dans la partie basse de

la gamme du fait des conditions de flux de sud avec des nuages et de l’humidité (43 �50 sr,

Ansmann et collab. (2005); Heese et collab. (2017). Le profil vertical du rapport de di↵usion et

l’AOD532 sont calculés pour un profil moyen de 1 min quand l’avion est su�samment haut pour
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Figure 3.27 : Colonne troposphérique totale de CO moyennée sur les 4 jours précédant le vol
(du 16 au 19 juillet 2013 inclus). La zone avec des AOD IASI à 10 µm � 0.08 est délimitée par
la ligne continue rose.

échantillonner la totalité de la couche entre 0 et 4 k d’altitude (rectangle rouge sur la figure

3.21). La valeur d’AOD532 obtenue est de 0.19 ± 0.1 (tableau 3.3). Le rapport de di↵usion est

supérieur à 2 dans la couche entre 2.8 et 4 km d’altitude alors qu’il reste entre 1.2 et 2.0 sous

2.8 km d’altitude.

Du fait de la présence de nombreux nuages dans la région de Yakoutsk lors de la campagne

de 2013, aucune valeur d’AOD550 MODIS avec un intervalle de temps  6h n’est disponible.

Dans un intervalle de ± 24 h et dans un rayon de 100 km les AOD550 MODIS sont de l’ordre

de 0.127 ± 0.04 avec une faible déviation standard. Les faibles valeurs d’AOD550 MOIDS par

rapport aux valeurs d’AOD550 estivales > 0.4 habituellement observées dans le Nord de la

Chine (Li et collab., 2016) peuvent s’expliquer par l’élimination e�cace des aérosols dans le

flux sud, comme le montrent également les faibles concentrations de BC mesurées par l’avion.

La trace du 18/07/2013 à 18 h est dans la zone également influencée par les sources d’aérosols

sur l’axe Harbin Yakoutsk. Les observations CALIOP de cette trace ont été moyennées sur ⇡
110 km entre 56.5oN et 57.5oN (�t ⇡ �12h et �x ⇡ 640km avec l’observation avion, tableau

3.2). La figure 3.28a présente les profils de rapport de di↵usion moyens obtenus à partir des

observations avion et les observations CALIOP montrent e↵ectivement une couche d’aérosols

en altitude au dessus de 2 km avec un rapport de di↵usion de l’ordre de 2.5, similaire aux

mesures avion. Une deuxième couche beaucoup moins marquée est visible entre 1 et 2 km avec

des valeurs beaucoup plus faibles de rapport de di↵usion (jusqu’à 1.5). Nous pouvons donc

considérer cette trace comme pertinente pour une comparaison avion/satellite. Le rapport de

dépolarisation aérosol est très faible (entre 1% et 5%., figure 3.28b). Le rapport de couleur,

de l’ordre de 0.6 pour les maximas d’aérosols observés, est du même ordre de grandeur que

ceux observés pour les autres villes sibériennes mais plus élevé que dans le cas des émissions de

torchères. La présence d’aérosols de plus grandes tailles n’est pas surprenante compte tenu du

transport longue distance et des conditions d’humidité (flux de sud chaud et humide). CALIOP

a par ailleurs classé 68% des couches d’aérosols en tant que ”Polluted Continental” et 32% en
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”Elevated Smoke” (tableau 3.2). Les valeurs de LR correspondantes sont alors de 70 sr et les

AOD532 de l’ordre de 0.2 ± 0.07, valeur en accord avec l’AOD532 avion.

Figure 3.28 : a) : Profils de rapport de di↵usion moyens obtenus à partir des observations
avion (figure 3.25) et des observations CALIOP (trace du 18/07/2013). b) : Profil CALIOP de
dépolarisation aérosol en rouge et profil CALIOP de rapport de couleur en vert.

Les caractéristiques des di↵érentes traces CALIOP utilisées pour chaque étude de cas,

comme l’heure ou la distance à l’observation aéroportée, sont regroupées dans le tableau 3.2.
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Table 3.2 : Tableau regroupant les informations sur les données CALIOP utilisées dans cette
étude.
Étude de cas Dust mix Feux Feux Gas flaring Urban / indus Transport NC

(panache jeune) (panache âgé)

Trace CALIOP 15/06/2017, 21UT 16/07/2013, 19UT 17/06/2017, 06UT 18/06/2017, 20UT 17/07/2013, 20UT 18/07/2013, 18UT

18/07/2013, 05UT 17/06/2017, 19UT

CALIOP HAV* 190 60 220 360 140 110

(km) 100 220

CALIOP mean 54.5oN,82.5oE 61.8oN,102.4oE 56.7oN,83.7oE 57.85oN,76.62oE 55.2oN,87.52oE 57oN,127.15oE

position 59.3oN,97.6oE 57.3oN,87oE

Dx (km) ⇡ 200 ⇡ 530 ⇡ 375 ⇡ 224 ⇡ 105 ⇡ 640

⇡ 220 ⇡ 525

�t (h) -7 -60 -20 +19 -57 -12

-24 -7

CALIOP aerosol

type (LR) :

Dust 6% 24% 0% 0% 0% 0%

44 ± 9 sr)

Polluted Dust 77% 0% 33% 55.5% 9% 0%

(55 ± 22 sr)

Polluted continental 6% 76% 62% 0% 0% 68%

/ Smoke (70 ± 25 sr)

Elevated smoke 5% 0% 0% 45.5% 91% 32%

(70 ± 16 sr)

Clean continental 6% 0% 5% 0% 0% 0%

(53 ± 24 sr)

* Distance de moyennage des profils CALIOP.

3.4.7 Discussion

Les caractéristiques des six couches d’aérosols étudiées dans le cadre de ce travail sont regroupées

dans un tableau récapitulatif (tableau 3.3). La couche de mélange de poussières et d’aérosols de

combustion transportée depuis le Kazakhstan et le panache âgé de feux de Sibérie ont la plus

faible étendue verticale ( 2 km) avec un rapport de di↵usion presque constant de l’ordre de 2.

L’étendue verticale limitée des panaches âgés de feux a déjà été discutée dans Ancellet et collab.

(2019) en utilisant 2 années d’observations lidar à Tomsk. Au contraire, la structure verticale

du panache de feu frais montre une altitude supérieure à 3.5 km et une couche bien définie dans

la plage d’altitude de 2 à 4 km. La structure du panache urbain du nord de la Chine montre

également une couche bien définie dans la même gamme d’altitudes, ce qui peut s’expliquer

par le transport ascendant dans le système frontal le long de la côte ouest du Pacifique. Les

deux cas correspondant à des panaches urbains et de torchage de gaz observés à proximité de

la zone d’émission ont une étendue verticale de l’ordre de 3 km et un mélange vertical plus

important entre le sol et l’altitude supérieure que pour le panache de feu frais et le panache

urbain transportés depuis la Chine. La position méridionale du panache à l’est de 110oE dans

le flux synoptique vers le sud en provenance du nord de la Chine et la proximité d’un feu frais

sont alors les principaux facteurs expliquant la formation de couches d’aérosols bien définies à
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Table 3.3 : Tableau regroupant les informations sur l’altitude, âge et propriétés optiques (AOD,
rapport de couleur, rapport de dépolarisation) pour chacune des six couches d’aérosols étudiées
ainsi que les valeurs de mesures in-situ (BC, CO, N80�200/NA).
Étude de cas Dust mix Feux Feux Gas flaring Urban / indus Transport NC

(panache jeune) (panache âgé)

Layer Altitude 1.0 (2.0) 2.2 (3.5) 0.9 (1.8) 1.5 (3.2) 1.5 (3) 3.0 (4.5)

mean (max), km

Layer age Aged Fresh Aged Fresh Fresh Aged

�CO, ppbv 20 35 - 45 45 - 55 40 50 60 - 80

BC concentration 0.2 - 0.4 1.5 0.4 - 0.5 0.4 - 0.5 0.2 0.2

(µg.m�3)

CCN / Aitken - 0.15 0.6 0.3 - 0.6 0.5 0.8 - 1.0

Aircraft AOD532 0.1±0.03 0.12±0.02 0.16±0.03 0.21±0.06 0.15±0.09 0.19±0.01

CALIOP AOD532 0.11±0.04 0.11±0.04 0.17±0.07 0.32±0.09 0.18±0.06 0.21±0.07

MODIS AOD550 0.11±0.02* 0.19±0.02* 0.22±0.04** 0.33±0.05** 0.29±0.05* -

CALIOP Depolarization 4-5 3-10 5-12 3-5 1-5 1-5

ratio, %

CALIOP color 0.5-0.7 0.4 0.7 0.2-0.4 0.3-0.5 0.6

ratio

Créneau temporel pour la sélection des observations MODIS à proximité de l’avion : *±1h, **±6h

plus de 2 km au-dessus de la Sibérie. Le rapport de di↵usion maximum (3,5) est obtenu pour

les panaches frais de feux alors qu’il est de l’ordre de 2 pour tous les autres cas.

En utilisant, soit l’AOD532 lidar (CALIOP et avion) soit l’AOD550 MODIS, les plus petites

valeurs d’extinction aérosol (AOD < 0.15) ont été obtenues pour le mélange de poussières et

le panache frais de feux. Les plus grandes valeurs (AOD � 0.2) ont été obtenues d’une part

au-dessus de la zone de torchage du gaz, conformément à plusieurs études sur l’impact de

ces émissions sur la production d’aérosols (Stohl et collab., 2013; Elvidge et collab., 2016), et

d’autre part pour le transport à longue distance de la pollution (Li et collab., 2016). Il convient

de mentionner que malgré le rapport de di↵usion important du panache frais de feu, l’AOD

reste inférieur à 0.15. L’augmentation du LR à 532 nm, due au vieillissement des aérosols

et au mélange de nombreux panaches de feux individuels, explique l’augmentation de 40 %

de l’AOD532 pour le panache âgé de feu (Burton et collab., 2012; Nicolae et collab., 2013).

Les di↵érences les plus importantes entre l’AOD550 MODIS et l’AOD532 lidar concernent les

panaches frais à proximité de la zone d’émission (incendie ou pollution urbaine), où il devient

très important de tenir compte des décalages entre les lieux de mesure. Comme expliqué dans

la section 3.4.2 le bon accord trouvé entre l’AOD532 CALIOP et l’AOD550 MODIS pour le

cas d’émissions de flaring signifie que la gamme de LR est probablement de 50-60 sr pour le

panache de torchage de gaz échantillonné au-dessus de la Sibérie.

Concernant les mesures in-situ, les valeurs les plus élevées de �CO sont obtenues dans le cas

du transport longue distance d’aérosols de combustion provenant des feux de forêts sibériens

(35-60 ppbv) ou du nord de la Chine (30-80 ppbv). Ces observations sont en accord avec la

durée de vie du CO dans l’atmosphère, qui est supérieure à 15 jours, et l’accumulation dans le

temps de panaches individuels pour les cas de transport à longue distance (Forster et collab.,

75



2001; Petetin et collab., 2018). La concentration massique en BC est élevée (> 1.5 µg.m�3)

pour le panache de feu récent, alors qu’elle est inférieure à 0.5 µg.m�3 pour les autres cas en

raison de la courte durée du BC dans l’atmosphère (< 2 jours) (Cape et collab., 2012; Lund

et collab., 2018)). La contribution du ”flaring” à la concentration massique de BC (0.4-0.5

µg.m�3) est également plus élevée que la contribution de la pollution urbaine (0.2 µg.m�3).

Les faibles concentrations pour les émissions urbaines sont plus surprenantes et correspondent

probablement aux conditions estivales où les émissions dues au chau↵age urbain sont au plus

bas. L’extraction minière et la circulation sur les routes non bitumées étant plus fréquentes en

été, la composition de l’aérosol urbain aura aussi moins d’aérosols carbonés qu’en hiver.

Les plus faibles rapports de N80�200/NA sont obtenus dans le cas de panaches de feux récents

(0.15) et les plus fortes valeurs pour le cas de transport longue distance depuis le nord de la Chine

(0.8-1.4). Dans les cas de panaches de feux âgés, ”flaring” et industriels les valeurs obtenues

sont entre 0.3 et 0.6. Comparé au panache de ”flaring” (ratio de 0.45 ± 0.15), le panache de

feu âgé (ratio de 0,6) contient probablement une fraction significative d’aérosols terrigènes et

présente une fraction plus importante d’aérosols du mode grossier due à la coagulation pendant

le transport depuis la zone source (Quennehen et collab., 2012; Sakamoto et collab., 2016).

Enfin, les valeurs de rapport de dépolarisation aérosols, issus des observations CALIOP,

sont faibles pour l’ensemble des cas (< 5%) excepté pour les panaches de feux, frais ou âgés,

qui présentent le plus fort taux de dépolarisation et pour lesquels CALIOP montre logiquement

un mélange de poussières désertiques et de fumées.

Dans l’ensemble, les classifications CALIOP sont conformes aux analyses FLEXPART sauf

pour les cas de ”flaring” et de feux âgés pour lesquels subsiste une ambigüıté concernant la

contribution des poussières désertiques. La di↵érence négative de 20 % entre l’AOD550 MO-

DIS et l’AOD532 CALIOP pour le panache de feu âgé montre en e↵et qu’un LR associé au

type ”Elevated Smoke” (70 sr) plutôt que ”Polluted dust” (55 sr) pourrait expliquer une telle

di↵érence.

3.5 Conclusion

Deux campagnes lidar aéroportées ont été menées au-dessus de la Sibérie en juillet 2013 et juin

2017. Les types d’aérosols des couches observées et leurs propriétés optiques ont été déterminés

à l’aide de simulations de transport, avec des traceurs d’aérosols, FLEXPART et de données

satellitaires (MODIS, IASI et CALIOP). Les mesures in-situ aéroportées, principalement de

�CO et BC, ont été utiles pour valider l’identification de l’origine des aérosols. Six types

d’aérosols ont pu être identifiés dans le cadre de ces travaux : (i) mélange d’aérosols poussiéreux

(ii) émission de torchage de gaz de la vallée de l’Ob (iii) feux de forêt frais (iv) feux de forêt

anciens (v) émissions urbaines au-dessus de la région de Tomsk/Novosibirsk (vi) transport à

longue distance des émissions urbaines du nord de la Chine.

Les panaches d’aérosols transportés au-dessus de la couche limite n’ont été observés que

pour le soulèvement synoptique des émissions du nord de la Chine ou le transport vertical dans
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le cas de panache de feux de forêt. Cette étude permet également de comparer les panaches

âgés et frais pour les émissions urbaines et les émissions des feux de forêt. Le panache de feu

de forêt âgé est caractérisé par une augmentation de l’AOD532 et de la taille des particules

aérosols, conformément à des études similaires menées sur le vieillissement de la combustion de

biomasse en Amérique du Nord et en Europe du Sud. Une augmentation (+10 ppbv) et une

diminution (⇡ -0.8µg/m3 ) du BC ont également été observées pour le panache de feu âgé, en

raison de l’accumulation de nombreux panaches individuels à l’échelle régionale et des dépôts

humides ou secs du BC. Des résultats similaires ont été trouvés pour la comparaison entre les

couches d’aérosols dues aux émissions urbaines frâıches et âgées, en particulier l’augmentation

de �CO (+20 ppbv) et l’augmentation de la taille des particules (rapport N80�200/NA de 0.5 à

1 et rapport de couleur CALIOP de 0.4 à 0.6).

Le vol au-dessus des émissions de torchage de gaz a été utile pour discuter les caractéristiques

de ces panaches qui n’ont pas été très bien étudiés par observations lidar aéroportées. La plus

grande AOD est obtenue pour ce type de masse d’air, quel que soit le type d’observations

(avion, CALIOP, MODIS). Une gamme entre 50 et 60 sr est proposée pour le rapport lidar

dans les panaches d’aérosols liés à l’émission des torchères de gaz en Sibérie en raison de la

bonne concordance entre les AOD mesurées par CALIOP et MODIS. Les concentrations de BC

sont relativement plus élevées pour le panache du torchage (0.4-0.5µg/m3 ) que pour le panache

urbain (0.2µg/m3 ). Sur la base de l’analyse du rapport de couleurs et du rapport N80�200/NA,

la taille des particules dans le panache des torchères est légèrement inférieure à la taille des

aérosols dans le panache urbain près de Novossibirsk.

L’identification du type d’aérosol et l’AOD532 fournis par les produits de données CALIOP

Version 4.2 dans les masses d’air d’origines similaires sont généralement en accord avec les

résultats obtenus dans notre analyse de l’origine du panache d’aérosol, à l’exception des pa-

naches de torchère et les couches feux âgés où une contribution significative de poussière n’est

pas justifiée. Le rapport de couleur dérivé de CALIOP est également en bon accord avec le

comportement du rapport N80�200/NA mesuré par les mesures de la distribution de taille des

aérosols d’aéronefs. Ces résultats sont importants compte tenu de la grande quantité d’obser-

vations CALIOP disponibles pour caractériser les propriétés optiques au-dessus de la Sibérie.
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Chapitre 4

Apport des produits SODA sur l’océan

4.1 Introduction

L’analyse d’un écho de surface, radar ou lidar, mesuré à un instant t et une position (�,�)

permet d’accéder à la transmission optique du signal et donc à l’épaisseur optique des aérosols

sans exploiter les informations du profil vertical de rétro-di↵usion par l’atmosphère.

Un grand nombre d’études se sont intéressées à l’analyse de la reflectance lidar de surface, et

notamment des surfaces océaniques à partir d’observations lidar (Cox et Munk, 1954; Barrick,

1968; Bufton et collab., 1983; Flamant et collab., 1998; Menzies et collab., 1997; Que↵eulou

et collab., 1999; Horstmann et collab., 2003; Li et collab., 2004; Lancaster et collab., 2005). La

relation liant la section e�cace de di↵usion de la surface �S (indice S pur ”Surface”) s’exprime

de la façon suivante :

�SR,L = kCR,L
⇢0R,L

< S2 >
(4.1)

Dans l’équation 4.1 les indices R et L expriment la dépendance avec, respectivement la

longueur d’onde radar ou lidar. Le facteur k exprime l’impact des ondes de surfaces, fonction

de la stabilité verticale de l’atmosphère et du vent de surface (Shaw et Churnside, 1997; Flamant

et collab., 2003). Le coe�cient CR,L indique les modifications de reflectance dues aux e↵ets de

di↵raction, fonction de l’état de la mer (Koepke, 1984; Flamant et collab., 2003; Li et collab.,

2004). Enfin, ⇢0R,L est le coe�cient de reflectance de Fresnel et < S2 > la variance de la

distribution de la pente des vagues1 formées à la surface par le vent (Cox et Munk, 1954).

Une fois �s déterminée, plusieurs méthodes sont utilisées pour déterminer les propriétés

optiques des aérosols atmosphériques. Une première approche utilise la comparaison entre l’écho

de surface lidar atténué �
0
et l’écho de surface modélisé2 �mod

3 (Venkata et Reagan, 2016). La

synergie radar/lidar (Josset et collab., 2009, 2010b,a) permet quand à elle de remplacer la

1Wave slope : angle d’inclinaison de la surface d’une vague en tout point par rapport à l’horizontale
2L’intégrale du signal d’echo de surface océanique lidar, après filtrage passe bas, est proportionnelle au

produit de l’écho de la surface et de la transmission totale aller-retour de l’atmosphère. Comme la réflectance
peut être calculée en connaissant la vitesse des vents de surface (cf modèle), la transmission aller-retour de
l’aérosol peut être récupérée.

3�
0
= �mod ·T 2

atmosphère
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modélisation de l’écho de surface par une calibration du signal (produits issus de l’algorithme

Synergized Optical Depth of Aerosols - SODA). En plus de l’analyse des échos de surface,

l’utilisation de la reflectance des nuages opaques d’eau liquide bas permet aussi de déterminer

l’épaisseur optique des aérosols atmosphériques (Hu et collab., 2007b; Josset et collab., 2010a)

au-dessus des nuages opaques. Avec cette méthode une partie de l’information est perdue car

le signal utile se trouve seulement au-dessus des nuages, mais elle est applicable aussi bien

au-dessus des océans que des surfaces continentales.

Dans ce chapitre nous commencerons par présenter les di↵érentes méthodes de calcul d’AOD,

à partir de l’écho lidar à la surface de l’océan ou sur les nuages bas d’eau liquide, utilisées par

l’algorithme SODA puis nous détaillerons la méthodologie de détermination du LR et d’optimi-

sation des AOD CALIOP à partir des AOD issues des produits SODA avec quelques exemples de

traces CALIOP au-dessus de l’Océan et ce, afin d’illustrer les apports et limitations de l’utilisa-

tion des AOD532 SODA pour l’optimisation des AOD532 CALIOP. Enfin nous présenterons une

comparaison statistique entre : l’AODSODA,532 et l’AODMODIS,550 ainsi que l’AODCALIOP,532

avant et après optimisation par rapport à l’AODMODIS en été au-dessus du Pacifique Nord-

Ouest, c’est à dire pour les masses d’air transportées depuis la Sibérie et la Chine au-dessus

de l’océan. Ces résultats obtenus sur le Pacifique seront comparés à ceux obtenus pour deux

autres régions caractérisées par les émissions des feux ou des zones désertiques : l’Atlantique

Sud et l’Atlantique tropicale sous le vent du Sahara. L’utilisation potentielle des AOD calculées

à partir de l’écho lidar sur les nuages d’eau liquide optiquement opaque au-dessus de la Sibérie

a aussi été évaluée même si la densité d’observation est trop faible sur le continent dans les

produits SODA disponibles.

4.2 Détermination des épaisseurs optiques dans le pro-

duit SODA

L’algorithme SODA (Synergized Optical Depth of Aerosols) a pour objectif la restitution de

l’épaisseur optique des aérosols au dessus de l’océan ou des nuages opaques en se basant sur

une combinaison des observations du lidar spatial CALIOP de la plateforme CALIPSO, de

l’instrument CPR (Cloud Profiling Radar, Stephens et collab. (2008)) de la plateforme CloudSat

et de l’instrument AMSR (Advanced Microwave Scanning Radiometer, Kawanishi et collab.

(2003)) de la plateforme Aqua. Les trois plateformes faisant partie du A-Train, les mesures

sont bien co-localisées spatialement et temporellement (passage à l’équateur noeud ascendant :

13h30 pour Aqua, 13h31 pour CloudSat, 13h31 et 15 s pour CALIPSO jusqu’à 2017). Trois

méthodes, utilisant ces mesures, ont été développées afin de restituer l’épaisseur optique des

aérosols au-dessus des surfaces océaniques et des nuages opaques d’eau liquide.

La première, que nous appellerons SODAAMSR, est basée sur la comparaison entre un écho

de surface lidar mesuré et un écho de surface lidar normalisé par une réflectance de surface

déduite des mesures de vent de l’instrument AMSR. La seconde méthode, que nous appellerons

SODACPR, est basée sur la relation linéaire entre l’écho de surface mesuré par le radar et
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le lidar et n’est valable que pour une certaine gamme de vents. Enfin la troisième méthode,

que nous appellerons SODAOLIWAC , utilise uniquement les données d’écho lidar sur les nuages

bas d’eau liquide opaque. Les produits associés sont disponibles au centre thématique français

ICARE/AERIS. Trois produits SODA sont disponibles :

• SODA 333 m. il contient les épaisseurs optiques calculées à la résolution horizontale maxi-

male CALIOP de 333 m.

• SODA 5km : il s’agit d’un produit SODA 5km moyen centré sur les empreintes CALIOP

5 km.

• SODA 5km L3 AOD : il s’agit d’une moyenne mensuelle du produit SODA 5km sur une

carte de résolution 2,5ox 2.5o.

Chacun de ces produits contient les valeurs des di↵érentes épaisseurs optiques SODACPR,

SODAAMSRE, SODAOLIWAC avec les flags permettant de déterminer la présence de nuages,

la saturation de l’écho de surface et les propriétés thermodynamiques. Dans le cadre de cette

thèse nous avons utilisé le produit SODA-333 m couplé à une analyse des produits nuages des

niveaux L2 CALIOP.

4.2.1 SODA AMSR

Le principe de la méthode AMSR est de combiner l’intégrale de l’écho de surface du signal lidar

de rétro-di↵usion atténué mesuré par CALIOP et les mesures AMSR de la vitesse du vent pour

modéliser la variance < S2 > de la pente des vagues (équation 4.1). L’utilisation de l’intégrale

de l’écho de surface lidar par rapport à la valeur maximale permet de réduire l’incertitude sur

la détermination de l’écho de surface due à l’échantillonnage.

L’intégrale de l’écho de surface lidar mesuré par le coé�cient de rétro-di↵usion atténué �
0

s’écrit :

�
0
= � ·T 2

A (4.2)

avec � l’intégrale de l’écho de surface océanique du signal lidar de rétro-di↵usion et T 2
A

la transmission aller-retour de l’atmosphère (indice ”A” pour atmosphère). Empiriquement, le

terme � dépend de la vitesse du vent U à la surface de la mer. Nous posons � = �U qui peut

être exprimé à partir de la vitesse du vent U et d’un modèle de réflexion de surface.

L’AOD ⌧a s’exprime en fonction de �
0
et �U de la façon suivante :

⌧a = �1

2
· ln

✓
�

0

�U

◆
� ⌧m � ⌧0 (4.3)

avec ⌧o et ⌧m l’épaisseur optique de l’ozone et des molécules respectivement. La surface de la

mer, balayée par le vent, présente deux types de réflexion : la réflexion spéculaire et la réflexion

di↵use. Dans le cas d’une observation au nadir les e↵ets d’ombre peuvent être ignorés. Pour

CALIOP, instrument de télédétection active, la réflexion spéculaire (di↵usion unique) domine
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largement la partie di↵use de la reflexion. La distribution de la pente des vagues peut être

modélisée par une distribution gaussienne à une ou deux dimensions (van Ginneken et collab.,

1998) et l’intégrale de l’écho de surface �U s’exprime alors comme suit (Hu et collab., 2008) en

supposant la même variance de pente � dans les deux directions :

�U =
⇢

4⇡ < S2 > cos4 ✓
exp

✓
� tan2 ✓

< S2 >

◆
(4.4)

avec ⇢ le coe�cient de Fresnel de la surface de la mer, de l’ordre de 0.02 à 532 nm. Cox et

Munk (1954) partent de l’hypothèse que la pente de la surface des vagues obéit à une distribution

bi-dimensionnelle de Gram-Charlier pour modéliser < S2 >. Le choix de la distribution est un

paramètre important et peut varier suivant la vitesse du vent. Ce point est discuté de manière

précise par He et collab. (2016).

Pour le produit SODAAMSR, la reflectance de surface océanique du ciel clair s’exprime

comme suit :

�U =
⇢

4⇡ < S2 > cos4 ✓
exp

✓
� tan2 ✓

< S2 >

◆
(1 +�(< S >)) (4.5)

avec < S2 >= 0.003 + 0.00512 ·U selon la relation de Cox et Munk (1954). Le terme

�(< S >) correspond à un ajustement de la fonction de distribution utilisée pour le calcul de

< S2 > (He et collab., 2016).

4.2.2 SODA CPR

Cette méthode est basée sur l’existence d’une relation linéaire entre l’écho de surface mesuré par

le radar CPR et le lidar CALIOP dans une certaine gamme de vents (3 < vvent < 10 m.s�1 ).

Hors de cette gamme de vents des non-linéarités apparaissent mais peuvent être corrigées en

utilisant un modèle plus évolué que nous ne développerons pas ici (Josset, 2009).

A partir de la relation 4.1 la reflectance radar à la surface �SR,att s’exprime de la façon

suivante :

�SR,att = kCR
⇢0R

< S2 >
·T 2

AR (4.6)

avec T 2
AR l’atténuation radar dépendant principalement du contenu en vapeur d’eau de

l’atmosphère donné par le produit MODIS IWVP (Albert et collab., 2005) de la version C6.

L’intégrale de l’écho de surface du signal lidar de rétro-di↵usion atténuée �SL,att (sr�1 ,

indice SL pour Surface-Lidar) s’exprime en fonction de la section e�cace de di↵usion lidar de

la surface �S,L à partir de l’équation suivante (Bufton et collab., 1983) :

�SL,att = Cs ·
k⇢0L

4⇡ < S2 >
·T 2

mol,L ·T 2
aero,L (4.7)

avec Cs le coe�cient liant �SL,att à la section e�cace de di↵usion de la surface �S,L.

En combinant les équations 4.6 et 4.7, la relation liant l’intégrale du retour de surface lidar
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atténué �0 et la section e�cace de di↵usion de surface radar atténuée �SR,att s’écrit :

�SL,att =
Ct

4⇡
·

⇢0L
⇢0R

�
·
T 2
Aaero,L

T 2
A,R

· �SR,att (4.8)

avec le terme Ct = CsCLCRT
2
mol,L qui peut être considéré comme un coe�cient d’étalonnage,

déterminé à partir de l’intercalibration des échos de surface lidar et radar au-dessus de l’océan

pour des scènes de ciel clair (pas d’aérosols et pas de nuages). A partir de l’équation 4.8 nous

pouvons exprimer l’AOD lidar ⌧aero,L = �1
2 ln(T

2
Aaero,L) en fonction du rapport des reflectances

lidar et radar :

⌧Aaero,L = ⌧AR +
1

2
ln

✓
⇢0L · �SR,att

4⇡ · ⇢0R · �SL,att

◆
+

1

2
lnCt (4.9)

Cette méthode présente l’avantage de ne reposer sur aucune hypothèse liée aux propriétés

des aérosols contrairement à une AOD calculée à partir du profil d’extinction mesuré par le

lidar. Depuis novembre 2011, SODA CPR n’est disponible que de jour car, depuis cette date,

CloudSat ne fonctionne que lorsque les panneaux solaires du satellite sont exposés au Soleil à

des fins d’économie d’énergie (Gravseth et Pieper, 2013). Lorsque le radar CPR n’est pas en

fonctionnement, la méthode AMSR est utilisée afin de restituer les AOD SODA.

4.2.3 SODA OLIWAC

L’algorithme SODA OLIWAC permet la restitution des AOD des couches d’aérosols se trouvant

au-dessus d’une couche de nuages d’eau liquide optiquement épaisse (épaisseur optique> 3) (Hu

et collab., 2007b; Chand et collab., 2008). Dans cette méthode, les seules variables physiques

utilisées sont l’intégrale du signal lidar de rétro-di↵usion atténué �att sur l’épaisseur du nuage

(�
0
cloud) ainsi que le rapport de dépolarisation atténué (�

0
) à 532 nm dans la couche nuageuse.

En l’absence de couches d’aérosols au-dessus de la couche nuageuse ”cible”, l’intégrale du signal

lidar de rétro-di↵usion �
0
cloud,no�aero peut être exprimée en fonction du rapport lidar (LRcloud)

de la couche nuageuse ainsi que du facteur de di↵usion multiple (⌘cloud) de la façon suivante

(Platt, 1979) :

�
0

cloud,no�aero =

Z zbase

ztop

�att(z)dz =
1

2 ·LRcloud · ⌘cloud
(4.10)

La valeur de LRcloud est de l’ordre de 19 sr pour une longueur d’onde de 532 nm et un nuage

opaque d’eau liquide avec des gouttelettes de diamètre inférieur à 50 µm (O’Connor et collab.,

2004; Pinnick et collab., 1983). Le facteur de di↵usion mutilple ⌘cloud, compris entre 0 et 1, est

lié à la dépolarisation des nuages (�
0
) par la relation ⌘cloud =

⇣
1��

0

1+�0

⌘2
(Hu et collab., 2006).

L’épaisseur optique des aérosols au-dessus de la couche nuageuse ⌧aero,above�cloud peut alors

s’écrire :

⌧aero,above�cloud =
�1

2
ln(2 ·LRcloud · ⌘cloud · �

0

cloud) (4.11)
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Cette méthode est appelée méthode DRM (Depolarization Ratio Method) et, comme précédemment,

permet une estimation de l’AOD sans aucune hypothèse sur les propriétés des aérosols entre le

nuage et le satellite. Les principales sources d’incertitudes sont liées à l’estimation de ⌘cloud et

à l’étalonnage du lidar lors de la détermination de �
0
cloud. Afin de corriger les écarts, pouvant

atteindre 30%, entre théorie et observations pour la détermination du paramètre ⌘ une étape

d’étalonnage entre la di↵usion multiple et la dépolarisation pour les données nocturnes sans

couches d’aérosols est e↵ectuée sur une base mensuelle.

La figure 4.1 résume les di↵érents produits SODA océan disponibles et la méthodologie à

la base de la restitution des épaisseurs optiques.

Figure 4.1 : Diagramme récapitulatif des 3 produits SODA, des mesures et des méthodologies
correspondantes, pour la restituion des AOD au-dessus des océans ou des nuages d’eau liquide
opitquement opaques.
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Plusieurs travaux comparant les AOD SODA (CPR et AMSR) avec les AOD MODIS ont été

publiés. Josset et collab. (2009, 2015) obtiennent un coe�cient de corrélation > 0.89 et un biais

de 0.003 sur le golfe de Guinée. La comparaison des AOD SODA avec les données de sites côtiers

AERONET (Dawson et collab., 2015) montre un coe�cient de corrélation de 0.59 et une erreur

quadratique moyenne (RMSE) de 0.03. Enfin, la comparaison avec des observations aéroportées

d’un lidar HSRL issues de 8 vols au-dessus de l’Atlantique Nord-Ouest montre un coe�cient de

corrélation � 0.94 et un RMSE de 0.24. Concernant les AOD SODAOLIWAC , Deaconu et collab.

(2017) rapportent un bon accord entre les AOD SODAOLIWAC et POLDER avec un coe�cient

de corrélation égal à 0.68 avec une di↵érence moyenne de 0.07 à 532 nm à l’échelle globale

lorsque les couches d’aérosols et de nuages sont bien séparées (données sélectionnées entre 2006

et 2010). Dans les cas où les couches d’aérosols et de nuages sont en contact, le coe�cient

de corrélation tombe à 0.36. Cependant aucune publication n’a encore utilisé la version 2.21

des produits SODA utilisant la version 4 des produits CALIOP et la version R05 des produits

du radar CloudSat ainsi que les nouvelles valeurs AMSR2 v8 pour la période après 2012 et

AMSR-E v7 avant 2012.

Une fois les AOD SODA mesurées le rapport lidar des couches d’aérosols peut être déterminé

avec une méthode d’optimisation de l’AOD déduite des profils d’extinction mesurés par CA-

LIOP. Dans la section suivante nous allons détailler la méthode de détermination du LR

contraint par la valeur d’AOD SODA.

4.2.4 Détermination du LR

Comme discuté dans le chapitre 2, les produits L2 CALIOP proposent des valeurs de LR

associées à des types d’aérosols qui sont identifiés à partir d’un algorithme automatique (Omar

et collab., 2009; Kim et collab., 2018). Ainsi, la qualité des restitutions CALIOP dépendra de

la représentativité des rapports lidar retenus pour chaque type d’aérosol de la classification

CALIOP et dans quelle mesure l’algorithme de typage des aérosols classe correctement les

aérosols.

A partir de l’utilisation d’une valeur d’AOD dite de référence, SODAOVOC4 ou SODAOLIWAC ,

il est possible de déterminer une nouvelle valeur du rapport lidar aérosol intégré en calculant

l’AOD lidar de manière itérative, à partir de la méthode de Fernald (1984) (annexe A). Le LR

est ajusté à chaque itération de manière à faire converger la valeur d’AOD calculée (AODcomp)

avec l’AOD de référence.

Painemal et collab. (2019) ont proposé une étude comparative des AOD CALIOP issue du

produit opérationnel V4 (AODv4) avec les AOD CALIOP (AODv4,SODA) calculées à partir de

LR contraints par l’AOD SODA (CPR et AMSR) sur une période allant de juin à octobre 2010

au-dessus des océans non polaires (entre 60oS - 60oN). Deux hypothèses ont été utilisées afin de

tenir compte de la variation du LR avec l’altitude. La première hypothèse SODA1l considère,

comme pour notre étude, que le LR est constant avec l’altitude, ce qui est légitime pour des

profils atmosphériques avec le même type d’aérosols. La seconde hypothèse SODA2l divise

4SODACPR et SODAAMSRE sont regroupés sous le nom OVOC
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l’atmosphère en deux couches : la couche limite marine avec un LR constant égal à 25 sr jusqu’au

sommet de la couche limite évalué avec une analyse météorologique et une seconde couche de

composition en aérosols indéterminée au-dessus de la couche limite. Painemal et collab. (2019)

obtiennent les mêmes résultats pour SODA1l et SODA2l justifiant que nous appliquions le

même ajustement à l’ensemble de la colonne. Painemal et collab. (2019) observent avec la

version SODA 2.1 (utilisant la version 3 des produits CALIOP) une sous-estimation des AOD

par CALIOP pour l’Atlantique Sud (-0.1) et le Pacifique Nord-Ouest (-0.05) mais une sur-

estimation par CALIOP version 4 sur l’Atlantique tropical.

Dans le cadre de cette thèse l’algorithme calculant le profil d’extinction en cherchant à faire

converger l’AOD correspondante vers l’AOD SODA est décrit figure 4.2. Il utilise les produits

CALIOP L1, filtrés des nuages à l’aide du produit L2 et les LR des produits L2 aérosol moyénnés

horizontalement à 10 km de nuit et 20 km de jour, et verticalement à 60 m de nuit et 180 m

de jour. Le profil d’extinction CALIOP et l’AODv4+ moyenne à 10 km ou 20 km sont obtenus

après inversion de Fernald. Le profil d’extinction du produit ”L2 profile” et sa valeur d’AODv4

correspondante sont aussi sauvegardés avec cette résolution ainsi que les AODMODIS et SODA.

Le processus d’optimisation se décompose en 4 étapes :

• Etape 1 : Calcul du coe�cient de rétro-di↵usion corrigé de l’atténuation (�vrai) par inver-

sion, de type Fernald, du signal lidar et recherche des nouvelles couches d’aérosols. Toutes

les zones pour lesquelles �vrai�0.5 ·��vrai > �Rayleigh et initialement classées en ciel clair

sont redéfinies comme aérosols. Le LR pour ces nouvelles couches est obtenu à partir des

LR des anciennes couches situées à proximité.

• Etape 2 : Etape d’optimisation itérative du LR pour faire converger l’AOD calculée à

l’AOD SODA de référence avec un seuil de 5%. A chaque itération un facteur multiplicatif

est appliqué aux LR de manière identique pour toutes les couches du profil. Le nombre

d’itérations maximum est de 10 et le critère de convergence est fixé avec une stabilité de

20% du LR obtenu. Le LR n’est pas modifié si les critères de convergence ne sont pas

atteints.

• Etape 3 : Filtrage spatial 2D (gaussien) des valeurs de LR à l’aide d’une fenêtre glis-

sante de 120 m verticalement et 80 km horizontalement pour les données de nuit et de

240 m verticalement et 160 km horizontalement pour les données de jour afin de lisser les

di↵érences entre profils adjacents optimisés et non optimisés.

• Etape 4 : Enfin la dernière étape consiste à calculer la nouvelle AOD et le profil d’extinc-

tion (rétro-di↵usion) à partir des nouvelles valeurs de LR.

Cet algorithme a été utilisé dans tout le travail de thèse pour l’optimisation des LR à partir

d’une valeur d’AOD indépendante. Nous allons d’abord l’appliquer aux données d’AOD SODA

sur le Pacifique Nord.

85



Figure 4.2 : Organigramme de l’algorithme du calcul de profils d’extinction à partir de l’op-
timisation du LR.

4.3 Exploitation des réflectances de surface océanique

Comme expliqué précédemment l’apport des produits SODA (AMSR, CPR et OLIWAC), pour

le calcul direct d’AOD et contraindre la restitution indirecte des profils d’extinction (AOD)

CALIOP, a été évalué au-dessus de trois bassins océaniques (Fig. 4.3).

Le premier, que nous nommerons NPO (North Pacific Ocean) s’étend de 35oN à 60oN et de

140oE à 170oE et correspond à l’analyse, au-dessus de l’océan, des panaches d’aérosols exportés
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Figure 4.3 : La carte présente les limites latitudinales et longitudinales des 3 régions étudiées :
zone NPO en rouge, zone NAO en vert et zone SAO en bleu.

depuis notre zone d’étude. Nous avons vu au chapitre 1 l’importance pour cette région des

sources d’aérosols de pollution du nord de la Chine et de la Russie et des panaches de feux de

forêt en Sibérie en été. Le sud de cette zone sera aussi impacté par des poussières désertiques

issues des déserts d’Asie centrale. Afin d’évaluer les produits SODA pour des régions impactées

séparemment par des émissions de poussières désertiques et par des feux, deux autres zones

seront également analysées :

• La zone SAO (South Atlantic Ocean) qui s’étend de 30oS à 5oN et de 12oW à 14oE

fortement influencée par les aérosols de feux de biomasse en lien avec l’agriculture de

la partie Sud du continent Africain (Waquet et collab., 2013) et des déserts de Namibie

(Formenti et collab., 2018)

• La zone NAO (North Atlantic Ocean) qui s’étend de 10oN à 35oN et de 10oW à 40oW

sous influence des aérosols de poussières désertiques en provenance du Sahara.

Avant de montrer les résultats d’une analyse statistique des di↵érences entre AOD CALIOP

optimisé avec AOD SODA et AOD MODIS nous allons présenter sur 3 exemples les di↵érences

entre profils verticaux des aérosols et AOD avant et après optimisation.

4.3.1 Exemples de traces CALIOP

Dans cette partie nous allons présenter 3 exemples de granules CALIPSO afin d’illustrer l’impact

de la prise en compte de l’AOD SODA sur la distribution du LR et de l’AOD CALIOP. Ces

3 traces de nuit regroupent : une scène avec une couche d’aérosols au-dessus de l’océan et

absence de nuages ; une scène dont une partie des couches d’aérosols se trouve au-dessus d’un
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couvert nuageux ainsi que l’influence d’une couche d’aérosols fortement absorbante en altitude ;

et pour finir un cas avec des AOD CALIOP peu modifiées par l’AOD SODA. Pour chacun de

ces trois cas nous présenterons le profil vertical CALIOP de coe�cient de rétro-di↵usion corrigé

de l’atténuation (�vrai), le profil de LR et les valeurs d’AOD associées (CALIOP en rouge et

SODA en bleu) et ceci avant et après optimisation des LR à partir de l’AOD de référence SODA

OVOC (CPR ou AMSR) ou SODA OLIWAC sur les nuages bas. L’AOD de référence SODA est

par défaut donnée par la méthode AMSR (carré bleu et croix sombre) ou sinon par la méthode

OLIWAC (carré bleu et croix jaune).

Figure 4.4 : Coupes verticales du signal CALIOP pour la trace du 23/06/2013 à 16h35 entre
35.1oN, 141.8oE et 55.4oN, 149.4oE. La colonne de gauche (figures a, c et e) correspond aux
données CALIOP opérationnelles issues de la v4 et la colonne de droite aux données optimisées.
La première ligne représente les profils verticaux du signal de rétro-di↵usion CALIOP. La
seconde ligne représente les rapports lidar associés à chaque couche d’aérosols. Enfin la dernière
ligne représente les valeurs d’AOD associées à chaque profil CALIOP ainsi que les AOD de
références utilisées pour contraindre le rapport lidar CALIOP. Les AOD CALIOP apparaissent
sous forme de points rouges avec l’incertitude associée en rose. Les valeurs d’AOD de référence
sont repérées par un carré bleu et la source, de laquelle sont issues ces AOD (SODA OVOC ou
OLIWAC), apparait sous forme d’une croix sombre pour OVOC et claire pour OLIWAC.

La figure 4.4 présente un premier exemple de comparaison au-dessus du Pacific Nord à

l’est du Japon. Il s’agit d’une trace de nuit donc les AOD SODA OVOC ont été calculées à
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partir de la méthode AMSR. Il s’agit d’un cas typique avec une couche d’aérosols au-dessus de

l’océan entre 0 et 2 km d’altitude entre 41.9oN et 38.5oN (Fig. 4.4a). Les LR CALIOP avant

optimisation sont entre 30 sr et 50 sr (mélange ”Polluted dust” et ”Marine”). Pour cette zone,

les AOD CALIOP opérationnelles sont sous-estimées par rapport aux valeurs d’AOD SODA

(Fig. 4.4b). Après optimisation les AOD obtenues à partir du profil CALIOP convergent vers les

AOD SODA si des valeurs de LR sont supérieures à 85 sr (Fig. 4.4d), c’est à dire correspondant

plus à des aérosols de combustion (”Polluted Continental / Smoke”) qu’a des aérosols de type

”Marine”.

La figure 4.5 présente un deuxième exemple avec la présence de couches d’aérosols qui

peuvent atteindre 3 km d’altitude au-dessus de stratocumulus marins entre 37oN et 50 oN. Ces

couchent se trouvent au-dessus de nuages atteignant 1 km d’altitude en général.

Figure 4.5 : Même légende que pour la figure 4.4 mais pour la trace CALIOP du 27/06/2013
à 16h10 entre 35.1oN, 147.9oE et 55.6oN, 155.7oE.

La majorité des couches d’aérosols de la zone étudiée ont des LR CALIOP avant optimisation

compris entre 20 et 35 sr, ce qui correspond à des aérosols de type ”Marine” malgré leur altitude

au-dessus des stratocumulus marins. Les valeurs d’AOD CALIOP avant optimisation sont très

sous-estimées par rapport aux valeurs de référence SODA OVOC et SODA OLIWAC surtout

entre 43oN et 48oN. Après optimisation, une partie des LR augmente pour atteindre de fortes
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valeurs, > 80 sr (Fig. 4.5d), particulièrement à 50oN où la couche d’aérosols en altitude est

très absorbante. Le saut entre les AOD OVOC au Sud de 37oN et les AOD OLWAC à 37.7oN

s’explique par la non prise en compte de la couche limite avec des AOD de l’ordre de 0.1 comme

pour le cas précédent. À 50oN l’optimisation ne peut pas fonctionner correctement car le signal

est très faible sur le profil de rétro-di↵usion dans la couche limite sur l’océan. La prise en compte

des profils de rétro-di↵usion à 1064 nm permettrait de restituer les observations manquantes

à 532 nm car l’absorption est moins forte dans l’IR et devrait alors permettre d’obtenir une

valeur plus faible du rapport lidar après optimisation. Ceci n’a pas encore été mis en oeuvre

dans notre algorithme.

Un troisième exemple (Fig. 4.6), toujours à l’Est du Japon montre des couches d’aérosols sur

toute la troposphère entre 48oN et 53oN avec des valeurs d’AOD SODA dans la barre d’erreur

des AOD CALIOP. Les rapports lidar plus élevés (50 sr - 70 sr) que ceux des précédents cas

(classification CALIOP : ”Dusty Marine”, ”Polluted Dust” et ”Smoke”) ne sont alors que très

peu modifiés.

Figure 4.6 : Même légende que pour la figure 4.4 mais pour la trace CALIOP du 14/06/2013
à 16h41 entre 35oN, 140.3oE et 55.4oN, 147.9oE.

Ces trois exemples montrent ainsi l’avantage de la prise en compte de l’AOD SODA pour

contraindre l’AOD CALIOP mais aussi un certain nombre de limitations :
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• L’impossibilité d’optimiser des AOD sous les couches de nuages semi-transparents (pas

d’AOD SODA de référence).

• Les fines couches d’aérosols non détectées par l’algorithme CALIOP seront non optimisées

malgré une détection par la méthode SODA.

• Un biais élevé sur la restitution du lidar ratio quand le signal lidar à 532 nm sous les

couches très absorbantes est trop faible.

4.3.2 Comparaisons statistiques

Dans cette partie nous utilisons les terminologies suivantes : AODSODA correspond aux valeurs

d’AOD SODA CPR, AMSR ou OLIWAC ; AODMODIS correspond aux valeurs d’AOD MODIS

CALTRACK ; AODv4+ correspond aux AOD issues des produits opérationnels CALIOP de

la v4 dont les rapports lidar sont moyennés (étape 1 figure 4.2) ; AODv4,SODA correspond aux

valeurs d’AOD CALIOP après optimisation du LR par les AODSODA. Pour chaque région, nous

e↵ectuerons les comparaisons suivantes : AODSODA vs AODMODIS ; AODv4+ vs AODMODIS ;

AODv4,SODA vs AODMODIS. En plus des comparaisons d’AOD, les histogrammes des rapports

lidar et des AOD CALIOP avant et après optimisation sont également présentés. Pour ces

analyses statistiques, les AOD MODIS pour lesquels il y a plus de 15% de bins nuageux à une

altitude donnée, dans le profil CALIOP moyenné à 10 ou 20 km ne sont pas pris en compte afin

de réduire les sources d’incertitude. Ceci s’applique aussi si les profils adjacents avant et après

ont la même proportion de nuages. Les AODv4+ et AODv4,SODA pour lesquels la valeur est

> 1.5 ou < �AODv4+/1.5 ne sont pas pris en compte car l’AOD n’est alors pas su�samment

fiable.

Zone NPO

Pour la zone NPO, 3 étés (2012, 2013 et 2017) ont été regroupés pour avoir au moins 1500

comparaisons SODA/MODIS et 876 comparaisons CALIOP/MODIS.

Nous remarquons tout d’abord sur la Fig. 4.7 qu’il y a une faible proportion d’AOD élevées

(> 0.25), due en partie à la présence de stratocumulus (situés entre 500 m et 2.5 km d’alti-

tude) qui couvrent fréquemment la zone NPO et qui limitent le nombre de couches d’aérosols

détectées. La comparaison AODSODA vs AODMODIS (Fig. 4.7a) présente une corrélation si-

gnificative mais peu élevée (R2 = 0.418). La dispersion (RMSE = 0.075) est plus grande

que l’incertitude sur MODIS mais le biais est surtout très faible (ME ⇡ 0). La corrélation

est encore plus faible dans le cas de la comparaison AODv4 vs AODMODIS (R2 = 0.354)

(Fig. 4.7b) et la dispersion plus élevée (RMSE = 0.086) mais surtout, le biais est très im-

portant (ME = �0.05). Après optimisation des LR à partir de l’AOD SODA (figure 4.2), les

AODv4,SODA (Fig. 4.7d) montrent une meilleure corrélation (R2 = 0.537), une dispersion plus

faible (RMSE = 0.062) et un biais qui diminue fortement (ME = �0.009). La forte proportion

de faibles valeurs d’AOD (< 0.1) ainsi que la présence fréquente de nuages expliquent en partie

la forte dispersion résiduelle des corrélations avec les AOD MODIS dans cette région.
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Figure 4.7 : Nuage de points et régression linéaire associée pour les comparaisons : a)
AODSODA vs AODMODIS ; b) AODv4+ (AOD initLR) vs AODMODIS ; d) AODv4,SODA (AOD
filtLR) vs AODMODIS. Les distributions associées aux jeux de données sont représentées par les
histogrammes sur chaque figure a), b) et d). La figure c) représente la distribution, en nombre
de bins, des LR avant (en bleu) et après (vert) optimisation.

La figure 4.7c présente l’histogramme de la répartition des valeurs de LR CALIOP avant

et après optimisation des LR à partir de l’AOD SODA. Deux modes principaux sont visibles

pour les données CALIOP V4 à 20 sr (aérosol de type ”Marine”) et un à 70 sr (aérosol de

type ”Smoke” ou ”Polluted Continental”). Après optimisation, la structure bi-modale de la

distribution subsiste mais avec plus de valeurs intermédiaires. L’optimisation des LR conduit

à une diminution significative du nombre d’occurrences des faibles valeurs de LR (< 30 sr) et

à une augmentation des fortes valeurs de LR (> 70 sr). Cette nouvelle distribution serait assez

cohérente avec un mélange équilibré d’aérosols de feux de forêts sibériens, de pollution et de

poussières désertiques du nord de la Chine.

La figure 4.8 présente l’histogramme de la répartition des valeurs d’AODv4+ avant et après
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optimisation des LR (AODv4,SODA). Un très grand nombre de valeurs d’AOD faibles (< 0.05)

sont présentes avant optimisation des LR. Après optimisation des LR, la fraction des faibles

valeurs d’AOD (< 0.1) diminue et passe de 80% à 70%.

Figure 4.8 : Histogramme de la distribution en nombre, en nombre de profils, des valeurs
d’AODv4+ (avant optimisation) et d’AODv4,SODA (après optimisation).

Dans le cas de la zone NPO, pour la saison d’été, l’utilisation des AODSODA pour contraindre

le LR lors de l’inversion des données CALIOP permet ainsi de réduire la sous-estimation des

AOD du produit CALIOP opérationnel puisque le biais passe de -0.05 pour v4 opérationnel à

-0.009 après optimisation.

Zone SAO

La comparaison desAODSODA avec lesAODMODIS (Fig. 4.9a) présente une très bonne corrélation

(R2 = 0.894), une faible dispersion (RMSE = 0.066) et un faible biais (ME = 0.008). À noter

cependant qu’un certain nombre de fortes valeurs d’AODSODA (0.25 < AODSODA < 1) ne sont

pas observées par MODIS (< 0.15). Ceci est lié à une limitation de SODA si l’écho de surface

se confond avec des couches de brumes océaniques proches de la surface et non identifiées en

nuages. L’utilisation de l’imagerie IR devrait permettre d’éliminer ces cas.

Un biais important sur les AODv4+ par rapport aux AODMODIS est présent pour la zone

SAO (biais de -0.119 ; Fig. 4.9b) où durant la saison d’été les émissions d’aérosols vont être

e↵ectivement fortement influencées par les feux de forêts d’Afrique centrale. Avant optimisation

la corrélation et la dispersion, compte tenu de la fréquence plus élevée des fortes AOD, sont

acceptables pour AODv4+ vs AODMODIS (0.636 et 0.181 respectivement) mais le biais est élevé

(ME = -0.119) et les fortes AOD (> 0.5) observées pour MODIS ne sont pas bien restituées en

utilisant les LR v4.

L’optimisation des LR CALIOP (Fig. 4.9d) avec l’AODSODA permet de réduire les biais par

rapport à MODIS (biais = -0.043). La corrélation et la dispersion sont également améliorées

(R2 = 0.7766 et RMSE = 0.106).

Concernant la distribution des valeurs de LR (Fig. 4.9c), nous retrouvons comme pour la
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Figure 4.9 : Nuage de points et régression linéaire associée pour les comparaisons : a)
AODSODA vs AODMODIS ; b) AODv4+ (AOD initLR) vs AODMODIS ; d) AODv4,SODA (AOD
filtLR) vs AODMODIS. Les distributions associées aux jeux de données sont représentées par les
histogrammes sur chaque figure a), b) et d). La figure c) représente la distribution, en nombre
de bins, des LR avant (en bleu) et après (vert) optimisation.

zone NPO les deux modes présents dans le cas de la zone NPO à 20 sr, qui correspond aux

aérosols de type ”marin” selon la classification CALIOP et 70 sr qui correspond à des couches

d’aérosols de type ”Smoke” ou ”Polluted Continental”. L’optimisation des LR conduit comme

précédemment à une forte diminution du nombre d’occurences des faibles valeurs de LR (<

30 sr) et à une augmentation des fortes valeurs de LR (> 70 sr), y compris jusqu’à une valeur

de 100 sr. Une partie de ces fortes valeurs ne parait pas réaliste et pourrait être éliminée avec

une correction du profil de rétro-di↵usion à 532 nm qui s’appuierait sur l’IR.

La figure 4.10 présente l’histogramme de la répartition des valeur d’AOD CALIOP avant

et après optimisation des LR à partir de l’AODSODA. Beaucoup de valeurs d’AOD faibles (<

0.1) sont présentes avant optimisation des LR. Après optimisation des LR, le nombre de faibles
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AOD (< 0.1) diminue de 53% à 38%. La contribution des AOD > 0.3 est devenue significative

(⇡ 30 %) alors qu’elle était de ⇡ 10% auparavant.

Figure 4.10 : Histogramme de la distribution en nombre, en nombre de profils, des valeurs
d’AODv4+ (avant optimisation) et d’AODv4,SODA (après optimisation).

Zone NAO

Dans la région NAO, normalement majoritairement influencée par les poussières désertiques en

provenance du Sahara et pour lesquelles l’algorithme opérationnel de CALIOP ne devrait pas

biaiser les valeurs de rapport lidar, la Fig. 4.11 présente les di↵érentes comparaisons statistiques

e↵ectuées.

La comparaison desAODSODA avec lesAODMODIS (Fig. 4.11a) est bonne avec une corrélation

de 0.741, une dispersion de 0.096 et un biais de -0.005.

Sur la Fig. 4.11b la corrélation entre les AODv4+ vs AODMODIS et la dispersion des données

sont très bonnes (R2 = 0.819 et RMSE = 0.087). Le biais est également faible (-0.042). Ce bon

accord entre AODv4+ et AODMODIS, dû à la bonne identification des aérosols de poussières

désertiques par l’algorithme opérationnel est sensiblement di↵érent de l’analyse de Painemal

et collab. (2019) qui observent un biais positif (+0.2) des AOD CALIOP v4 par rapport à

l’AODSODA. Il est possible que l’utilisation de la version SODA 2.21 explique cette di↵érence,

en plus des di↵érences entre la définition de la position de la zone d’étude (10o-25oN pour

l’analyse de Painemal et collab. (2019)) et la période considérée (de mai à septembre pour

l’année 2010 dans Painemal et collab. (2019)).

Après optimisation des LR (Fig. 4.11d), la corrélation entre AODv4,SODA et AODMODI et

la dispersion restent logiquement très bonnes, respectivement 0.801 et 0.083 mais le biais a

diminué pour atteindre -0.008. L’histogramme de la distribution des LR (Fig. 4.11c) présente

toujours un pic à 40 sr mais l’optimisation des LR tend à augmenter la proportion des valeurs

entre 50 sr et 70 sr. Après optimisation des LR, le nombre de faibles AOD (< 0.1) diminue

finalement de 34% à 28%. L’optimisation des LR modifie peu la proportion des fortes valeurs

d’AOD au-dessus de 0.3 (Fig. 4.12).
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Figure 4.11 : Nuage de points et régression linéaire associée pour les comparaisons : a)
AODSODA vs AODMODIS ; b) AODv4+ (AOD initLR) vs AODMODIS ; d) AODv4,SODA (AOD
filtLR) vs AODMODIS. Les distributions associées aux jeux de données sont représentées par les
histogrammes sur chaque figure a), b) et d). La figure c) représente la distribution, en nombre
de bins, des LR avant (en bleu) et après (vert) optimisation.

4.4 OLIWAC en Sibérie

Dans cette partie nous allons évaluer l’utilisation de SODA OLIWAC au-dessus de la Sibérie.

Pour cela nous avons tracé la répartition géographique des mesures SODA OLIWAC sur le conti-

nent ainsi que la distribution de l’altitude des nuages bas d’eau liquide optiquement opaques

utilisés par l’algorithme SODA OLIWAC. Les distributions regroupent les données de 3 étés

(entre les mois de mai et août) pour les années 2012, 2013 et 2017 sur la zone NPO et sur une

zone située au-dessus de la Sibérie entre 30oN-60oN et 70oE-110oE (zone CS : Central Siberia).

Les profils contenant des nuages composés de cristaux de glace ou des aérosols stratosphériques

n’ont pas été pris en compte dans les distributions présentées.

La figure 4.13 présente la distribution des altitudes des nuages utilisés pour le calcul des
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Figure 4.12 : Histogramme de la distribution en nombre, en nombre de profils, des valeurs
d’AODv4+ (avant optimisation) et d’AODv4,SODA (après optimisation).

AODOLIWAC pour la zone NPO. La distribution présente un pic à 0.6 km d’altitude qui décroit

très rapidement quand l’altitude augmente. L’altitude moyenne des nuages bas utilisés dans

cette zone est de 1.08 km avec un écart type faible (0.84 km). La forte proportion de faibles

altitudes indique que pour la zone NPO le biais sur l’AOD dû à la non contribution de la

couche limite océanique restera acceptable. Ceci explique aussi la forte proportion de faibles

AOD obtenues précédemment sur la zone NPO.

Figure 4.13 : Distribution de l’altitude des nuages utilisés pour le calcul des AOD SODA
OLIWAC dans la zone NPO.

La figure 4.14 présente la carte de répartition du nombre de valeurs d’AOD pour la zone

NPO et cette répartition est plutôt homogène au-dessus 40oN.

La figure 4.15 présente la distribution des altitudes des nuages utilisés pour le calcul des

AODOLIWAC pour la zone CS. La distribution présente un pic principal à 2.8 km, ce qui est

élevé, et un pic secondaire plus bas à 1.2 km. L’altitude moyenne des nuages est de 2.9 km et

l’écart type de la distribution est de 0.98 km. L’altitude moyenne des nuages utilisés pour le
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Figure 4.14 : Carte du nombre de valeurs totales d’AOD SODA OLIWAC dans la zone NPO
pour les mois de mai à août 2012, 2013 et 2017.

calcul des AODOLIWAC est ainsi beaucoup plus importante qu’au-dessus de l’océan dans la zone

NPO. Ceci va beaucoup réduire l’interêt des mesures d’AODOLIWAC au-dessus du continent

qui sera limité à l’exploitation de la haute troposphère alors qu’au chapitre 3 nous avons vu

que la majorité des couches d’aérosols se situaient en dessous de 4 km.

Figure 4.15 : Distribution de l’altitude des nuages utilisés pour le calcul des AOD SODA
OLIWAC au-dessus de la Sibérie.

La figure 4.16 présente la carte de répartition du nombre de valeurs d’AOD pour la zone

CS. Les valeurs d’AOD sont relativement rares.

Même si la surface couverte par la zone CS (⇡ 1.9⇥ 107 km ) est environ 7 fois plus grande

que la zone NPO (⇡ 2.6⇥ 106 km ) le nombre de valeurs d’AOD SODA OLIWAC disponibles

est beaucoup plus faible (6853 contre 1034305). Cette di↵érence, est en grande partie, due aux

contraintes imposées dans l’algorithme de restitution OLIWAC pour le continent. Cela souligne

la nécessité de développer un produit SODA, utilisant l’écho de surface lidar, au-dessus des
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Figure 4.16 : Carte du nombre de valeurs totales d’AOD SODA OLIWAC sur la Sibérie pour
les mois de mai à août 2012, 2013 et 2017

surfaces continentales. Ce développement est l’objet du dernier chapitre de cette thèse (chapitre

5).

4.5 Conclusion

Dans ce chapitre nous avons décrit les di↵érentes méthodes utilisées par l’algorithme SODA

afin de restituer les valeurs d’AOD à partir de l’écho de surface du lidar CALIOP, au-dessus

des surfaces océaniques (produit SODA OVOC) ainsi que sur les nuages bas d’eau liquide

optiquement opaques (produit SODA OLIWAC), et comment il est possible, à partir des valeurs

d’AOD restituées, de contraindre la valeur du rapport lidar utilisée pour la restitution du profil

d’extinction (AOD) du lidar CALIOP.

Les AOD issues de l’algorithme SODA ont été comparées aux AOD MODIS pour trois zones

géographiques : North Pacific Ocean (NPO), South Atlantic Ocean (SAO) et North Atlantic

Ocean (NAO). Les AOD SODA ont montré un bon accord avec les AOD MODIS dans les zones

SAO et NAO (R2 > 0.7 et un biais < 0.008) mais cet accord est moins bon pour la zone NPO

avec une corrélation plus faible (R2 = 0.418), due en partie à la forte proportion de faibles

valeurs même si le biais reste lui très faible (< 10�2). Pour au moins deux des zones étudiées

(NPO et SAO) l’accord des AOD SODA avec MODIS est meilleur que celui de MODIS avec

les AOD calculées à partir des LR v4. En e↵et pour ces dernières, la corrélation avec MODIS

est faible pour la zone NPO (R2 = 0.354) et acceptable pour la zone SAO (R2 = 0.6), mais

surtout le biais est important dans la zone SAO (ME = �0.119) et reste élevé pour la zone

NPO (ME = �0.05) compte tenu des faibles valeurs d’AOD observées (AOD moyenne ⇡ 0.05).

Pour les zones NPO et SAO, fortement influencées par des aérosols de combustion ayant subi du

transport, l’identification du type d’aérosol est plus di�cile et l’algorithme CALIOP a tendance

à attribuer des valeurs de LR trop faibles et donc à sous estimer l’AOD. Pour la zone NAO il
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y a un bon accord entre les AODv4+ opérationnelles et MODIS avec une excellente corrélation

(R2 = 0.819) et un biais acceptable (ME = �0.042) pour une AOD moyenne de 0.2. Dans cette

zone fortement influencée par des aérosols terrigènes émis depuis le Sahara, le type d’aérosol

donné par l’algorithme CALIOP (et le LR associé) est correct.

Pour les 3 zones étudiées, l’utilisation des AOD SODA pour contraindre le LR lors de

l’inversion des données CALIOP a ainsi permis d’améliorer les comparaisons avec MODIS et

d’obtenir ainsi une meilleur corrélation (R2 > 0.5) et un biais plus faible (|ME|  0.04). La

contrainte des données SODA, dans les zones SAO et NPO, réduit en e↵et la proportion relative

des faibles valeurs de LR (< 40 sr, aérosols marin) et permet d’obtenir une distribution de LR

plus en accord avec la forte proportion en été d’aérosols de feux dans les régions étudiées. De la

même manière la proportion de faible AOD (< 0.1) diminue après optimisation des LR. Pour

les zones NPO et SAO la diminution de la part des faibles AOD est � 10% et est seulement de

6% pour la NAO.

Le produit SODA actuel, aussi bien comme mesure directe d’AOD que pour contraindre les

inversions CALIOP n’est utilisable sur le continent qu’au-dessus des nuages opaques (SODA

OLIWAC) mais une évaluation préliminaire de l’apport de SODA OLIWAC montre cependant

que l’apport sera limité à l’exploration de la haute et moyenne troposphère.

Le chapitre suivant sera ainsi consacré au développement d’une méthode permettant la

restitution d’AOD à partir de l’écho de surface du lidar CALIOP au-dessus des continents.
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Chapitre 5

Exploitation des reflectances lidar

au-dessus des surfaces continentales

pour contraindre l’inversion des profils

d’extinction CALIOP

5.1 Introduction

Nous avons vu au chapitre précédent que l’analyse de l’écho de surface du signal lidar CALIOP

de rétro-di↵usion au-dessus des surfaces océaniques ou de nuages bas d’eau liquide permet

de calculer l’épaisseur optique de couches d’aérosols ainsi que leur rapport lidar et leur profil

d’extinction en comparant l’écho de surface lidar mesuré et un écho de surface de référence

(mesuré ou modélisé). Dans le cas des surfaces continentales l’écho lidar de surface sera moins

variable dans le temps (principalement le cycle des saisons) mais plus variable dans l’espace

du fait de la nature très hétérogène de la réflectivité du sol même dans des régions faiblement

urbanisées comme la Sibérie.

Comme pour l’analyse des données océaniques, l’écho de surface lidar CALIOP �
0
SL (sr�1 )

est obtenu en intégrant le coe�cient de rétro-di↵usion entre +30 m au-dessus du sol et �300 m

sous la surface (Lu et collab., 2018). Il est relié à la réflectivité bi-directionnelle de la surface

⇢BRDF (BRDF) par l’équation suivante (Kavaya et collab., 1983; Josset et collab., 2010b) :

�
0

SL = FL ·
⇢BRDF (✓,�,�, t)

⇡
· cos(✓) ·T 2(�,�, t) (5.1)

L’angle ✓, en radiant, correspond à l’angle entre la direction de visée et la verticale, et le

terme en cos(✓) sera proche de 1 pour les mesures CALIOP. Le terme ⇢BRDF , qui tient compte

de l’anisotropie de la réflexion, est indépendant de ✓ pour une surface lambertienne1. Le terme
1
⇡
permet d’avoir la contribution de la BRDF selon l’angle solide unité sous lequel est vu la

surface depuis l’espace. FL peut être associé à un terme d’incertitude qui inclut les erreurs dues

1Surface qui réfléchit le rayonnement de manière isotrope.
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à la saturation du signal de retour de surface et à des variations de ⇢BRDF dues à des e↵ets

d’opposition (Bréon et collab., 1997)2. Les termes ⇢BRDF et T 2 sont dépendants du temps et

de la position.

A partir de l’équation 5.1, la transmission atmosphérique (aller-retour) T 2 s’exprime comme

suit :

T 2(�,�, t) =
�

0
SL

FL · ⇢⇤BRDF (�,�, t)
= exp (�⌧AL) (5.2)

avec ⇢⇤BRDF = ⇢BRDF

⇡
et où ⌧AL est l’épaisseur optique (indice AL pour Atmosphère, Lidar)

à partir l’équation 5.2 avec ⌧AL = ⌧Aérosol + ⌧Rayleigh.

Le terme
�
0
SL

FL
correspond à la reflectance de surface pour une mesure CALIOP à l’instant t,

à la position (�, �) et tient compte des imprécisions de mesures dues à la saturation du signal

(Lu et collab., 2018). Le terme ⇢⇤BRDF peut être estimé à partir de mesures radiométriques

embarquées sur satellite, une modélisation des propriétés des sols ou encore des mesures lidar

dans des conditions de ciel clair (⌧AL ⇡ ⌧Rayleigh).

Deux approches possibles ont été étudiées par Josset et collab. (2018) afin de déterminer le

terme de référence ⇢⇤BRDF à partir d’observations satellitaires. La première propose l’utilisation,

comme référence, de l’écho de surface non atténué du lidar CALIOP (à 532 nm) déterminé en

échantillonnant les conditions ”ciel clair” (absence d’aérosols et de nuages). Afin de pallier

au problème de co-localisation imparfaite des mesures lidar CALIOP même avec la revisite à

16 jours d’intervalle ainsi que des variations temporelles de la surface inhérentes au décalage

temporel des mesures, cette méthode utilise une moyenne de l’écho de surface lidar non atténué

(�) à une résolution spatiale plus grossière que le décalage spatial entre deux traces CALIOP

co-localisées (qui peut atteindre 600 m). Dans ce cas l’épaisseur optique totale ⌧AL = ⌧Aérosol +

⌧Rayleigh s’écrit en fonction de l’écho de surface du signal CALIOP de rétro-di↵usion atténuée

�
0
apparent et l’écho de surface de référence �ref de la façon suivante :

⌧AL = �1

2
· ln

 
�

0
apparent

�ref

!
(5.3)

En e↵et les erreurs dues aux phénomènes d’opposition et de saturation vont être minimisées

car seul leur rapport intervient dans le calcul de l’AOD. Des comparaisons préliminaires entre

les AOD obtenues à partir de cette approche, sur 1 mois d’observation de nuit en août 2006 pour

2E↵et d’opposition : On appelle e↵et d’opposition la forte augmentation de la luminosité de la surface dans
la direction de rétro-di↵usion. Ce n’est pas seulement une fonction de la géométrie, mais aussi une fonction
de la position (�,�) ainsi que du temps t, car elle varie en fonction de la rugosité de la surface. Cet e↵et est
attribué à deux causes potentielles. Tout d’abord un e↵et ”d’ombre”. Si le milieu est constitué de di↵useurs qui
sont grands par rapport à la longueur d’onde de la lumière incidente, ils projettent des ombres bien définies sur
d’autres parties du milieu. Ces ombres sont partiellement visibles lorsque la surface est observée dans n’importe
quelle direction, sauf celle de la source de lumière incidente ; à cet angle spécial, chaque di↵useur cache sa
propre ombre. L’e↵et d’opposition apparait quand cet angle correspond à celui de l’observation (Gehrels, 1956;
Hapke et collab., 1996). Cette cause n’est pas valable pour le lidar. Une seconde cause serait la rétro-di↵usion
cohérente. Il s’agit d’un phénomène d’interférence constructive qui se produit lorsque le milieu contient beaucoup
de di↵useurs dont la taille est de l’ordre de la longueur d’onde et qui sont séparés par des distances similaires.
Elle dépend intrinsèquement de la nature ondulatoire de la lumière. L’augmentation de la luminosité est due
au fait que la lumière réfléchie se combine de manière cohérente avec la lumière émise (Hapke et collab., 1996;
Tishkovets et Mishchenko, 2004; Litvinov et collab., 2007).
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la recherche de �ref , avec les données MODIS ont présenté de bonnes corrélations en Afrique

du Sud (0.85) et en Chine (0.49) et des biais faibles, 0.02 en Chine et 0.009 en Afrique du Sud.

La seconde approche repose sur la synergie CALIOP/MODIS avec l’utilisation du canal

MODIS infrarouge (2.13 µm) pour obtenir une référence au-dessus de la terre car ce canal

est très faiblement atténué par les aérosols, à l’exception de ceux de grande taille (Kaufman

et collab., 1997; Remer et collab., 2005). Sur le même principe que la méthode SODACPR

(chapitre 4 section 4.2.2), utilisant l’echo de surface du radar CloudSat pour calibrer l’écho

de surface lidar, le signal lidar à 532 nm est normalisé à la radiance infrarouge de MODIS

à 2.13 µm pour des scènes de ciel clair. Cependant la di↵érence d’indice de réfraction entre

l’infrarouge et le visible est une source d’erreur importante. De plus, la réponse instrumentale

aux variations de reflectance n’est pas la même pour les instruments MODIS et lidar. Ainsi,

cette méthode n’est pas utilisable en l’absence d’une analyse à petite échelle pour di↵érents

types de surface connus.

Ces premiers résultats prometteurs ont montré la possibilité d’utiliser l’écho de surface CA-

LIOP au-dessus des surfaces continentales pour restituer des valeurs d’AOD mais des analyses

plus quantitatives et l’évaluation des erreurs sont nécessaires afin de developper un produit AOD

au-dessus des surfaces continentales (SODA land). Ce chapitre a pour objectif le développement

d’une première version d’un tel produit.

Pour cela nous commencerons par présenter une étude des reflectances de surface en Sibérie

à partir des données de BRDF MODIS afin d’avoir une idée de la variabilité des reflectances

pour la zone étudiée. Nous détaillerons ensuite les deux méthodes utilisées pour la détermination

d’AOD à partir des échos de surface CALIOP (AODSODA). La première approche, identique à

la méthode de selection de ciel clair proposée par Josset et collab. (2018), consiste à déterminer

l’écho de surface lidar CALIOP de référence associé à une observation CALIOP en moyennant

les échos de surface lidar mesurés en condition de ciel clair à proximité de cette observation. La

seconde approche est quand à elle basée sur la relation de linéarité liant l’écho de surface lidar

à la transmission atmosphérique, et appelée méthode de la droite de Bouguer. Pour chacune de

ces deux méthodes nous présenterons l’analyse des échos de surface de référence ainsi que les

comparaisons statistiques entre l’AODSODA et les AODMODIS. Nous présenterons ensuite les

comparaisons statistiques entre l’AOD CALIOP avant (AODv4+) et après (AODv4,SODA) opti-

misation des LR, à partir de l’AODSODA, avec l’AODMODIS suivant la méthodologie proposée

au chapitre 4 pour l’exploitation des produits SODA marin. Nous comparerons également les

AODSODA avec les AODv4,SODA. Enfin nous terminerons par une comparaison de cartes d’AOD

moyennes réalisées à partir des AODSODA, AODMODIS, AODv4+ et AODv4,SODA.

5.2 Reflectance de surface MODIS

Une carte des reflectances de surface MODIS au-dessus de la Sibérie a été réalisée (figure

5.1a), pour l’été 2017 (mois de mai à août), à partir des données de BRDF MODIS (produits

MODIS MCD43C4 version 6 journalier, chapitre 2). Bien qu’une comparaison directe entre les

103



reflectances de surface MODIS et les reflectances de surface lidar soit di�cile à interpréter du

fait des di↵érences de réponses instrumentales, section 5.1), cette étude préliminaire permet de

caractériser l’hétérogénéité et la variabilité spatiale des reflectances de surface sur la Sibérie.

Figure 5.1 : a) : Carte de la reflectance de surface moyenne MODIS (en sr�1 ) avec une
résolution de 100 km ⇥ 100 km. b) : Carte de la variabilité relative de la reflectance de surface
MODIS avec une résolution de 100 km ⇥ 100 km. c) : Histogramme de la distribution des
valeurs de reflectance MODIS. d) : Carte des types de surfaces selon la classification IGBP.
Résolution de 0.05o⇥ 0.05o.

Les valeurs de reflectance obtenues sont comprises entre 0.002 sr�1 et 0.134 sr�1 (figure

5.1c). La zone au nord de 50oN, majoritairement recouverte par des forêts boréales et de la

täıga (figure 5.1d), présente des valeurs de reflectance relativement faibles (comprises entre

0.002 sr�1 0.03 sr�1) alors qu’au sud, dans la zone entre 30o-50oN et 50o-120oE, majoritairement

recouverte de surfaces désertiques et/ou montagneuses et très peu végétalisées, les valeurs de

reflectance sont plus fortes (comprises entre 0.06 sr�1 et 0.13 sr�1). La zone située au Nord-Est

de la Chine, région dont une grande partie des terres est dédiée aux exploitations agricoles

(zones en orange sur la figure 5.1d), les valeurs de reflectances sont similaires à celles obtenues

pour la zone au nord de 50oN (comprises entre 0.02 sr�1 et 0.05 sr�1).

La figure 5.1b présente la carte de la variation relative de la reflectance MODIS à une

échelle de 100 km ⇥ 100 km, qui peut atteindre 60% au niveau de la châıne de l’Himalaya ou

< 5% comme sur le désert de Xinjiang (40oN, 80-90oE). Les zones avec les fortes variations
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relatives correspondant à des régions montagneuses seront exclues de l’analyse car trop sensibles

à des décalages spatio-temporels entre les reflectances apparentes et les réflectances de référence.

Nous noterons aussi les fortes variabilités qui justifient l’approche choisie pour le produit SODA

marin.

5.3 Détermination des réflectances lidar de surface en

condition ”ciel clair” (DRLSCC)

5.3.1 Méthodologie

Cette première méthode, que nous appellerons ”méthode DRLSCC” (Détermination des Réflectances

Lidar de Surface en condition Ciel Clair) consiste à déterminer l’écho de surface lidar CALIOP

de référence associé à une observation CALIOP en moyennant les échos de surface lidar me-

surés en condition de ciel clair à proximité de cette observation. L’incertitude sur la valeur de

référence est donnée par l’écart type de la distribution de valeurs en condition de ciel clair.

L’utilisation de cette méthode est limitée par le nombre d’observations en conditions de ciel

clair disponibles qui doit être idéalement le plus important possible. Une base de données de

valeurs d’écho de surface en condition de ciel clair a été constituée, sur la zone (20oN-75oN,

50oE- 150oE), à partir de traces CALIOP couvrant 32 mois, des mois de mai à août pour les

années allant de 2010 à 2017. Les 2 étapes principales de la détermination de la reflectance

de référence à utiliser pour le calcul d’une AOD à partir d’une reflectance apparente CALIOP

�
0
apparente sont :

• Étape 1 : sélection des valeurs d’écho de surface en condition de ciel clair disponible dans

un rayon r autour de cette reflectance apparente avec un critère ciel clair basé sur l’AOD

déterminée à partir du profil d’extinction donné par CALIOP (AODv4+).

• Étape 2 : calcul de la moyenne et de l’écart type de la distribution des reflectances de

référence. L’incertitude sur �ref est alors donnée par cet écart type.

La figure 5.2 illustre ces 2 étapes à partir de deux exemples. Les croix rouges sur les figures

a et b représentent les mesures de reflectances apparentes pour lesquelles les valeurs d’écho de

surface en condition de ciel clair sont recherchées dans un rayon de 50 km. La figure 5.2a présente

le cas d’une zone avec 44 valeurs d’écho de surface en condition de ciel clair disponibles. Celles-

ci sont plutôt homogènes et l’écart type de la distribution est faible (0.008 sr�1 ). La valeur de

référence utilisée pour le calcul d’AOD sera la moyenne de cette distribution (0.057 sr�1). Sur

le second exemple, figure5.2b, beaucoup moins de valeurs sont disponibles (15 valeurs) et la

variabilité est plus importante (écart type de 0.01 sr�1) ce qui augmente l’incertitude associée

à la valeur de référence. Afin de ne pas prendre en compte les profils contenant des nuages

(opaques ou semi-transparents), nous rejetons les profils moyens CALIOP pour lesquels il y a

plus de 15% de profils nuageux à une altitude donnée, dans la moyenne à 10 ou 20 km.
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Figure 5.2 : Schéma du déroulement de la méthode DRLSCC pour l’attribution d’une valeur
d’écho de référence à un profil CALIOP et ce pour deux zones distinctes. Sur les deux cartes
a) et b) les points de couleurs correspondent aux valeurs d’écho de surface en condition de ciel
clair. La croix rouge représente l’emplacement du profil CALIOP, le cercle vert le rayon de
recherche des valeurs d’écho en condition de ciel clair.

Deux paramètres vont être déterminants pour limiter l’incertitude dans la restitution des

AOD à partir de cette méthode : (i) la condition permettant de classer une observation en ciel

clair ; (ii) le choix du rayon r de recherche des observations ciel clair. Un critère trop sélectif sur

le seuil d’AOD CALIOP, limitera l’utilisation de cette méthode par manque de données et un

critère trop large conduira à une sous estimation des échos de surface du signal de rétro-di↵usion

non atténué et donc un biais négatif sur les AOD calculées.

Afin de classer les observations en ciel clair nous avons choisi d’utiliser un seuil de valeur

maximale de l’AOD CALIOP (AODv4) de 0.035. Ce critère a été choisi pour deux raisons. Tout

d’abord, nous devons tenir compte des limites de détectabilité de l’algorithme CALIPSO qui

ne permet pas de détecter les couches d’aérosols ténues. En e↵et, plusieurs études ont montrées

que l’AOD MODIS moyen pour des profils CALIOP sans nuages ni aérosols est 0.05 (Toth

et collab., 2018; Redemann et collab., 2012; Schuster et collab., 2012). Nous avons e↵ectivement
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calculé un AOD MODIS moyen de 0.048 pour les profils CALIOP sans nuages ni aérosols à

partir de 32 mois (les mois de mai à août pour les années allant de 2010 à 2017) dans notre

zone d’étude. De plus, compte tenu du fait que l’incertitude sur la restitution des AODv4 est

de 30% (Winker et collab., 2009) pour des AODv4  0.1 alors les valeurs maximales d’AOD

prises en compte (avec un critère de 0.035) seront de ⇡ 0.05.

Le choix du rayon r de recherche des valeurs d’écho en condition ciel clair est également un

paramètre important. Ce rayon r doit être su�samment grand pour inclure les valeurs d’échos

de ciel clair issues d’un maximum de traces CALIOP di↵érentes (c.à.d. au moins de 600 m de

variabilité de co-localisation lors des revisites du satellite), et su�samment restreint pour éviter

d’obtenir une distribution des valeurs d’échos de surface non représentatives de la reflectance à

utiliser pour analyser la reflectance apparente (�
0
apparente). Nous avons choisi un rayon de 15 km

qui permet de tenir compte de la variabilité de co-localisation lors des revisites du satellite et

également de tenir compte du moyennage horizontal de nos observations CALIOP (10 km de

nuit et 20 km de jour). De plus, un nombre minimum de 5 valeurs d’écho ciel clair nécessaires

au calcul d’une valeur de référence sera également imposé.

D’autres critères de sélection des valeurs d’écho de ciel clair à prendre en compte dans le

calcul de l’écho de référence pour l’analyse d’un profil lidar donné ont été testés : (i) sélection

des reflectances de référence pour un type de biome identique à celui de la reflectance apparente

�
0
apparente ; (ii) sélection des échos de surface de dépolarisation identique ; (iii) prise en compte

des di↵érences entre les mesures de jour et de nuit. Ils n’ont pas conduit à une modification

majeure des résultats obtenus tant en nombre de cas retenus qu’en modification des AOD

restituées ; nous avons donc limité les critères de sélection à ceux décrits précédemment.

5.3.2 Distribution spatiale des reflectances lidar non atténuées

Une distribution spatiale des reflectances lidar de référence à l’échelle de la Sibérie a été réalisée

à partir de notre base de données d’échos de surface en condition de ciel clair pour vérifier si

nous retrouvons la répartition spatiale des valeurs obtenues avec les BRDF MODIS (figure

5.1a). Pour cela, les valeurs d’écho ciel clair ont été moyennées dans des zones de dimension

100 km ⇥ 100 km (figure 5.3a). La variabilité relative des échos de référence ainsi que le nombre

de valeurs disponibles à une résolution de 100 km ⇥ 100 km et la distribution des valeurs de

référence sont également présentées (figure 5.3b, c et d respectivement). La distribution des

valeurs de reflectance de référence est présentée sur la figure 5.4.

La gamme de valeurs d’écho de surface de référence s’étend de 0.025 à 0.115 sr�1 (figure 5.4)

mais 75% des valeurs se trouvent entre 0.05 et 0.08 sr�1. Sur la carte 5.3a, une démarcation

nette est visible entre la zone au nord de 50oN avec des valeurs de reflectance < 0.07 sr�1 et

au Sud de 50oN avec des valeurs > 0.07 sr�1. La carte d’échos de surface de référence obtenue

à partir de la méthode DRLSCC (figure 5.3a) présente une variabilité spatiale comparable

au 1er ordre à la carte de reflectance MODIS (figure 5.1) avec notamment l’augmentation des

reflectances dans la zone au Sud de 50oN mais des di↵érences relatives notables qui s’expliquent

en grande partie par les di↵érences instrumentales sur la sensibilité aux propriétés de surface.
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Figure 5.3 : a) : Carte de l’écho de surface lidar de référence moyen (en sr�1 ) obtenue à partir
de la méthode DLRSCC avec une résolution de 100 km ⇥ 100 km. b) : Carte de la variabilité
relative des échos de surface de référence avec une résolution de 100 km ⇥ 100 km. c) : Carte
du nombre de valeurs d’écho de surface de référence disponibles avec une résolution de 100 km
⇥ 100 km. d) : Carte du nombre de traces CALIOP pour des zones de 100 km ⇥ 100 km et
pour les 32 mois d’été étudiés (total de 13108 traces CALIOP).

La carte 5.3b présente la variabilité relative des valeurs de reflectance de référence avec

une résolution de 100 km ⇥ 100 km. La variabilité relative est comprise entre 5% et 30%

(ponctuellement) suivant la zone considérée, la moyenne est de 14%. Les plus faibles valeurs (<

10%) sont obtenues dans la zone 30o-42oN, 50o-70oE et les plus fortes (> 15%) au nord-oeust de

la vallée de l’Ob (58o-70oN, 70o-90oE). Les valeurs de variation relative des reflectances lidar, à la

résolution de 100 km ⇥ 100 km, obtenues à partir de la méthode DLRSCC sont plus faibles que

celles obtenues par MODIS. Cela s’explique par deux phénomènes. Tout d’abord la résolution

des mesures MODIS est de 0.05o(soit 5.5 km latitudinalement et longitudinalement entre ⇡
4.8 km à 30oN et ⇡ 2.8 km à 60oN) alors que la résolution des moyennes CALIOP utilisées

est de 10 km de nuit et de 20 km de jour. MODIS restera donc plus sensible à la variabilité à

plus petite échelle qu’une variation basée sur des moyennes CALIOP. De plus pour une zone

de 100 km ⇥ 100 km MODIS va avoir accès à la variabilité latitudinale et longitudinale pour

chaque zone alors que CALIOP représentera essentiellement la variabilité latitudinale.

Le nombre de valeurs de référence disponibles par zone de 100 km ⇥ 100 km (carte 5.3c) est
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en moyenne > 50 au Nord de 40oN mais excède rarement 20 au Sud de 40oN. Ceci s’explique

en partie par les di↵érences d’échantillonnage par CALIOP entre le nord et le sud de la zone

étudiée puisque le nombre de traces CALIOP peut varier de 25 à plus de 300 (figure 5.3d). Pour

une partie du désert du Xinjiang à 40oN et 85oE, au Nord-Est de la Chine (30o-40oN, 100o-

120oE) ou encore au sud de l’Himalaya (à 30oN, 70oE-80oE) aucune valeur de référence n’est

disponible (figure 5.3a, c). Le rapport entre nombre de valeurs d’écho de référence et le nombre

de traces CALIOP disponibles ne dépasse pas 0.2 dans ces régions alors qu’il est supérieur à

0.35 pour le reste de la Sibérie. Ces zones présentent en e↵et une forte récurrence de valeurs

d’AOD élevées, supérieures au seuil ciel clair de 0.035 que nous avons défini. A titre d’exemple

l’AOD MODIS moyenne pour la saison d’été (de mai à août) pour les années de 2010 à 2017

(figure 2.5, chapitre 2) est supérieure à 0.5 pour ces zones alors qu’elle ne dépasse pas 0.3 pour

le reste de la Sibérie. Une récurrence importante de la présence de nuages sur ces régions due

à la présence de reliefs pourrait également contribuer au faible nombre de profils de ciel clair.

Figure 5.4 : Distribution des valeurs de reflectance lidar de surface de référence pour toute la
zone d’étude obtenue à partir de la méthode DLRSCC.

Même si la distribution spatiale présente le même contraste Nord/Sud pour les BRDF MO-

DIS et les reflectances lidar, les valeurs de reflectance MODIS sont plus faibles. La comparaison

sous forme de nuages de points de la figure 5.5 montre clairement un décalage de ⇡ 0.038 sr

des valeurs d’écho de référence DLRSCC par rapport aux valeurs MODIS. Le coe�cient de

corrélation est relativement faible (R2 = 0.392) et la dispersion forte (RMSE = 0.9). Cela

est en partie dû aux di↵érences d’échantillonnage et de sensibilité instrumentale à la valeur de

BRDF entre les deux instruments pour les zones 100 km ⇥ 100 km. En e↵et quand MODIS

échantillonne la totalité de la zone (avec une résolution de 5 km) CALIOP n’en échantillonne

qu’une petite partie (figure 5.2). Par ailleurs si la reflectance lidar est bien proportionnelle à la

BRDF, elle reste dépendante des e↵ets géométriques de la mesure (e↵et d’opposition) et des

écarts à l’hypothèse d’une surface lambertienne (terme FL de l’équation 5.2). En revanche cette

erreur s’éliminera en grande partie lors du calcul de l’AOD qui ne dépend lui que du rapport

des facteurs FL.

C’est pourquoi nous devons comparer la distribution des AOD calculées à partir de la
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Figure 5.5 : Nuage de points de la comparaison des reflectances de référence DLRSCC avec
les reflectances MODIS pour notre maillage de 100 km ⇥ 100 km de résolution. La barre de
couleurs représente la variation relative de la reflectance de référence dans les mailles de 100 km
⇥ 100 km de résolution.

méthode DLRSCC avec les AOD calculées par MODIS plutôt que de comparer uniquement les

valeurs de reflectance.

5.3.3 Évaluation des AOD lidar par la méthode DLRSCC

Cette évaluation des AOD déduites des reflectances lidar de surface s’appuie sur les comparai-

sons statistiques pour 5009 traces de jour contenant des valeurs d’AOD MODIS, soit 38% des

AOD CALIOP calculées pour nos 32 mois d’été. De la même manière que pour les comparaisons

statistiques SODA Océan e↵ectuées au chapitre 4, les AOD MODIS pour lesquelles il y a plus

de 15% de profils nuageux à une altitude donnée, dans le calcul de la moyenne à 10 ou 20 km ,

ne sont pas prises en compte afin de réduire les sources d’incertitudes sur la valeur MODIS. Le

critère de fiabilité des AOD SODA reste aussi inchangé (AOD < 1.5 et AOD > �AODSODA

1.2 ).

Nous avons également ajouté un critère sur la variabilité de l’élévation de surface dont l’écart

type de la distribution dans une zone de 100 km ⇥ 100 km doit être inférieur à 0.6 km. Cela per-

met d’exclure en partie les zones fortement montagneuses pour lesquelles les hétérogénéités de

surface sont trop élevées pour exploiter la reflectance lidar. Afin de tenir compte des di↵érences

régionales dans l’amplitude de la reflectance de surface la comparaison a été e↵ectuée pour 3

zones distinctes (figure 5.6).

La zone 1 correspond à toute la zone au sud de la mer d’Aral entre 30oN-50oN et 50oE-70oE,

pour laquelle les valeurs d’écho de surface sont en moyenne > 0.09 sr�1 . La zone 2 regroupe

toute la partie au nord de 50oN, zone pour laquelle l’écho de surface moyen est de ⇡ 0.055 sr�1.

La zone 3, entre 30oN-50oN et 70oE-150oE, est un peu plus hétérogène et présente des valeurs

d’écho de surface de référence entre 0.04 sr�1 et 0.09 sr�1.

La figure 5.7 présente les comparaisons statistiques des AOD SODA obtenues à partir de la
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Figure 5.6 : Carte de l’écho de surface lidar de référence moyen (en sr�1 ) obtenue à partir de
la méthode DESCC avec une résolution de 100 km ⇥ 100 km.

méthode DLRSCC avec les AOD MODIS pour chacune des trois zones.

Pour la zone 1 (figure 5.7a, b) les AOD SODA sont clairement sous-estimées par rapport aux

AODMODIS. La corrélation est faible (R2 = 0.168) et le biais important (ME = �0.243) même

pour des AOD MODIS moyennes de 0.37. La dispersion est également importante (RMSE =

0.288). La méthode DLRSCC ne donne donc pas de résultat satisfaisant pour cette zone. Il

semble que dans cette zone les valeurs de reflectance de référence soient sous-estimées de ⇡
100% ce qui induit des valeurs d’AOD également sous-estimée par rapport à MODIS. Une telle

sous estimation n’était pas évidente en s’appuyant sur la distribution des valeurs de BRDF

MODIS dans cette zone compte-tenu du même ordre de grandeur des reflectances de référence

DLRSCC avec la BRDF MODIS dans cette zone (figures 5.1a et 5.3a). Ceci implique, sur cette

zone désertique des reflectances lidar de référence trop faibles pour la méthode DLRSCC qui

suggère un e↵et de saturation des échos lidar mesurés en ciel clair sur cette zone. Pour la zone 2

(figure 5.7c, d) les résultats obtenus sont bien meilleurs avec une corrélation élevée (R2 = 0.810)

et un biais faible (ME = �0.038). Ce dernier est inférieur au critère d’AOD minimal défini

pour sélectionner les cas ciel clair et est donc inférieur au biais maximal attendu de 0.05 (défini

par le critère sur le choix du ciel clair). Dans cette zone les résultats sont donc satisfaisants.

Concernant la zone 3 (figure 5.7e, f) les AOD SODA ont tendance à être sous-estimées par

rapport aux AOD MODIS. Le biais reste acceptable (ME = �0.028) pour des AOD MODIS

moyennes � 0.18 mais la corrélation est limitée (R2 = 0.564) et la dispersion importante

(RMSE = 0.118). Une forte proportion de faibles valeurs d’AOD limite la corrélation entre les

deux jeux de données. Dans cette zone la méthode ne semble pas adaptée à la forte hétérogénéité

des surfaces.
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Figure 5.7 : Nuages de points et régression linéaire associée (colonne de gauche) et histo-
gramme 2D (colonne de droite) pour les comparaisons AODSODA vs AODMODIS pour : a, b)
la zone 1 ; c, d) la zone 2 ; e, f) la zone 3. La zone grisée sur les figures a), c) et e) correspond
à l’incertitude MODIS (±0.05± 0.15 ·AOD).

Bien que cette méthode fonctionne bien pour la zone 2, et en partie pour la zone 3, les

résultats ne sont pas satisfaisants pour la zone 1, d’où la nécessité de tester la seconde approche.
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Il s’agit de la méthode dite de ”la droite de Bouguer”.

5.4 Méthode de la droite de Bouguer

5.4.1 Méthodologie

La reflectance lidar de surface non atténuée � (condition de ciel clair) est donnée par la valeur

à T = 1 de la droite de régression de la fonction �
0
= f(T 2) correspondant à l’équation 5.2

(section 5.1). Lorsque T tend vers 0 (atténuation totale), �
0
doit tendre vers 0, quand l’écho

de surface est noyé dans le bruit. Afin de tenir compte de cette condition, la régression linéaire

est contrainte par une valeur minimale de reflectance en T = 0. Nous avons défini cette valeur

comme étant égale à 1 ⇥ 10�4 sr�1 , qui est à la fois le niveau de bruit généralement observé

de jour sur les mesures CALIOP dans des conditions de ciel clair et aussi la plus petite valeur

d’écho de surface mesurée par CALIOP sur 32 mois d’été (mai, juin, juillet, août) entre 2010

et 2017 pour une zone regroupant la Chine et la Sibérie (de 20oN à 75oN et de 50oE à 150oE).

Compte tenu de cette contrainte un seul point supplémentaire est théoriquement nécéssaire pour

obtenir une droite de régression et donc une valeur de reflectance lidar de surface non atténuée

�ref . Afin d’avoir un spectre de valeurs de T 2 su�samment large et de minimiser l’erreur sur le

coe�cient directeur de la droite de régression, nous avons fixé un critère supplémentaire pour

avoir au moins une mesure d’écho de surface avec une AOD < 0.25 (soit T 2 > 0.6).

Pour déterminer les coe�cients de transmission aérosol T 2 dans la zone correspondant à

chaque mesure �
0
apparente, nous pourrions utiliser les profils d’extinction CALIOP. Mais afin

d’éviter les biais dû à l’identification des types d’aérosols, et donc au choix du LR pour l’inver-

sion des profils lidar CALIOP, nous avons utilisé les valeurs de transmission calculées à partir

des valeurs d’AOD MODIS CALTRACK que nous avons présentées au chapitre 2. Cela aura

pour conséquence qu’aucune mesure CALIOP de nuit ne sera utilisée dans cette méthode.

La figure 5.8 illustre le fonctionnement de cette méthode pour la détermination de la valeur

de reflectance lidar non atténuée (�Bouguer) dans une zone de 100 ⇥ 100 km pour les deux

exemples utilisés pour la méthode DLRSCC sur la figure 5.2 (section 5.3.1). Le choix d’une

zone de 100 km ⇥ 100 km provient du nombre limité de mesures d’AOD MODIS disponibles

et de la nécéssité de pouvoir exploiter ensuite les reflectances apparentes des traces de nuit.

Avec cette méthode de la droite de Bouguer, l’incertitude liée à la détermination de l’écho

de référence peut être estimée suivant trois approches :

• Calcul de l’incertitude sur l’estimation de la pente de la régression linéaire �� dépendant

de la somme des résidus non expliqués par la régression, de la variance de T et du nombre

de points.

• Prise en compte de l’incertitude associée aux mesures de transmission et d’écho de surface

lidar utilisées pour faire un grand nombre de régressions linéaires.

• Incertitude donnée par la dispersion des valeurs de reflectance de surface lidar dans le cas
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Figure 5.8 : Schéma présentant la détermination de la réflectance lidar de surface non atténuée
�Bouguer à partir de la méthode Bouguer pour une zone de 100 km ⇥ 100 km de résolution. Sur
les deux cartes a) et b) la zone verte correspond à la zone de 100 km ⇥ 100 km pour laquelle
est calculée la valeur de reflectance lidar de surface non atténuée.

des faibles épaisseurs optiques (transmission aérosols ⇡ 0.9) qui sont les moins sensibles

à la contrainte 0 < �(T = 0) < 1⇥ 10�4 sr�1

L’incertitude sur l’estimation de la pente de la régression linéaire est donnée par la formule
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suivante :

�� = tt ·

qP
(�apparente,i � �̂i)

2

n · (n� 2) · var(T ) (5.4)

où tt est une variable auxiliaire dépendant du nombre de points et des percentiles d’une

distribution de Student, n le nombre de point, T la transmission, �apparente,i et �̂i respective-

ment les réflectances lidar de surface mesurées et les reflectances de surface modélisées par

la régression linéaire. Pour la seconde estimation utilisant l’erreur associée aux AOD MODIS

(Levy et collab., 2013) et aux erreurs de mesures de la reflectance lidar de surface, nous avons

utilisé une analyse de type Monte Carlo avec 100 régressions linéaires où les transmissions et

reflectances lidar de surface varient aléatoirement selon une loi normale centrée sur la valeur

et d’écart type � égale à l’incertitude associée à la valeur. Le biais sur les AOD MODIS est lui

aussi pris en compte dans l’analyse Monte Carlo. La reflectance lidar de surface non atténuée

�Bouguer est alors définie comme la moyenne de la distribution des valeurs d’ordonnées à l’ori-

gine obtenues et l’incertitude est donnée par l’écart type de cette distribution. Pour la prise

en compte de la variabilité des valeurs des reflectances lidar de surface pour T 2 > 0.82 nous

calculons simplement l’écart type de la distribution des valeurs d’écho de surface lidar pour

les valeurs d’AOD MODIS < 0.1. Finalement, l’erreur associée à la valeur de l’écho de surface

lidar non atténué est donnée par le majorant des trois erreurs que nous venons d’énoncer.

Afin d’obtenir des valeurs de reflectance lidar de surface non atténuées sur la totalité de notre

zone d’étude (20oN-75oN, 50oE- 150oE) avec une résolution satisfaisante, nous avons appliqué

la méthodologie Bouguer sur des zones de 100 km ⇥ 100 km. Une faiblesse de cette méthode

par rapport à la méthode DLRSCC sera donc sa sensibilité à la variabilité des échos lidar de

surface non atténués à l’intérieur d’une zone de 100 km ⇥ 100 km et que nous limitons l’analyse

aux mesures de jour.

L’utilisation des valeurs d’AOD CALIOP, disponibles de jour comme de nuit, permettrait

de réduire la taille de ces zones et ainsi d’augmenter la résolution spatiale. L’évaluation de

l’utilisation des données d’AOD CALIOP au lieu des AOD MODIS pour tracer les droites de

régression est actuellement en cours et ne sera pas présentée dans ce travail de thèse.

La figure 5.9 présente le diagramme de fonctionnement de l’algorithme permettant le calcul

des échos de surface de référence par la méthode de Bouguer pour une zone de 100 km ⇥
100 km.

Pour mieux tenir compte de la variabilité des échos de surface dans la zone d’observation, la

valeur de reflectance lidar de surface non atténuée �Bouguer associée à une observation CALIOP

sera obtenue par la moyenne pondérée des quatre valeurs de réflectance lidar de surface non

atténuée �i,Bouguer, obtenues par la méthode Bouguer, les plus proches de l’observation, avec un

critère sur la distance maximale de prise en compte de 141 km (longueur de la diagonale d’une

zone de 100 km ⇥ 100 km). Le facteur de pondération est donné par 1
Di,Bouguer

avec Di,Bouguer

la distance au centre de la zone Bouguer. Ainsi la valeur de reflectance lidar de surface non
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Figure 5.9 : Diagramme de fonctionnement de l’algorithme permettant le calcul des échos de
surface de référence par la méthode de Bouguer pour une zone de 100 km ⇥ 100 km.

atténuée �Bouguer s’écrit :

� =

P4
i=1 �i,Bouguer ·Di,BouguerP4

i=1 Di,Bouguer

(5.5)

et l’incertitude associée ��Bouguer :

��Bouguer =

qP4
i=1 (��i,Bouguer ·Di,Bouguer)

2

P4
i=1 Di,Bouguer

(5.6)

5.4.2 Distribution spatiale des reflectances lidar non atténuées

Nous allons maintenant discuter la distribution spatiale des reflectances lidar de surface non

atténuées obtenue pour la Sibérie à partir de la méthode de Bouguer.

La carte des reflectances lidar de surface non atténuée �Bouguer (figure 5.10a) montre le

même gradient de valeurs de reflectance suivant les axes nord/sud et est/ouest que sur les
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Figure 5.10 : a) : Carte de l’écho de surface lidar de référence moyen (en sr�1 ) obtenu à
partir de la méthode Bouguer avec une résolution de 100 km ⇥ 100 km. b) : Carte de l’incer-
titude relative des échos de surface de référence avec une résolution de 100 km ⇥ 100 km. c) :
Distribution des valeurs de reflectance de référence Bouguer pour toute la zone d’étude.

cartes réalisées à partir de la méthode DLRSCC (figure 5.3a) ou utilisant les données MODIS

(figure 5.1a). La démarcation entre la zone au nord de 50oN (reflectance < 0.07 sr�1) et au

sud de 50oN (valeurs > 0.07 sr�1), visible sur la carte de reflectance MODIS (figure 5.1a) et

DLRSCC (figure 5.3a), est toujours bien présente. Un trou de données à 40oN entre 80oE et

100oE est toujours présent du fait d’un manque de données MODIS CALTRACK dans cette

zone. Les valeurs de reflectance obtenues avec la méthode Bouguer sont similaires à celles

obtenues avec la méthode DLRSCC dans les zones 2 et 3 mais sont bien supérieures dans la

zone 1. Globalement l’histogramme des reflectances de surface (figure 5.3c) montre à nouveau

un mode dominant autour de 0.06 sr�1 mais également un second mode significatif avec des

reflectances >0.08 sr�1.

La carte d’incertitude relative de la reflectance Bouguer (figure 5.3b) montre que cette

dernière n’excède pas 20%. Il est normal d’obtenir des valeurs un peu plus faibles que pour

les reflectances DLRSCC ou pour MODIS car il s’agit ici de l’erreur sur la valeur moyenne de
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reflectance calculée sur une zone de 100 km ⇥ 100 km et non de la variabilité des reflectances

dans une zone de 100 km ⇥ 100 km comme c’est le cas pour les cartes MODIS (figure 5.1b)

ou DLRSCC (figure 5.3b). La zone présentant les plus fortes valeurs d’incertitude se trouve au

niveau du désert de Xinjiang à 40oN et 85oE et celle présentant les plus faibles valeurs se trouve

au Sud de la mer d’Aral entre 20o-50oN, 50o-70oE. Ceci est très di↵érent de la carte DLRSCC

et traduit la forte incertitude de la régression linéaire pour cette zone particulière.

Nous avons vu avec la méthode DLRSCC dans la section 5.3.2 que les valeurs de reflectance

lidar de surface sont di�cilement comparables aux BRDF MODIS du fait de l’importance de la

variabilité du facteur FL ainsi que des e↵ets géométriques de la mesure (figure 5.5). En revanche

il est interessant de comparer avec les valeurs de reflectance obtenues par la méthode DLRSCC

(figure 5.11) et la méthode Bouguer.

Figure 5.11 : Nuage de points de la comparaison des reflectances de référence DLRSCC avec
les reflectances Bouguer pour notre maillage de 100 km ⇥ 100 km de résolution. La barre de
couleurs représente la variation relative de la reflectance de référence dans les mailles de 100 km
⇥ 100 km de résolution.

La relation entre la reflectance DLRSCC et Bouguer est linéaire jusqu’à des valeurs de

0.075 sr�1. Au delà, les valeurs de reflectance DLRSCC restent entre 0.075 et 0.1 sr�1 alors

que les valeurs de reflectance Bouguer augmentent jusqu’à 0.195 sr�1. Cette courbe semble

indiquer que le signal d’écho de surface lidar sature au-delà de 0.075 sr�1. Lu et collab. (2018)

ont e↵ectivement montré que les reflectances lidar de surface avec un ’flag’ (marqueur) de

saturation correspondaient à des valeurs de reflectances apparentes > 0.07 sr�1. En e↵et la

méthode DLRSCC est particulièrement sensible à cette saturation sur la mer d’Aral entre

20o-50oN, 50o-70oE (zone peu végétalisée). L’utilisation du canal perpendiculaire (à 532 nm),

saturant beaucoup moins que le canal total pourrait être utilisé pour estimer la façon dont

la saturation biaise la référence du canal total. Une autre méthode, actuellement étudiée par

l’équipe CALIPSO, utilisant la réponse transitoire de la queue du signal lidar pourrait être

utilisée afin de recréer l’écho de surface non saturé car le ”rapport queue-à-crête” est une

constante en l’absence de saturation (Hu et collab., 2007a; Lu et collab., 2018).
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La figure 5.12 présente la même comparaison que la figure 5.11 mais en dissociant cette

fois données de jour et données de nuit. Nous pouvons voir que la saturation intervient pour

des valeurs de d’écho de surface plus faibles pour les données de nuit (⇡ 0.06 sr�1) que pour

les données de jours (⇡ 0.075 sr�1). Ceci pourrait être expliqué par une di↵érence de gain du

système de détection de CALIPSO entre les traces de jour et celles de nuit.

Par construction, la méthode Bouguer est moins sensible à cette saturation que la méthode

DLRSCC, car cette méthode s’appuie sur des valeurs de reflectance lidar de surface atténuées

moins élevées que les reflectances de ciel clair. L’augmentation des valeurs de reflectance de

référence suggérée par la méthode Bouguer permet aussi de corriger le biais observé entre les

AOD SODA calculées à partir de la méthode DLRSCC et les AOD MODIS pour la zone 1

(figure 5.7a, c).

Figure 5.12 : Nuage de points de la comparaison des reflectances de référence DESCC avec
les reflectances Bouguer pour notre maillage de 100 km ⇥ 100 km de résolution. En rouge les
valeurs de reflectance de référence de nuit et en bleu celles de jour.

5.4.3 Évaluation des AOD lidar par la méthode Bouguer

Maintenant que nous avons discuté la variabilité des reflectances de surfaces obtenues avec la

méthode Bouguer nous allons analyser les résultats obtenus en terme d’AOD.

Comme dans la section 5.3.3 nous utilisons, des comparaisons statistiques, avec les données

MODIS pour 5009 traces couvrant la Sibérie sur les 32 mois étudiés pour les 3 zones définies

précédemment (figure 5.6) et les critères de filtrage des données MODIS restent inchangés.

Pour la zone 1 (figure 5.13a, b) la corrélation est toujours relativement faible (R2 = 0.358)

et la dispersion reste importante (RMSE = 0.138) mais le biais est maintenant acceptable

(ME = �0.053) pour des AOD moyennes de l’ordre de 0.3. Avec cette méthode les valeurs

d’AOD ne sont plus sous-estimées comme avec la méthode DLRSCC (ME = �0.243) trop

sensible à la saturation des échos de surface. Pour la zone 2 (figure 5.13c, d) la corrélation

est élevée (R2 = 0.846) et le biais très faible (ME = �0.003). La dispersion est également

faible (RMSE = 0.073). Pour cette zone, la méthode Bouguer permet d’améliorer encore les

bons résultats obtenus préalablement avec la méthode DLRSCC (meilleure corrélation, biais et
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Figure 5.13 : Nuages de points et régression linéaire associée (colonne de gauche) et histo-
gramme 2D (colonne de droite) pour les comparaisons AODSODA vs AODMODIS pour : a, b)
la zone 1 ; c, d) la zone 2 ; e, f) la zone 3. La zone grisée sur les figures a), c) et e) correspond
à l’incertitude MODIS.

dispersion plus faibles). Pour la zone 3 (figure 5.13e, f) la corrélation est élevée (R2 = 0.694)

et le biais est très faible (ME = �0.009). Là encore nous améliorons les résultats obtenus avec

la méthode DLRSCC en terme de corrélation et de biais mais la dispersion reste importante
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(RMSE = 0.119).

Cette méthode permet de bien restituer les fortes valeurs d’AOD (> 0.2) pour toutes les

zones, avec cependant une dispersion qui reste élevée pour les zones 1 et 3. Pour les faibles

valeur d’AOD MODIS (< 0.2), SODA a tendance à sur-estimer un peu les valeurs d’AOD.

Ceci pourrait s’expliquer par le fait que pour les faibles valeurs d’AOD MODIS, les échos de

surfaces apparents sont susceptibles d’être légèrement saturés et donc sous-estimés par rapport

à l’écho de surface réel ce qui va induire une sur-estimation de l’AOD. Pour la méthode Bouguer

peu sensible à la saturation, la présence d’un écho de surface apparent saturé aura un impact

plus important sur l’AOD qu’avec la méthode DLRSCC où la saturation des échos de surface

apparents et de référence se compenseront en partie lors du calcul de l’AOD.

Enfin, en terme de nombre de valeurs disponibles, malgré la persistence de zones sans

données (notamment entre 30o-40oN, 80o-100oE) la méthode Bouguer permet d’obtenir beau-

coup plus de restitution d’AOD que la méthode DLRSCC. Sur la totalité de la zone étudiée

(zones 1, 2 et 3 confondues) le nombre de restitutions d’AOD est en moyenne multiplié par

5. Ceci est important car l’objectif est d’avoir une AOD SODA disponible pour chaque profil

CALIOP non nuageux.

Les résultats obtenus avec cette méthode de la droite de Bouguer sont très encourageants

malgré le fait que cette méthode reste très sensible à la variabilité haute résolution des reflec-

tances de surface autour de l’observation contrairement à la méthode DLRSCC.

Afin de maximiser le nombre de restitutions de valeurs d’AOD SODA et au vu des résultats

obtenus avec les méthodes DLRSCC et Bouguer, présentées dans les sections 5.3.3 et 5.4.3, le

produit final SODA land va combiner les deux méthodologies.

5.5 AOD lidar au-dessus des surfaces continentales

Les deux méthodes permettant de restituer des valeurs d’AOD à partir de l’écho de surface du

signal lidar de rétro-di↵usion atténué au-dessus des continents ont été combinées en un produit

final que nous appellerons SODA land. Ce dernier s’appuie en priorité sur la méthode de la

droite de Bouguer. Si aucune valeur de reflectance lidar de surface non atténuée obtenue par la

méthode Bouguer (�Bouguer) n’est disponible, alors celle-ci est calculée à partir de la méthode

DLRSCC, à condition que la réflectance obtenue par cette méthode soit inférieure à 0.08 sr�1.

Ce critère permet d’éviter, en partie, la prise en compte de valeur d’écho de surface saturé.

De plus, l’incertitude relative sur la réflectance de référence ��ref doit être inférieure à 12%.

Ce second critère est basé sur l’étude des di↵érences entre les AOD obtenues par les méthodes

DLRSCC et Bouguer avec les AOD MODIS pour 10 traces CALIOP. Une étude plus exhaustive

est nécessaire afin d’a�ner ce critère.

5.5.1 Optimisation du lidar ratio et calcul des AODv4,SODA

Afin d’évaluer les résultats obtenus pour la restitution des AOD à partir du profil d’extinction

basée sur une contrainte par l’AODSODA au-dessus des surfaces continentales nous avons ef-
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fectué des comparaisons statistiques des AOD CALIOP avant (AODv4+) et après optimisation

(AODv4,SODA) avec les AODMODIS.

Comme pour le chapitre précédent sur l’exploitation des mesures d’AOD SODA marin, le

rapport lidar sera ajusté avec un facteur multiplicatif pour obtenir une convergence de l’AOD

calculée à partir du profil d’extinction sur la valeur de l’AODSODA. La méthodologie est la même

que celle décrite sur la figure 4.2 du chapitre 4 (section 4.2.4). Les comparaisons statistiques,

avec les données MODIS ont été faites pour les 3 mois d’été (juin à août), pour les années allant

de 2010 à 2017 (soit 6765 traces). La zone d’étude est toujours décomposée en 3 zones (figure

5.6) et les critères de filtrage des données MODIS restent inchangés.

La figure 5.14 présente les résultats des comparaisons des AODSODA ainsi que des AODv4+

et AODv4,SODA avec les AODMODIS pour la zone 1.

La comparaison des AODSODA avec les AODMODIS de la figure 5.14a, b montre des résultats

similaires à ceux obtenus avec la méthode Bouguer (figure 5.13a, b) puisque très peu de re-

flectances de référence de la méthode DLRSCC sont utilisées. La corrélation est relativement

faible (R2 = 0.379), le biais faible (ME = �0.06) et la dispersion relativement importante

(RMSE = 0.143).

La comparaison des AODMODIS et des AODv4+ (figure 5.14b, c) présente une corrélation

encore plus faible que la comparaison utilisant les AODSODA (R2 = 0.175), un biais négatif

important (ME = �0.174) ainsi qu’une plus forte dispersion (RMSE = 0.234). Pour cette

zone les AOD calculées à partir du profil d’extinction des données opérationnelles CALIOP

sont sous-estimées par rapport à MODIS.

Après contrainte des LR par l’AODSODA (figure 5.14d, e) la corrélation reste faible (R2 =

0.206), mais le biais diminue (ME = �0.106) ainsi que la dispersion (RMSE = 0.189). Dans

ce cas l’apport limité de l’AODSODA pour contraindre le profil d’extinction lors des inversions

CALIOP pourrait en partie s’expliquer par la présence récurrente de couches d’aérosols très

absorbantes en altitude qui atténuent trop le signal pour restituer tout le profil comme nous

l’avons observé sur l’océan dans l’Atlantique Sud (chapitre 4, section 4.3.1). Si tel est le cas,

l’utilisation des profils de rétro-di↵usion à 1064 nm permettrait de restituer les observations

manquantes à 532 nm. La stabilité de l’inversion pour les fortes AOD devra aussi être étudiée

plus en détail. Une dernière hypothèse pourrait être qu’à la fois MODIS et SODA land sur-

estiment l’AOD sur cette région.

Pour la zone 2 (figure 5.15) la comparaison des AODMODIS et des AODv4+ (figure 5.15b,

c) présente une corrélation élevée (R2 = 0.653) mais plus faible qu’en comparant les AODSODA

avec les AODMODIS (R2 = 0.859). Le biais négatif est acceptable (ME = �0.052), mais plus

important que pour la comparaison des AODSODA avec les AODMODIS (ME = �0.006), et la

dispersion est également plus forte (RMSE = 0.129). La contrainte des LR par l’AODSODA

lors des inversions CALIOP permet d’améliorer les résultats obtenus. En e↵et, la comparaison

des AODv4,SODA avec les AODMODIS (figure 5.15d, e) présente une meilleure corrélation (R2 =

0.789) ainsi qu’un meilleur biais (ME = �0.034) et une dispersion plus faible (RMSE =).

Enfin, la figure 5.16 présente les résultats des comparaisons SODA land et CALIOP avec

122



MODIS pour la zone 3.

La comparaison des AODSODA avec les AODMODIS (figure 5.16a, b) présente une bonne

corrélation (R2 = 0.699), un biais faible (ME = �0.003) et une dispersion relativement élevée

(RMSE = 0.118).

La comparaison des AODv4+ avec les AODMODIS (figure 5.16b, c) présente une faible

corrélation (R2 = 0.396), mais de façon surprenante un biais faible (ME = �0.026) ainsi

qu’une plus forte dispersion (RMSE = 0.181). Pour une proportion non négligeable de valeurs

d’AODMODIS faibles (< 0.1), les AODv4+ sont sur-estimées, avec des valeurs pouvant être

supérieures à 0.4. Ceci explique sans doute le biais moyen faible dû à une compensation des

biais négatifs, du à un faible LR, par ces biais positifs élevés.

Après contrainte des LR par l’AOD SODA, et comparaisons avec MODIS (figure 5.16d, e),

les résultats sont légèrement améliorés avec une corrélation bien meilleure de 0.582 et un biais

qui reste autour de -0.02.

La figure 5.17 présente l’histogramme de la répartition des valeurs de LR CALIOP avant et

après optimisation des LR à partir de l’AODSODA pour les trois zones d’études confondues.

La grande majorité des valeurs de LR (⇡ 80%) avant optimisation sont comprises entre

45 sr�1 et 70 sr�1. Les valeurs de LR supérieures à 70 sr�1 ne représentent que ⇡ 5% du nombre

de valeurs avant optimisation mais passent à ⇡ 25% après optimisation. Les valeurs de LR

peuvent atteindre 120 sr�1. Ces très fortes valeurs de LR s’expliquent en partie par les problèmes

de convergence des AODv4,SODA avec les AODSODA (lors du processus d’optimisation des LR)

rencontrés dans la zone 1. Une partie de ces fortes valeurs pourrait être éliminée avec une

inversion du profil de rétro-di↵usion s’appuyant sur le canal à 1064 nm.

La figure 5.18 présente l’histogramme de la répartition des valeurs d’AODv4+ et AODv4,SODA

pour les trois zones d’études confondues.

La proportion de faibles valeurs d’AOD (< 0.1) diminue légèrement après optimisation des

LR pour passer de 68% à 59%.

En résumé, l’utilisation de l’AODSODA pour contraindre le LR lors des inversions de pro-

fils de rétro-di↵usion CALIOP permet d’améliorer la restitution des AOD (AODv4,SODA). La

comparaison des AODv4,SODA avec les AODMODIS présente en e↵et une meilleur corrélation,

principalement pour les zones 2 et 3, et surtout une réduction notable du biais ainsi que moins

de dispersion.

5.5.2 Comparaison des AODSODA avec les AODv4,SODA

Comme les comparaisons avec MODIS impliquent de restreindre la base de données à des

mesures de jour avec présence de mesures MODIS, nous allons compléter notre analyse en

e↵ectuant ces comparaisons statistiques sur l’ensemble des AODSODA qui nous permettent de

travailler avec 9666 traces couvrant la Sibérie sur les mois d’été (de juin à août) pour les années

de 2010 à 2017. La zone d’étude est toujours décomposée en 3 zones (figure 5.6).

Pour la zone 1 (figure 5.19a, b) la corrélation et la dispersion (R2 = 0.454, RMSE = 0.1358)

sont meilleures que pour les comparaisons avec MODIS (R2 = 0.2, RMSE = 0.19). Le biais
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est également plus faible (ME = �0.072 au lieu de ME = �0.1). Pour cette zone une partie

des valeurs d’AODv4,SODA sont sous-estimées. Malgré tout, l’optimisation des LR n’est pas

su�sante pour améliorer le calcul des AOD à partir du profil d’extinction.

Pour la zone 2 (figure 5.19c, d) le biais et la dispersion (ME = �0.024, RMSE = 0.076) sont

légèrement améliorés par rapport aux comparaisons avec MODIS (ME = �0.034, RMSE =

0.097) et la corrélation reste élevée (R2 = 0.794).

Pour la zone 3 (figure 5.19e, f) la corrélation et la dispersion (R2 = 0.77 et RMSE = 0.103)

sont meilleures que pour les comparaisons avec MODIS (R2 = 0.582 et RMSE = 0.145). Le

biais est plus important (ME = �0.042) que pour les comparaisons avec MODIS (ME =

�0.02) mais le biais positif sur les valeurs d’AODv4 n’est plus visible. La fraction des données

avec un biais négatif, comme pour la zone 1, est maintenant clairement visible.

5.6 Distribution spatiale moyenne des AOD en Sibérie

Comme les comparaisons statistiques des sections 5.3.3, 5.4.3 et 5.5.1 mettent en évidence des

di↵érences régionales importantes, il est important de regarder plus en détails ces di↵érences. La

figure 5.20a présente la carte d’AOD CALTRACK (AODMODIS) réalisée à partir des données

d’AODMODIS pour l’ensemble des 3 mois d’été de 2010 à 2017.

La figure 5.20b présente la distribution spatiale des AODSODA continentales et marines.

Nous retrouvons les mêmes zones de fortes AOD que sur la carte MODIS (figure 5.20a). La

zone de fortes AOD au Nord-Est de la Chine est bien visible avec des valeurs similaires (> 0.6).

La zone de fort AOD le long du 60ème parallèle présente quand à elle des valeurs plus faibles

(⇡ 0.3) que sur la carte MODIS. C’est également le cas pour la région autour de la mer d’Aral à

45oN, 60oE. Ces écarts pourraient être dus en partie aux di↵érences d’échantillonnage entre les

AODMODIS (uniquement des valeurs de jour) et AODSODA (valeurs diurnes et nocturnes). En

e↵et les biais négatifs observés lors des comparaisons AODSODA et AODMODIS sont faibles et ne

su�sent pas à expliquer les di↵érences observées. Enfin au niveau du désert du Xinjiang (38oN,

80oE), une zone d’AOD plus importantes (⇡ 0.5), qui n’était pas visible sur la carte MODIS,

apparait. Cette absence de fortes AOD mesurées par MODIS CALTRACK était d’ailleurs

surprenante au-dessus de cette zone désertique compte tenu des mesures du réseau AERONET

de Muztagh Ata (38.4oN, 75oE) qui mesures des AOD550 > 0.3 même en été. Ceci est par

ailleurs un artefact uniquement présent pour l’échantillonnage avec CALTRACK car les AOD

MODIS mensuelles (résolution 1o⇥ 1o) restituent bien cette anomalie positive d’AOD sur le

Xinjiang en été (figure 2.5 chapitre 2).

La figure 5.20c présente la carte d’AOD moyennes réalisée à partir des données d’AODv4+.

Les valeurs d’AOD observées sont en moyenne plus faibles que ce que nous pouvons observer

sur les autres cartes d’AOD (figure 5.20a et b). Nous retrouvons encore une fois la zone de fortes

AOD au niveau du Nord-Est de la Chine mais les valeurs observées sont plus faibles (⇡ 0.45

alors qu’avec MODIS ou SODA les valeurs étaient supérieures à 0.6). Les fortes valeurs autour

de la mer d’Aral ne sont plus visibles et les valeurs au Sud de cette zone sont beaucoup plus
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faibles (⇡ 0.25). À l’exception de la mer d’Aral, ces di↵érences d’AOD avec MODIS sont du

même ordre de grandeur que le biais observé (ME = �0.174) entre les AODv4+ et AODMODIS

dans pour la zone 1 (figure 5.14c). Même constat pour la zone de fortes AOD le long du 60ème

parallèle avec des di↵érences d’AOD du même ordre de grandeur que le biais observé pour cette

zone (ME = �0.052). Enfin le désert du Xinjiang (40oN, 80oE) présente des valeurs d’AOD

beaucoup plus fortes (> 0.4) que sur la carte MODIS (< 0.21), mais aussi plus élevées que les

valeurs d’AODSODA. Ces di↵érences peuvent s’expliquer par un biais sur les valeurs MODIS

CALTRACK dans cette zone puisque l’AODSODA indique également une zone de fortes AOD

à 38oN, 80oE. L’AODSODA étant construite à partir de la méthode Bouguer, un biais négatif

des AODMODIS sur cette zone induit aussi une sous-estimation des valeurs de reflectance lidar

de référence �ref pour cette zone et donc à une sous-estimation des AODSODA par rapport à

AODv4+, ce que nous observons.

Enfin, la figure 5.20d présente la carte d’AOD moyennes réalisée à partir des données

d’AODv4,SODA ; elle permet de discuter l’apport de l’AODSODA sur l’optimisation des AODv4

avec notamment l’augmentation des AOD de 0.4 à 0.52 pour la zone au Nord-Est de la Chine,

c’est à dire une valeur plus proche des observations MODIS. Le même e↵et est observé dans la

zone au Sud de la mer d’Aral. En revanche au Nord du 50ème parallèle, l’optimisation des AOD

apparâıt moins e�cace que ce que l’on peut déduire des comparaisons statistiques avec MODIS

dans la zone 2. Au niveau du désert du Xinjiang les valeurs d’AOD sont plus faibles que sur la

carte d’AODv4+ conformément à ce que nous attendions du fait des valeurs d’AODSODA plus

faibles.

5.7 Conclusion

Deux méthodologies utilisant la reflectance CALIOP de surface pour restituer l’AOD au-dessus

des surfaces continentales (AODSODA) ont été développées et les résultats obtenus ont été

évalués à partir de comparaisons aux mesures d’AOD MODIS (AODMODIS) en distinguant

trois zones présentant des caractéristiques de reflectance di↵érentes : (i) la zone 1, au sud

de la mer d’Aral (entre 30oN-50oN et 50oE-70oE), correspond à des surfaces majoritairement

désertiques présentant des réflectances de surface importantes (> 0.09 sr�1), (ii) la zone 2, au

nord du 50ème parallèle, correspond à des surfaces végétalisées présentant des réflectances de

surface plus faibles (< 0.08 sr�1), (iii) la zone 3, entre 30oN-50oN et 70oE-150oE, présente une

hétérogénéité des réflectances de surface avec des valeurs comprises entre 0.04 sr�1 et 0.09 sr�1.

La méthode DLRSCC présente de bons résultats (biais faible, corrélation élevée et dispersion

faible) dans les zones de faible reflectance (< 0.75 sr�1) au nord du 50ème parallèle mais devient

trop sensible au phénomène de saturation du signal de reflectance lidar de surface pour les zones

désertiques au sud ce qui a pour conséquence une sous-estimation des valeurs d’AODSODA.

En conséquence, cette méthodologie est di�cilement utilisable pour ces zones en l’absence de

correction de la saturation. La méthode Bouguer qui utilise l’extrapolation à une transmittance

nulle des relations linéaires entre reflectance lidar apparente et AODMODIS permet quand à
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elle de s’a↵ranchir, en grande partie, du problème de saturation et de corriger le biais sur

les AODSODA sur les zones désertiques du sud Sibérien. Cette méthode ne permet cependant

pas de prendre en compte toute la variabilité des reflectances lidar de surface non atténuées

à une échelle inférieure à 100 km ⇥ 100 km. L’utilisation de cette méthode sur une zone plus

petite est limitée par la quantité de données d’AODMODIS disponibles. L’utilisation des profils

d’extinction CALIOP avec une échelle beaucoup plus fine (⇡ 15 km) pour tracer les droites de

Bouguer a dans un premier temps été écartée afin d’éviter les biais dûs à l’identification des

types d’aérosols et donc au choix du LR pour le calcul du profil d’extinction. En e↵et, nous

avons vu que le biais des données d’AOD déduites des profils CALIOP (AODv4+) peut atteindre

-0.174 dans la zone 1 par exemple lorsque nous les comparons aux AODMODIS (figure 5.14c,

d). Cependant, l’utilisation des données CALIOP permettrait d’être totalement indépendant

des autres sources de mesures (MODIS dans le cas présent) et pourrait permettre d’améliorer

la résolution spatiale pour le calcul des droites de Bouguer. Cela sera évalué dans la suite de ce

travail.

Les comparaisons des AODv4+ avec les AODMODIS, pour les zones 2 et 3, ont présenté de

bons résultats avec des biais faibles (|ME| < 0.052) mais avec des dispersions parfois élevées

(jusqu’à 0.181). Pour ces deux zones, l’utilisation de l’AODSODA pour contraindre le calcul

du profil d’extinction de CALIOP permet d’améliorer les restitutions en diminuant biais et

dispersion. Pour la zone 1 le biais entre les AODv4+ et AODMODIS est très important (ME =

�0.174) et l’utilisation de l’AODSODA comme contrainte n’est pas su�sante pour corriger

la totalité du biais. L’utilisation du signal de rétro-di↵usion à 1064 nm pourrait permettre

d’améliorer les restitutions des profils d’extinction. La prise en comte de la contrainte AODSODA

dans l’inversion du profil de rétro-di↵usion atténué reste donc le point critique à améliorer.

Enfin, les cartes d’AOD présentées ont permis de préciser la localisation des zones présentant

des biais notables même après optimisation, notamment au sud de la mer d’Aral et le long du

60ème parallèle. La zone du désert du Xinjiang (38oN, 80oE) présente par ailleurs un biais sur

les données MODIS CALTRACK qui doit être éliminé en approfondissant le rôle des facteurs

de qualité et la taille de la zone de recherche des observations MODIS.

Dans ce chapitre seuls les mois d’été ont été étudiés afin d’éviter les problèmes de saturation

du signal de reflectance lidar de surface dus à la présence de neige ou de glace. Ceci est limitant

pour la Sibérie car une grande partie de cette région est couverte de neige entre septembre

et mai. De plus, comme nous l’avons vu dans la section 5.4.2, malgré ces précautions des

phénomènes de saturation interviennent pour des valeurs de reflectance lidar > 0.075 sr�1 ce

qui limite l’utilisation de la méthode DLRSCC et peut biaiser les restitutions d’AOD à partir

de la méthode Bouguer. Un travail sur la correction de la saturation est donc primordial afin

de pouvoir améliorer les résultats SODA et de pouvoir étendre son utilisation tout au long de

l’année.
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Figure 5.14 : Nuages de points et régression linéaire associée (colonne de gauche) et histo-
gramme 2D (colonne de droite) pour les comparaisons : a, b) AODSODA et AODMODIS ; c, d)
AODv4+ et AODMODIS ; e, f) AODv4,SODA et AODMODIS pour la zone 1. La zone grisée sur
les figures a), c) et e) correspond à l’incertitude MODIS.
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Figure 5.15 : Nuages de points et régression linéaire associée (colonne de gauche) et histo-
gramme 2D (colonne de droite) pour les comparaisons : a, b) AODSODA et AODMODIS ; c, d)
AODv4+ et AODMODIS ; e, f) AODv4,SODA et AODMODIS pour la zone 2. La zone grisée sur
les figures a), c) et e) correspond à l’incertitude MODIS.
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Figure 5.16 : Nuages de points et régression linéaire associée (colonne de gauche) et histo-
gramme 2D (colonne de droite) pour les comparaisons : a, b) AODSODA et AODMODIS ; c, d)
AODv4+ et AODMODIS ; e, f) AODv4,SODA et AODMODIS pour la zone 3. La zone grisée sur
les figures a), c) et e) correspond à l’incertitude MODIS.
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Figure 5.17 : Histogramme, en nombre de bins, des LR avant (en bleu) et après (vert) opti-
misation.

Figure 5.18 : Histogramme de la distribution, en nombre de profils, des valeurs d’AODv4+

(avant optimisation) et AODv4,SODA (après optimisation).
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Figure 5.19 : Nuages de points et régression linéaire associées (colonne de gauche) et histo-
gramme 2D (colonne de droite) pour les comparaisons AODv4,SODA et AODSODA : a, b) Zone
1 ; c, d) Zone 2 ; e, f) Zone 3.
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Figure 5.20 : Cartes d’AOD moyennes, de résolution 100 km ⇥ 100 km pour les mois d’été
(de juin à aout) pour les années allant de 2010 à 2017 (même base de données que dans la
section 5.5.1) réalisées à partir des données : a) AODMODIS ; b) AODSODA (Land + Ocean) ;
c) AODv4+ ; d) AODv4,SODA .
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Chapitre 6

Conclusions et perspectives

Il existe peu d’études sur la distribution spatiale, les propriétés optiques et l’origine des aérosols

en Sibérie. Une telle étude à l’échelle régionale est nécessaire afin de mieux comprendre les in-

teractions entre moyennes latitudes et régions polaires, identifiées comme très sensibles à une

modification du transport des aérosols dès lors que l’on s’interesse au changement climatique

(e↵et direct avec de possibles rétroactions positives, e↵et indirect sur le cycle de vie des nuages).

Les feux de forêt intenses qui se produisent l’été en Sibérie, constituent une source majeure de

BC et de CO. Ces feux peuvent injecter des aérosols à haute altitude, troposphère libre et

basse stratosphère, qui seront ensuite transportés sur plusieurs milliers de kilomètres dans tout

l’hémisphère Nord et notamment en Arctique. L’impact du vieillissement sur les propriétés

optiques de ces panaches, lors de leur transport, est encore mal évalué. Les émissions indus-

trielles associées à l’exploitation des extractions d’hydrocarbures ont été identifiées comme des

sources d’aérosols d’importance grandissante à haute latitude mais leur impact est sous-estimé

en grande partie en raison du manque de données fiables dans les inventaires d’émissions. La

Sibérie est la seconde région du monde pour les émissions de gaz et particules à partir des

torchères et nous disposons d’une opportunité pour caractériser ce type de source. Enfin, le

mélange de nombreux types d’aérosol, comme le mélange des poussières désertiques en pro-

venance des déserts d’Asie Centrale et des aérosols de combustion issus de feux de forêt ou

d’émissions industrielles sibériennes, ont un impact mal connu sur les propriétés optiques.

Afin de répondre à ces objectifs, les données, lidar et in-situ, issues des campagnes aéroportées

YAK-AEROSIB de juillet 2013 et juin 2017 ont été analysées dans ce travail de thèse. Le cou-

plage des données aéroportées avec les données satellites (MODIS, IASI, CALIOP) et l’utilisa-

tion du modèle de transport FLEXPART ont permis, pour chaque couche observée lors des vols,

de déterminer le type et les propriétés optiques des aérosols (coe�cient d’extinction, rapport de

dépolarisation et rapport de couleur). Ces deux campagnes ont permis d’échantillonner : (i) les

panaches de pollution urbaine des grandes villes sibériennes (Novossibirsk, Tomsk, Krasnöıarsk,

Iakoutsk) ; (ii) les émissions des torchères de gaz de la vallée de l’Ob ; (iii) les feux de forêt sai-

sonniers ; (iv) le transport à longue distance de panaches de pollution depuis le nord de la Chine.

Ces deux campagnes ont ainsi permis de mieux caractériser les principales sources d’aérosols

en Sibérie et les mécanismes de transport à l’échelle régionale.
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Le vol au-dessus des émissions de torchage de gaz a été utile pour discuter les caractéristiques

de ces panaches avec peu de grosses particules et un rapport lidar de l’ordre de 50-60 sr, dans le

premier quartile des valeurs utilisées pour l’étude des émissions des principales villes de Sibérie

(43-90 sr). De plus, c’est pour ce type de masse d’air que nous avons obtenu les plus fortes

valeurs d’AOD, quel que soit le type d’observations (avion, CALIOP, MODIS). L’analyse de

ces campagnes a également permis de comparer les panaches âgés et récents pour les émissions

urbaines et les émissions des feux de forêt. Les panaches âgés sont caractérisés par une augmen-

tation de l’AOD532 et de la taille des particules aérosols, conformément à des études similaires

menées sur le vieillissement de la combustion de biomasse en Amérique du Nord et en Europe

du Sud. Enfin, les panaches d’aérosols transportés au-dessus de la couche limite n’ont été ob-

servés que dans le cas du soulèvement synoptique des émissions du nord de la Chine et dans le

cas de panache de feux de forêt.

Compte tenu de l’importance de l’apport des mesures satellites dans l’analyse des campagnes

aéroportées, ce travail de thèse s’est ensuite interessé à l’utilisation des mesures du lidar spatial

CALIOP pour analyser les propriétés optiques (profil d’extinction, rapport de couleur, rapport

de dépolarisation, le rapport lidar) et la distribution verticale des aérosols. L’algorithme destiné

à la génération des produits aérosols opérationnels CALIOP utilise les mesures de dépolarisation

et de di↵usion pour déterminer un type d’aérosol, auquel une valeur de rapport lidar (LR) est

associée (Omar et collab., 2009). Une hypothèse incorrecte pour le LR est une source d’erreur

substantielle (⇡ 20 - 50%) dans la restitution des profils d’extinction avec cette méthode.

Si, pour les couches d’aérosols isolées dans la troposphère libre la méthode de l’atténuation

permet d’évaluer le LR, pour les autres couches une contrainte sur le LR peut être appliquée

à partir de l’utilisation d’une valeur d’AOD indépendante et co-localisée avec les observations

CALIOP. Plusieurs mesures d’AOD indépendantes peuvent être utilisées comme celles issus

des mesures spatiales de l’instrument MODIS qui présente une bonne co-localisation spatiale et

temporelle avec CALIPSO (produit CALTRACK). Cependant aucune mesure d’AOD à 550 nm

n’est disponible de nuit (⇡ 30% des données CALIOP) ou au-dessus des surfaces enneigées.

Le produit SODA, basé sur l’utilisation de la reflectance lidar CALIOP sur les surfaces

océaniques (SODA OVOC) ou les nuages opaques d’eau liquide (SODA OLIWAC), permet la

restitution d’AOD à 532 nm (AODSODA,marin) en s’a↵ranchissant des informations du profil

vertical lidar.

L’évaluation de ces produits SODA au-dessus du Pacifique Nord a constitué une première

étape de cette analyse de l’apport des produits SODA. Pour cela les AODSODA,marin ont été

comparés aux AOD MODIS (AODMODIS) pour 3 zones géographiques : (i) le Pacifique Nord

(NPO) influencé par les panaches de pollution exportés depuis le nord de la Chine et les

panaches de feux de forêt saisonniers venus de Sibérie ; (ii) l’Atlantique Sud (SAO) influencée

par les panaches de feux saisonniers de la partie sud du continent Africain ; (iii) l’Atlantique

Nord (NAO) sous influence des aérosols de poussières désertiques en provenance du Sahara.

Les comparaisons des AODSODA,marin avec les AODMODIS ont montré un bon accord pour

les zones SAO et NAO avec une corrélation > 0.7 et un biais faible < 0.008. Cependant les
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resultats obtenus sont moins bons pour la zone NPO, avec une correlation plus faible (= 0.418)

et un biais qui reste très faible (< 10�2), dû en partie à la forte proportion de faibles valeurs

d’AOD. L’accord des AODSODA,marin avec les AODMODIS est meilleur que celui des AODMODIS

avec les AOD CALIOP (AODv4+), notamment pour les zones NPO et SAO, fortement in-

fluencées par des aérosols de combustion ayant subi du transport. Dans ces cas, l’identification

du type d’aérosol est plus di�cile et l’algorithme CALIOP a tendance à attribuer des valeurs

de LR trop faibles et donc à sous estimer l’AODv4+. Pour l’ensemble des zones, l’utilisation

des AODSODA,marin pour contraindre le LR lors de l’inversion des données CALIOP permet

d’améliorer les résultats obtenus lors des comparaisons avec les AODMODIS, avec notamment

de meilleurs corrélations (R2 > 0.5) et des biais plus faibles (|ME|  0.04). Le produit SODA

actuel, aussi bien comme mesure directe d’AOD que pour contraindre les inversions CALIOP,

n’est pas utilisable sur le continent où seules les mesures au-dessus des nuages opaques sont

envisageables (SODA OLIWAC). Cependant l’évaluation préliminaire de l’apport de SODA

OLIWAC a montré que son utilisation sera limitée à l’exploration de la haute et moyenne tro-

posphère. L’extension aux surfaces continentales de l’utilisation des reflectances lidar de surface

pour la restitution d’AOD (AODSODA,land) à donc constitué le troisième et dernier objectif de

ce travail de thèse.

Deux méthodologies ont été développées : (i) la méthode DLRSCC basée sur l’utilisation

des observations de reflectance lidar de surface en condition ciel clair comme observation de

référence pour l’évaluation de l’épaisseur optique ; (ii) la méthode de la droite de Bouguer uti-

lisant la relation de linéarité entre reflectance lidar de surface et l’AODMODIS pour déterminer

cette observation de référence. L’évaluation de ces deux méthodes a été faite pour 32 mois de

données (mai à août pour les années de 2010 à 2017). Si ces deux méthodes présentent de

bon résultats lorsque les restitutions d’AODSODA,land sont comparées aux AODMODIS pour les

zones de réflectance de surface faible (< 0.75 sr�1), la saturation du signal de reflectance de

surface lidar limite l’utilisation de la méthode DLRSCC dans les zones de plus forte reflectance

de surface. Si la méthode Bouguer permet de s’a↵ranchir en partie des problèmes de saturation,

elle ne permet pas de prendre en compte toute la variabilité des reflectances lidar de surface

non atténuées à une échelle inférieure à 100 km ⇥ 100 km. L’utilisation des profils d’extinction

CALIOP avec une échelle beaucoup plus fine (⇡ 15 km) pour tracer les droites de Bouguer

pourrait permettre d’être totalement indépendant des autres sources de mesures (MODIS dans

le cas présent) et d’améliorer la résolution spatiale pour le calcul des droites de Bouguer.

A l’exception de la zone désertique se trouvant au sud de la mer d’Aral les comparaisons des

AODv4+ avec les AODMODIS ont présenté de bons accords avec des biais faibles (|ME| < 0.052)

mais une dispersion qui reste parfois élevée (jusqu’à 0.181). L’utilisation de l’AODSODA,land

pour contraindre le calcul du profil d’extinction de CALIOP a permis d’améliorer les biais

(|ME| < 0.034) et la dispersion (< 0.145) des AODv4+ en comparaison aux observations

MODIS. Cependant, l’utilisation de l’AODSODA,land comme contrainte n’est pas su�sante pour

corriger la totalité du biais dans la zone au sud de la mer d’Aral. L’utilisation du signal de rétro-

di↵usion à 1064 nm pourrait permettre d’améliorer les restitutions des profils d’extinction. La
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prise en compte de la contrainte AODSODA,land dans l’inversion du profil de rétro-di↵usion

atténué reste donc le point critique à améliorer.

Dans ce travail de thèse seuls les mois d’été ont été étudiés afin d’éviter en partie les

problèmes de saturation du signal de reflectance lidar de surface dus à la présence de neige

ou de glace. Pour une certain nombre de régions, dont la Sibérie fait partie, le fait de ne

pouvoir appliquer ces méthodologies sur les surfaces enneigées est très limitant. Un travail sur

la correction de la saturation est donc primordial afin de pouvoir améliorer les résultats SODA

et de pouvoir étendre son utilisation tout au long de l’année.

Au-delà de l’aspect méthodologique il serait intéressant d’étudier la variabilité inter-annuelle

des AOD CALIOP ainsi que la distribution spatio-temporelle des di↵érents types d’aérosols

identifiés à partir des données de niveau 2 opérationnelles CALIOP. Une telle étude, à partir des

15 ans de données CALIOP, permettrait de mieux caractériser les sources d’aérosols en Sibérie

(type de sources, quantité d’aérosols émis, altitude d’injection des aérosols, l’évolution de leur

importance dans le temps...) ainsi que leur transport et le rôle de ce derniers sur l’évolution des

propriétés optiques des aérosols. Cette étude pourrait également s’appuyer sur l’utilisation des

produits SODA, au-dessus des surfaces océaniques et continentales, qui permettent d’améliorer

la restitution des profils d’extinction (AOD) CALIOP.
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⌧The composition of ambient and fresh biomass burning aerosols at a savannah site, south

africa�, South African Journal of Science, vol. 112, no 5-6, doi :10.17159/sajs.2016/20150223,

p. 1–8.

Balin, Y., G. Bairashin, G. Kokhanenko, I. Penner et S. Samoilova. 2011, ⌧Losa-m2 aerosol

raman lidar�, Quantum Electronics, vol. 41, doi :10.1070/QE2011v041n10ABEH014574, p.

945.

Barrick, D. 1968, ⌧Rough surface scattering based on the specular point theory�, IEEE Tran-

sactions on Antennas and Propagation, vol. 16, no 4, doi :10.1109/TAP.1968.1139220, p.

449–454.
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Remer, L. A., Y. Kaufman, D. Tanré, S. Mattoo, D. Chu, J. V. Martins, R.-R. Li, C. Ichoku,

R. Levy, R. Kleidman et collab.. 2005, ⌧The modis aerosol algorithm, products, and va-

lidation�, Journal of the atmospheric sciences, vol. 62, no 4, doi :h10.1175/JAS3385.1, p.

947–973.

Russell, P. B., P. V. Hobbs et L. L. Stowe. 1999, ⌧Aerosol properties and radiative e↵ects in

the united states east coast haze plume : An overview of the tropospheric aerosol radiative

forcing observational experiment (tarfox)�, Journal of Geophysical Research : Atmospheres,

vol. 104, no D2, doi :10.1029/1998JD200028, p. 2213–2222.

151

http://dx.doi.org/10.5067/MODIS/MOD08_M3.006
http://dx.doi.org/10.5067/MODIS/MOD08_M3.006
https://www.atmos-chem-phys.net/12/3025/2012/
https://www.atmos-chem-phys.net/12/3025/2012/


Sakamoto, K. M., J. R. Laing, R. G. Stevens, D. A. Ja↵e et J. R. Pierce. 2016, ⌧The evolution

of biomass-burning aerosol size distributions due to coagulation : dependence on fire and

meteorological details and parameterization�, Atmospheric Chemistry and Physics, vol. 16,

no 12, doi :10.5194/acp-16-7709-2016, p. 7709–7724.

Salomonson, V. V. et I. Appel. 2004, ⌧Estimating fractional snow cover from modis using

the normalized di↵erence snow index�, Remote sensing of environment, vol. 89, no 3, doi :

10.1016/j.rse.2003.10.016, p. 351–360.

Samoilova, S., Y. S. Balin, G. Kokhanenko et I. Penner. 2010, ⌧Investigation of the vertical

distribution of tropospheric aerosol layers from multifrequency laser sensing data. part 2 :

The vertical distribution of optical aerosol characteristics in the visible region�, Atmospheric

and Oceanic Optics, vol. 23, no 2, doi :10.1134/S102485601002003X, p. 95–105.

Samoilova, S., Y. S. Balin, G. Kokhanenko et I. Penner. 2012, ⌧Investigation of the vertical

distribution of tropospheric aerosol layers using the data of multiwavelength lidar sensing.

part 3. spectral peculiarities of the vertical distribution of the aerosol optical characteristics�,

Atmospheric and oceanic optics, vol. 25, no 3, doi :10.1134/S1024856012030098, p. 208–215.

Sandu, I., J.-L. Brenguier, O. Geo↵roy, O. Thouron et V. Masson. 2008, ⌧Aerosol impacts on

the diurnal cycle of marine stratocumulus�, Journal of the Atmospheric Sciences, vol. 65,

no 8, p. 2705–2718.

Sayer, A. M., N. Hsu, C. Bettenhausen et M.-J. Jeong. 2013, ⌧Validation and uncertainty

estimates for modis collection 6 deep blue aerosol data�, Journal of Geophysical Research :

Atmospheres, vol. 118, no 14, doi :10.1002/jgrd.50600, p. 7864–7872.

Schroeder, W., P. Oliva, L. Giglio et I. A. Csiszar. 2014, ⌧The new viirs 375 m active fire

detection data product : Algorithm description and initial assessment�, Remote Sensing of

Environment, vol. 143, doi :10.1016/j.rse.2013.12.008, p. 85–96.

Schuster, G. L., M. Vaughan, D. MacDonnell, W. Su, D. Winker, O. Dubovik, T. Lapyonok et

C. Trepte. 2012, ⌧Comparison of calipso aerosol optical depth retrievals to aeronet measu-

rements, and a climatology for the lidar ratio of dust�, Atmos. Chem. Phys, vol. 12, no 16,

doi :10.5194/acpd-12-11641-2012, p. 7431–7452.

Seibert, P. et A. Frank. 2004, ⌧Source-receptor matrix calculation with a lagrangian particle

dispersion model in backward mode�, Atmospheric Chemistry and Physics, vol. 4, no 1,

doi :10.5194/acp-4-51-2004, p. 51–63.

Seinfeld, J. H., S. N. Pandis et K. Noone. 1998, ⌧Atmospheric chemistry and physics : from air

pollution to climate change�, PhT, vol. 51, no 10, doi :10.1063/1.882420, p. 88.

Sharma, S., E. Andrews, L. Barrie, J. Ogren et D. Lavoué. 2006, ⌧Variations and sources of
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Annexe A

Équation lidar

A.1 Equation lidar et inversion

Dans cette annexe nous allons décrire la restitution des paramètres optiques à partir des obser-

vations e↵ectuées par un lidar à rétro-di↵usion. Un lidar à rétro-di↵usion mesure l’énergie lu-

mineuse rétrodi↵usée par une tranche d’atmosphère (d’épaisseur �z1) et reçue par le télescope.

Le lien entre le signal mesuré par le lidar, corrigé de la distance2 P�(z), à la distance z, et le

coe�cient de rétrodi↵usion de l’atmosphère ��(z) est donné par l’équation suivante :

P�(z) = K�

�
(��,a(z) + ��,m(z))⇥ T 2

�,a(z)⇥ T 2
�,m(z)

�
(A.1)

avec K� le coe�cient de calibration (indépendant de la distance) du signal lidar, T 2 la

transmission aller-retour due à toute espèce (molécule ou aérosol) di↵usante (ou absorbante) le

long du chemin optique entre le volume de rétro-di↵usion à la distance z et le télescope, et ��(z)

sont les coe�cients de rétrodi↵usion (en volume total) à la longueur d’onde � avec les indices

m et a spécifiant, respectivement, les contributions des molécules et des aérosols au processus

de di↵usion. Dans un souci de lisibilité du texte, la référence à � ne sera plus spécifiée.

La transmission aller retour s’exprime pour un processus d’extinction de la façon suivante :

T 2
x (z) = exp (�2⌧x(z)) = exp

✓Z z2

z2

↵x(z
0
)dz

0
◆

(A.2)

avec ⌧x(z) l’épaisseur optique et ↵x le coe�cient d’extinction en volume. La contribution

de la di↵usion moléculaire peut être estimée avec une bonne précision en utilisant le modèle

de densité atmosphérique calculé avec les analyses météorologique ERA-Interim fournies par

ECMWF avec une résolution de 0,75o(Dee et collab., 2011). Lorsque la contribution des aérosols

est négligeable, à une distance zr, dans la troposphère libre alors �a(zr) ⌧ �m(zr) et T 2
a (zr) ⇡ 1,

1�z = c
2�t , avec c la vitesse de la lumière et �t qui est le maximum entre la durée de l’impulsion laser et le

temps de réponse de la détection.
2Correction de la décroissance en z�2 de l’intensité du signal lidar du fait de l’angle de vue du télescope.
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la constante système s’exprime :

K =
P (zr)

�m(zr)⇥ T 2
m(zr)⇥ T 2

a (zr)
⇡ P (zr)

�m(zr)⇥ T 2
m(zr)

(A.3)

Si nous divisons P (z) par cette valeur et normalisons à la contribution de Rayleigh, nous

obtenons le rapport de rétrodi↵usion atténué, Ratt(z), donné par :

Ratt(z) =
P (z)

K ⇥ �m(z)⇥ T 2
m(z)

=

✓
1 +

�a(z)

�m(z)

◆
⇥ T 2

a (z) (A.4)

Pour les parties du profil où la contribution des aérosols n’est plus négligeable, le rapport de

rétrodi↵usion (��a(z)+�m(z)
�m(z) ) est obtenu en e↵ectuant une inversion de Fernald (Fernald, 1984).

Cette inversion peut être e↵ectuée vers l’avant (”mode forward”) ou vers l’arrière (”mode back-

ward”) en faisant l’hypothèse d’un rapport lidar aérosol connu (LR = ↵a(z)
�a(z)

). Nous présentons

ici la version ”forward” car c’est celle qui a été utilisée dans ce travail de thèse. Le rapport de

rétrodi↵usion R(z) s’exprime alors, pour une altitude z dans une couche d’atmosphère [zb, zz]

où le lidar ratio est constant, par l’expression suivante :

R(z) =
P (z) · exp

h
�2
�
LR� 8⇡

3

� R z

zr
�m(z)dz

i

P (zr)
R(zr)

� 2LR
R z

zr
P (z) exp

h
�2
�
LR� 8⇡

3

� R z

zr
�m(z

0)dz0
i
dz

(A.5)

Cette équation A.5 est valable à la fois pour l’analyse des mesures aéroportées et CALIPSO.

Le rapport lidar est déterminé soit par une mesure directe, par exemple avec un lidar Raman

ou un lidar à haute résolution spectrale, soit avec une tabulation des rapports lidar en fonction

du type d’aérosols, soit, si le rapport lidar est identique pour toutes les couches du profil, par

une mesure d’épaisseur optique de la colonne totale.

A.2 Analyse du rapport de dépolarisation CALIOP

Lorsqu’un faisceau laser polarisé linéairement est émis, la dépolarisation liée à la rétro-di↵usion

dans l’atmosphère peut être mesurée par un système lidar possédant un récepteur avec une

sélection optique du signal à polarisation parallèle et croisée. Les rapports de rétro-di↵usion,

R, pour la lumière à polarisation perpendiculaire et parallèle sont définis comme suit :

R?(z) = 1 +
�?,aero(z)

�?,mol(z)
=

Ratt,?(z)(1 + �mol)

�molT 2
aero(z)

Rk(z) = 1 +
�k,aero(z)

�k,mol(z)
=

(Ratt(z)�Ratt,?(z))(1 + �mol)

T 2
aero(z)

(A.6)

où �mol =
�?,mol

�k,mol
est la dépolarisation Rayleigh, dont la dépendance à la longueur d’onde

peut être trouvée dans Bucholtz (1995) (par exemple �mol = 0.015 à 532 nm). Le rapport entre

le coe�cient de rétro-di↵usion des aérosols à polarisation croisée �?,aero(z) et à polarisation
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parallèle �k,aero(z),appelé rapport de dépolarisation des aérosols �aero, est donné par :

�aero(z) =
�?,aero(z)

�k,aero(z)
=

R?(z)� 1

Rk(z)� 1

�mol(z) =
R(z)�(z)(1 + �mol)� �mol

R(z)(1� �(z))(1+mol)� 1

(A.7)

où �(z) = Ratt,?(z)
Ratt(z)

est le rapport de dépolarisation totale. Le rapport de dépolarisation

totale � a l’avantage d’être moins instable lorsque la couche d’aérosols est faible et il est

également moins dépendant des paramètres instrumentaux (Cairo et collab., 1999). Comme

la dépolarisation de l’aérosol dépend fortement de la précision de R532(z), nous ne calculons

pas ce rapport comme R532(z) < 1.75.
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Annexe B

FLEXPART

FLEXPART est un modèle Lagrangien de Dispersion de Particule (LPD) dédié au calcul du

transport d’espèces chimiques et particulaires. Le modèle représente le transport et le dépôt

d’une quantité infinitésimale de petites parcelles d’air. Ainsi, l’ensemble des équations pa-

ramétrant le transport, la di↵usion turbulente et le dépôt sont appliqués à chaque parcelle

d’air. Le principal avantage de ce type de modèle réside dans le fait qu’il n’y a pas de dif-

fusion numérique au contraire des modèles eulériens. En e↵et, dans le cas eulérien lors de

l’émission d’un polluant, celui-ci est instantanément dilué dans l’ensemble de la maille dans

laquelle l’émission est localisée.

Le code FLEXPART a été initialement développé par Andreas Stohl de l’Université de

Munich dans les années 90. Il s’agit d’un projet sous LPG (open source) et le code est dispo-

nible sur le site internet du modèle1. Le langage utilisé est Fortran 77 et il a été compilé avec

pgf90. FLEXPART a été validé avec les données provenant d’une campagne de mesure utilisant

des traceurs troposphériques [Stohl et al., 1998]. Il peut être utilisé afin d’étudier le trans-

port intercontinental de l’ozone [Stohl et Trickl, 1999], l’advection vers l’Europe des émissions

de polluants résultant de feux de forêts canadiennes [Forster et al., 2001] mais également du-

rant des études de cas visant à étudier des intrusions stratosphériques et la dispersion des

émissions d’avions dans la stratosphère. FLEXPART a aussi été testé en mode retro-plume afin

de déterminer l’origine au niveau régional, de certains panaches de pollution d’origines nord

américaines, transportés en Europe [Stohl et al., 2003].

B.1 Données météorologiques

FLEXPART est un modèle o↵-line. La version de FLEXPART utilisé dans le cadre de cette thèse

accepte uniquement les données météorologiques du Centre Européen de Prévisions Météorologiques

à Moyens Termes (CEPMMT). Les fichiers de données provenant du CEPMMT sont convertis

au format GRIB2 (Gridded binary) afin d’être intégrés à FLEXPART. Ce format a été développé

par le CEPMMT et est largement utilisé dans la gestion des données météorologiques. L’en-

semble des données nécessaire au fonctionnement de FLEXPART est indiqué dans le Tableau

B.1. Nous ajoutons que FLEXPART utilise, pour l’occupation des sols, les données de van de
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Velde et al. (1994).

Table B.1 : Variables météorologiques utilisées par FLEXPART
Données météorologiques Dimension Unité

Vitesse du vent (U, V, W) 3D m/s

Température 3D K

Humidité spécifique 3D kg eau/kg d’air sec

Température du point de rosé 2D K

Précipitation convectives 2D kg/m2/heure

Flux de chaleur sensible 2D kg/m2/heure

Vitesse de friction 2D m/s

B.2 Architecture

Cinq fichiers d’entrées sont à configurer selon les applications désirées (Figure 3.20). Le fichier

COMMAND permet d’indiquer la période sur laquelle la simulation s’étend, le fichier OUT-

GRID spécifie les coordonnées et la résolution du domaine modélisé, le fichier SPECIES permet

de sélectionner la ou les espèces à modéliser et le fichier RELEASE permet d’indiquer la quan-

tité de matière (kg) émise ainsi que sa durée de l’émission dans l’atmosphère en un point donné.

Les coordonnées du point d’émission sont également précisées dans ce dernier fichier. Plusieurs

émissions peuvent être spécifiées. Enfin, le fichier pathnames indique les chemins des données

en entrée et en sortie du modèle.

B.3 Principales paramétrisations du modèle FLEXPART

Transport horizontal

les coordonnées verticales sont définies sur une grille de type terrain-following. Le maillage

horizontal est uniforme et régulier. FLEXPART utilise le schéma dit ⌧ d’accélération nulle

� pour le transport horizontal des particules :

X(t+�t) = X(t) + v(X, t)�t (B.1)

ce qui revient à intégrer l’équation di↵érentielle du premier ordre suivante [Stohl, 1998] :

dX

dt
= v[X(t)] (B.2)
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où t est le temps (s), �t le pas de temps, X la position du vecteur décrivant la trajectoire

de la particule et v = v +vt + vm le vecteur vent qui est composé du vecteur vent de la maille

v , du vent turbulent vt et du vent turbulent meso-échelle vm.

Vent turbulent

Le vent turbulent vti (i = composantes du vent) est paramétré pour chaque maille selon le

processus de Markov basé sur l’équation de Langevin [Thomson, 1987] :

dvti = a(x, vt, t)dt+ bi,j(x,vt,t) + dWj (B.3)

où le terme de dérive (drift) a et le terme de di↵usion b sont fonction de la position, de la

vitesse turbulente et du temps. dWj sont des composantes incrémentées du processus de Wiener

avec une moyenne de 0 et une variance notée dt [Legg et Raupach., 1982].

Une di↵usion Gaussienne est considérée dans FLEXPART ce qui est vérifié uniquement pour

des conditions stable et neutre. Lors de forts mouvements convectifs, lorsque la turbulence est

assurée pour les courants ascendants et descendants, l’hypothèse d’une di↵usion Gaussienne

n’est plus validée. Cependant pour le transport moyen et longue distance, les particules sont

dispersées de manière homogène au sein de la CLA et l’erreur associée à l’hypothèse évoquée

précédemment est minime. Selon les hypothèses mentionnées ci-dessus, l’équation de Langevin

pour le vent vertical (w) peut s’écrire :

dw = �w
dt

⌧Lw

+
@�2

w

�z

@�2
w

⇢

@p

@z
dt+ (

2

⌧Lw

)
1
2 (B.4)

où w et �s sont respectivement la composante verticale du vent turbulent et son écart type

associé. Le deuxième et le troisième terme sont la correction de dérive (drift) et de la densité de

l’air, respectivement. Cette équation de Langevin est identique à celle décrite par [Legg et al.,

1982] excepté pour l’ajout du terme de Stohl et Thomson (1999) paramétrisant la diminution

de la densité de l’air avec l’altitude.

Hauteur de la CLA

La hauteur de la CLA est calculée en utilisant le nombre de Richardson (Ri) selon Vogele-

zang Holtslag (1996) . Le nombre de Richardson Ri est le rapport de flottabilité sur le terme

de cisaillement :

Ri =
flottabilite

cisaillement
=

(g
t
)w0✓0

u0
iu

0
j
@ui

@xj

(B.5)

où g = 9.81m.s�2, T est la température de la parcelle d’air en (K), w la vitesse verticale en

(m/s), ✓ est la température potentielle en (K) et ui et ui sont les composantes horizontales du

vent (m/s). On utilise en général le nombre de Richardson de couche pour déterminer la part

de la flottabilité dans l’instabilité d’une parcelle d’air. Trois cas sont alors envisagés :
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• Ri > 0 stable

• Ri = 0 neutre

• Ri < 0 instable

Le nombre de Richardson critique est souvent employé en modélisation. Il définit la hauteur

de la CLA sur un profil vertical de Ri. Dans FLEXPART, la hauteur de la CLA correspond à

la hauteur de la première couche verticale dans laquelle Ri excède la valeur critique de 0,25.

convection humide Le mécanisme de transport associé aux courants ascendants dans les

nuages convectifs est très important. Pour représenter le transport convectif dans un modèle

de dispersion particulaire, il est nécessaire de redistribuer les particules dans une colonne ver-

ticale. Pour FLEXPART on utilise le schéma d’Emanuel et Zivkovic-Rothman (1999), qui, sur

la grille des champs de température et d’humidité, calcule une matrice de déplacement qui

fournie les informations de flux de masse, nécessaires à la redistribution des particules. Cette

paramétrisation est déclenchée en fonction des champs de précipitation du CEPMMT.

B.4 Modélisation forward et backward

Normalement, quand FLEXPART tourne en mode forward, les particules sont libérés à partir

d’une ou plusieurs sources et les concentrations sont déterminés sous le vent sur la grille.

Cependant, FLEXPART peut aussi tourner en mode backward. Cette option est moins e�cace

que le mode forward pour le calcul de relation source-recepteur si le nombre de récepteur est

plus petit que le nombre de source (potentielle). Cependant elle permet de définir la cohérence

d’une approche trajectographique pour interpréter une observation en un point donné. Dans

l’option backward, les particules sont libérées (RELEASE) à l’endroit des récepteurs (lieu où

l’on e↵ectue la mesure du panache dont on aimerait connâıtre la source). Une réponse à quatre

dimensions (3 dimensions d’espace et une de temps), fonction de l’émission, est alors calculée.

Dans nos modélisations trajectographiques, on se concentre uniquement sur une source (pour les

simulations forward) ou un récepteur (pour les simulations backward). Les ⌧ Releases � (lâché

de particules) s’e↵ectuent sur une zone géographique déterminée par les latitudes et longitudes

(tous les 1̊ ) et concernent 10000 particules par niveau (tranche de 1 km d’épaisseur).

Une fois les particules relachées à partir des points de release décrits plus haut, Flexpart

calule la position des particules toutes les quinze minutes (mode forward ou backward). Une

fois les positions calculées, nous regroupons les particules en cinq clusters en fonction de leur

proximité géographique. Ainsi nous pouvons établir des (rétro)trajectoires en montrant les

positions des clusters à di↵érentes échéances temporelles. La fiabilité de la (rétro)trajectoire est

d’autant plus grande que pour une échéance temporelle donnée la distance entre les clusters est

faible.
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