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Résumé —

Le brouillard est un phénomène difficile à prévoir en raison de sa faible extension verticale
et de l’équilibre complexe des processus radiatifs, microphysiques, turbulents et dynamiques
régissant son cycle de vie. Malgré une évolution croissante des moyens de mesure par télédé-
tection, les propriétés microphysiques de la structure verticale du brouillard demeurent peu
documentées. L’objectif de cette thèse est de caractériser l’évolution du profil vertical des
propriétés microphysiques du brouillard et les principaux processus qui les pilotent durant
son cycle de vie à partir d’un jeu de données unique.
La campagne SOFOG3D s’est déroulée dans le sud-ouest de la France durant l’hiver 2019/2020,
avec un dispositif instrumental inédit combinant mesures par télédétection (radiomètre micro-
ondes et radar nuage) et mesures in situ au sol et sous ballon captif. Sur les trente épisodes de
brouillard échantillonnés au super-site, majoritairement de type radiatif et radiatif-advectif,
18 épisodes ont été validés à partir des mesures de visibilité. L’analyse de leurs propriétés
microphysiques au sol a montré de faibles concentrations de gouttelettes (médiane entre 20
et 40 cm−3) . De plus, les distributions dimensionnelles des gouttelettes, majoritairement bi-
modales, présentent des diamètres élevés, en particulier pour les épisodes radiatifs-advectifs.
Les observations in situ sous ballon captif ont permis de mettre en évidence l’évolution con-
jointe des propriétés microphysiques et thermodynamiques sur la verticale, à partir de 140
profils verticaux collectés dans 8 épisodes de brouillards fins (épaisseur < 50 m) et 4 brouillards
développés. Après la formation du brouillard, lorsqu’il est optiquement fin, i.e., transparent
au rayonnement infrarouge, les conditions thermiques stables sont associées à un profil de
contenu en eau liquide inversé, présentant des valeurs maximales au sol et décroissantes avec
l’altitude. Après la transition en brouillard optiquement épais, lorsqu’elle se produit, des car-
actéristiques quasi-adiabatiques sont observées (profils d’eau liquide croissants avec l’altitude
et de température légèrement instables).
Ces observations in situ ont été confrontées à l’adiabaticité équivalente, dérivée du modèle con-
ceptuel de Toledo et al. (2021), alimenté par des mesures par télédétection et d’observations
en surface. La comparaison montre un accord satisfaisant entre les deux approches, sauf
pour les brouillards les plus fins, où l’adiabaticité équivalente est sous-estimée par rapport à
l’adiabaticité locale dérivée des mesures in situ par une méthode originale de regression.
Les profils décroissants d’eau liquide dans les brouillards optiquement fins sont associés à une
diminution du diamètre des gouttelettes avec l’altitude, une concentration faible et un mode
de larges gouttelettes dominant près du sol. Pour les brouillards optiquement très fins (<
20 m), le maximum de concentration est à l’inverse observé près du sol, traduisant une produc-
tion de gouttelettes prépondérante en surface, consécutive au refroidissement nocturne. Pour
les brouillards optiquement épais, contenu et concentration de gouttelettes augmentent avec
l’altitude, soulignant le rôle de la croissance par condensation. De plus on met en évidence des
zones de concentrations de petites gouttelettes plus élevées proche du sommet résultant prob-
ablement du processus d’activation des aérosols. Ces gouttelettes sédimentent ensuite vers les
couches inférieures et grossissent par collision-coalescence, conduisant à la formation de larges
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gouttelettes (> 30 µm) au sol, associée à une distribution bimodale. Enfin, la distribution
devient monomodale lorsque le brouillard se dissipe en stratus. Ces nouvelles connaissances
sur l’évolution des propriétés microphysiques du brouillard au cours de son cycle de vie vont
ainsi permettre d’évaluer et améliorer les schémas microphysiques des modèles numériques.

Mots clés : brouillard, microphysique, observations, SOFOG3D, ballon
captif

Keywords: fog, microphysics, observations, SOFOG3D, tethered ballon



Abstract —

Fog is a difficult phenomenon to forecast due to its limited vertical extent and the com-
plex interactions between radiative, microphysical, turbulent and dynamic processes driving
its life cycle. Despite increasing developments in remote sensing techniques, the microphys-
ical properties of the fog vertical structure remain poorly documented. This thesis aims to
characterize the evolution of the vertical profile of the fog microphysical properties and the
main processes driving its life cycle, using a unique data set.
The SOFOG3D campaign was conducted in southwest France during the winter of 2019/2020,
with an innovative instrumental set-up, combining remote sensing measurements (microwave
radiometer and cloud radar) and in situ measurements at ground level and under a tethered
balloon. Of the 30 fog episodes sampled at the super-site, mainly radiative and radiative-
advective fogs, 18 episodes were validated on the basis of visibility measurements. Analysis
of their microphysical properties at ground level revealed low droplet concentrations (median
between 20 and 40 cm-3). In addition, the droplet size distributions were mostly bimodal,
with large diameters, particularly for radiative-advective episodes.
In situ observations collected under a tethered balloon highlighted a combined evolution of
the vertical microphysical and thermodynamic properties, based on 140 vertical profiles col-
lected during 8 thin fog episodes (thickness < 50 m) and 4 thick fogs. After fog formation,
when it is optically thin, i.e. transparent to infrared radiation, thermally stable conditions are
associated with a reversed profile of liquid water content, with maximum values at ground
level decreasing with height. After the transition to optically thick fog, when it occurs,
quasi-adiabatic features are observed (liquid water profiles increasing with height and slightly
unstable temperature profiles).
These in situ observations were compared with the equivalent adiabaticity, derived from the
conceptual model of Toledo et al (2021), based on remote sensing measurements and surface
observations. The comparison shows satisfactory agreement between the two approaches,
with the exception of very thin fogs, where the equivalent adiabaticity is underestimated
compared with local adiabaticity, derived from in situ measurements, using an original re-
gression method.
Decreasing liquid water profiles in optically thin fogs are associated with decreasing droplet
diameters with height, low concentrations and a dominant mode of large droplets near the
ground. For optically very thin fogs (<20 m), maximum concentrations are observed near the
ground, indicating a predominant droplet production at the surface, following radiative cool-
ing. In optically thick fogs, droplet content and concentration increase with height, illustrating
the importance of condensation growth. In addition, we find areas of higher concentration of
small droplets near the top, resulting probably from aerosol activation. These droplets then
settle towards the lower layers and grow by collision-coalescence, leading to the formation of
large droplets (> 30 µm) at ground level, associated with a bimodal distribution. Finally, the
distribution becomes monomodal when the fog dissipates into stratus. This new knowledge
of the evolution of the fog microphysical properties during its life cycle make it possible to
evaluate and improve the microphysical schemes in numerical models.
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Introduction

Le brouillard est défini comme la suspension dans l’atmosphère de très petites gouttelettes
d’eau, en général microscopiques, réduisant la visibilité à la surface du globe, à moins de
1000 m (World Meteorological Organization, 1956)1. Ce phénomène est très fréquent en
France, en particulier durant l’automne et l’hiver dans les zones de plaines le long de cer-
taines vallées (Saône, Garonne, Rhin), sur les plateaux (Morvan, Lorraine, Langres), dans
les Landes ainsi que dans certaines régions côtières de l’arc Atlantique (Bordeaux, Brest)
(Fig. 1). Son impact socio-économique est considérable avec des pertes comparables aux
tornades voire à certaines tempêtes ou cyclones tropicaux (Gultepe et al., 2007). Il touche
en effet, des secteurs multiples, en particulier celui des transports routier (Pagowski et al.,
2004), maritime (Koračin and Dorman, 2017), et aérien et constitue le deuxième facteur
d’accidents après le vent (Gultepe et al., 2019). Le secteur aérien met notamment en oeuvre
sur les aéroports une procédure spéciale appelée LVP (pour Low Visibility Procedure) en
cas de très faibles visibilités, réduisant par deux la fréquence de décollage et atterrissage et
induisant de nombreux retards et annulations de vol (Roquelaure et al., 2009). Ainsi, les
pertes économiques de la compagnie British Airways associées à l’épisode de brouillard dense
survenu à l’aéroport de Londres-Heathrow en décembre 2006 ont été estimées à 25 millions
de livres sterling (Gultepe et al., 2009). En raison des forts enjeux du brouillard sur la sécu-
rité aérienne, Météo-France a inscrit dans son Contrat d’Objectifs et de Performances (COP)
en 2017 (COP 2017-2021, 2017) une action spécifique de recherche afin d’approfondir nos
connaissances sur ce phénomène.

Bien que les mécanismes de formation du brouillard soient étudiés depuis longtemps (Tay-
lor, 1917) et documentés dans la littérature (Pilié et al., 1975b; Roach et al., 1976; Tardif,
2007), les modèles opérationnels peinent encore à prévoir avec précision son cycle de vie
(van der Velde et al., 2010; Westerhuis et al., 2020). En plus d’erreurs liées à la résolution
horizontale trop grossière (Bergot and Guedalia, 1994; Boutle et al., 2016) ou verticale (Beare
and Macvean, 2004; Tardif and Rasmussen, 2007), aux conditions de grande échelle (Koračin
et al., 2001) et aux conditions initiales (Rémy and Bergot, 2009), l’interaction complexe en-
tre processus turbulents, radiatifs, microphysiques diminue la prévisibilité du brouillard. De
nombreuses incertitudes demeurent dans les paramétrisations microphysiques, en lien avec
la prise en compte des aérosols et leur activation en gouttelettes (Bott, 1991; Stolaki et al.,
2015; Boutle et al., 2018), ou encore à la représentation de la distribution dimensionnelle des
gouttelettes (Zhang et al., 2014b; Boutle et al., 2022). Ainsi, des schémas microphysiques
plus sophistiqués à 2 moments sont nécessaires pour une bonne restitution des propriétés
microphysiques du brouillard (Schwenkel and Maronga, 2019; Ducongé et al., 2020; Fathalli
et al., 2022) lorsque les conditions dynamiques et thermodynamiques sont par ailleurs bien
reproduites. Ces imprécisions sur la microphysique amènent assez classiquement à des brouil-
lards devenant optiquement épais, c’est à dire opaques au rayonnement infrarouge (Mason,
1982; Price, 2011), trop précocement, en lien avec une forte surestimation des grandeurs

1On parle de brume lorsque la visibilité est réduite entre 5 km et 1 km

1
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a) b) c)

Figure 1: Climatologie du nombre de jours de brouillard en France en Septembre (a) Octobre
(b), Novembre (c) sur la période 1961-1990. Source : Météo-France.

microphysiques (Ducongé et al., 2020) par rapport aux observations. Par conséquent, des
observations microphysiques sont essentielles à une amélioration des modèles de prévision du
brouillard. De plus, Thoma et al. (2012) indiquent que l’amélioration des paramétrisations
microphysiques n’est possible qu’avec des observations dans toute la couche, de sa formation
à sa dissipation.

Les mesures au sol mettent en évidence des variations significatives des grandeurs micro-
physiques (Gerber, 1981; Fuzzi et al., 1984; Mazoyer et al., 2022) ainsi qu’une forte variabilité
de la distribution de gouttelettes (Kumai, 1973; Wendish et al., 1998; Price, 2011), rendant
délicate la compréhension du brouillard. Les progrès des mesures par télédétection (Toledo
et al., 2021) et satellite (Cermak and Bendix, 2011) ont permis l’émergence de modèles con-
ceptuels, faisant l’hypothèse d’une augmentation croissante du contenu en eau liquide avec
l’altitude durant tout le cycle de vie. Cependant, le développement de modèles conceptuels
caractérise principalement des brouillards optiquement épais, afin de prévoir leur dissipation
(Toledo et al., 2021) ou leur discrimination avec les stratus (Cermak and Bendix, 2011). En
revanche, les brouillards optiquement fins sont difficilement détectables par ce type de mesures
et demeurent ainsi peu documentés.

Les observations in situ de la microphysique du brouillard sur la verticale sont en revanche
beaucoup plus rares, et peuvent s’expliquer par le défi instrumental que cela représente. Les
observations pionnières de Okita (1962) sur les pentes du Mont Tokaschi au Japon (2070 m)
et Pinnick et al. (1978) sous ballon captif ont fourni les premières mesures de la microphysique
du brouillard sur la verticale. Plus récemment, Okuda et al. (2010) et Egli et al. (2015) ont
documenté les propriétés microphysiques sur la verticale avec des mesures sous ballon captif.
Ces quatre études ont indiqué que les processus de condensation, sédimentation et collision-
coalescence apparaissent comme des processus clés au cours du cycle de vie du brouillard
mais ces travaux ont été réalisés essentiellement en brouillard épais ou après leur dissipation
en stratus. Ainsi, l’évolution des propriétés microphysiques du brouillard et les processus
pilotant son cycle de vie demeurent peu documentés.
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C’est dans ce contexte que s’est déroulée la campagne de brouillard SOFOG3D (pour
South West Fog 3D experiment) (Burnet et al., 2020) durant l’hiver 2019-2020 dans la forêt
des Landes sur laquelle se base cette thèse. Un des objectifs principaux de SOFOG3D est
d’améliorer notre compréhension des processus de fine échelle intervenant dans le cycle de
vie du brouillard. Par ailleurs, la validation de l’apport de nouveaux systèmes instrumentaux
pour l’assimilation de données ainsi que le développement du modèle de prévision à maille fine
opérationnelle de Météo-France AROME avec une résolution horizontale de 500m sont égale-
ment des objectifs majeurs de la campagne. Les études tirant parti du dispositif instrumental
déployé durant la campagne ont permis notamment d’étudier l’impact des hétérogénéités de
surface sur la formation du brouillard (Thornton et al., 2023), de réaliser une synergie entre
les mesures de réflectivité des radars nuage et de contenu en eau total des radiomètres micro-
ondes (Bell et al., 2022; Vishwakarma et al., 2023) ou encore d’analyser le rôle des processus
turbulents et thermodynamiques au cours du cycle de vie (Dione et al., 2023). On se focalise
dans le cadre de cette thèse sur l’évolution des propriétés microphysiques, en termes de con-
centration, diamètre et distribution dimensionnelle des gouttelettes ainsi qu’en contenu en
eau liquide, qui ont été peu étudiées, en particulier les observations in situ sous ballon cap-
tif. La validation des instruments microphysiques est au préalable une étape incontournable
(Mazoyer, 2016; Tav, 2017; Fathalli, 2022), en raison de la forte incertitude de mesure.

Objectifs de la thèse

Cette thèse porte sur la caractérisation sur la verticale des propriétés microphysiques du
brouillard et de leur évolution au cours du cycle de vie.

Cette problématique se décline en plusieurs sous-objetifs que les études de cas de la cam-
pagne SOFOG3D permettront d’investiguer :

• Quelle est la variabilité des propriétés microphysiques des brouillards échantillonnés ?
• Quelle est l’évolution de la concentration, du diamètre et des distributions dimension-

nelles des gouttelettes ainsi que du contenu en eau liquide sur la verticale au cours du
cycle de vie du brouillard ? En particulier, quel est le rôle de la microphysique dans la
transition entre brouillard optiquement fin à épais ?

• Quels sont les processus microphysiques clés pilotant le cycle de vie du brouillard ? En
particulier, quelles sont les contributions de la condensation, sédimentation et collision-
coalescence ?

Plan du manuscrit

Afin de répondre à ces objectifs, le plan du manuscrit se décline en 3 axes. Le premier axe porte
sur les propriétés microphysiques au sol ainsi que sur la variabilité spatiale des brouillards
échantillonnés durant SOFOG3D, à partir des mesures microphysiques sur différents sites. Le
deuxième axe porte sur les propriétés microphysiques, en termes de contenu en eau liquide,
et thermodynamiques du brouillard sur la verticale, à partir des mesures sous ballon captif.
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Le troisième axe se focalise sur l’évolution sur la verticale de la concentration, du diamètre et
des distributions dimensionnelles des gouttelettes. Cela permettra de mieux caractériser les
processus microphysiques intervenant dans le cycle de vie du brouillard, en contrastant entre
brouillard optiquement fin et épais.

La première partie de ce manuscrit décrit l’état de l’art sur les connaissances micro-
physiques actuelles sur le brouillard en lien avec les campagnes de mesures existantes, les
différents types de brouillard et la théorie régissant les processus de la microphysique chaude.
La deuxième partie met en contexte la campagne de mesures SOFOG3D par le biais d’une
climatologie réalisée dans le sud-ouest de la France. Le troisième chapitre aborde les ob-
servations de la campagne SOFOG3D, avec en premier lieu une description des sites et des
instruments déployés, suivie de la validation des mesures. La quatrième partie se focalise sur
les propriétés microphysiques au sol des brouillards échantillonnés à partir des instruments
préalablement validés. Le cinquième chapitre traite des profils verticaux de contenu en eau
liquide et de température des brouillards fins, ou optiquement épais ou à la transition, en
regard d’un modèle conceptuel existant. La sixième partie investigue l’évolution verticale
des concentrations, diamètres et distributions dimensionnelles des gouttelettes en mettant en
évidence les processus clés pilotant le cycle de vie du brouillard. Enfin, les conclusions et
perspectives à ce travail sont dressées à la fin de ce manuscrit.
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Ce chapitre introduit les connaissances actuelles sur le brouillard. Des notions générales
sont abordées en lien avec la couche limite et les processus microphysiques. L’état de l’art est
suivi d’une description des différents types de brouillard. Enfin, les connaissances spécifiques
à la microphysique du brouillard sont décrites.

5



6 Chapter 1. Etat de l’art

Figure 1.1: Représentation schématique de l’évolution de la couche limite atmosphérique au
cours de la journée. Issu de Helbig et al. (2021) d’après Stull (1988).

1.1 Notions Générales

1.1.1 Couche Limite Atmosphérique

Le brouillard est un nuage dont la particularité est que sa base touche le sol. Ainsi, le brouil-
lard est situé dans la couche limite atmosphérique (CLA), zone de l’atmosphère directement
sous l’influence de la surface terrestre et surmontée par l’atmosphère libre. La CLA suit un
cycle saisonnier, étant plus basse en hiver qu’en été et également un cycle diurne, son temps
de réponse étant plus court que l’atmosphère libre (Stull, 1988). En journée, le rayonnement
solaire provoque des mouvements convectifs induisant une turbulence d’origine thermique afin
d’homogéniser la température. La CLA est alors maximale en épaisseur, généralement entre
500 m l’hiver et 2000 à 3000 m l’été. On parle alors de couche limite convective (CLC). Après
le coucher du soleil, la chaleur accumulée durant la journée est restituée par la surface sous
forme de rayonnement infrarouge. La surface se refroidit alors plus vite que l’air au-dessus,
induisant un gradient thermique positif, la couche est dite stable, d’épaisseur moindre que
la CLC, s’étirant de 100 m à 300 m. Dans ces conditions, lorsque l’air devient saturé en
vapeur d’eau, du brouillard est à même de se former. Une représentation de la couche limite
atmosphérique avec son cycle diurne est illustrée sur la Fig. 1.1.

Étant soumis aux échanges thermodynamiques régissant la couche limite atmosphérique,
le brouillard est lié à la notion de bilan d’énergie, de saturation et stabilité dans la CLA.
La température (T), la pression (P) et l’humidité sont les variables d’état essentielles pour
caractériser l’atmosphère mais d’autres grandeurs, comme la température potentielle et la
température de rosée Td, définies ci-après, sont également couramment utilisées pour carac-
tériser la stabilité et la saturation dans la couche limite atmosphérique.
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Bilan d’énergie à la surface

Le brouillard étant un phénomène en contact avec le sol, les flux radiatifs à la surface sont
primordiaux pour comprendre sa formation et son cycle de vie. En journée, la surface reçoit
de la chaleur sous forme de rayonnement solaire à courtes longueurs d’onde (rayonnement
ShortWave ou SW). Après le coucher du soleil, la surface émet vers les couches supérieures de
l’atmosphère la chaleur emmagasinée durant la journée sous forme de rayonnement infrarouge
de plus grandes longueurs d’onde (rayonnement LongWave ou LW). La surface perdant plus
d’énergie qu’elle n’en reçoit, il en résulte un refroidissement radiatif, propice à la formation
de brouillard. On définit le flux radiatif net à la surface de la Terre Rn sous forme de bilan
radiatif de la manière suivante (Oke, 2002):

Rn = SW ⇓ −SW ⇑ +LW ⇓ −LW ⇑ (1.1)

où SW ⇓ (respectivement LW ⇓) représente le rayonnement solaire (respectivement in-
frarouge) reçu par la surface et SW ⇑ (respectivement LW ⇑) le rayonnement solaire (respec-
tivement infrarouge) émis par la surface.

• SW ⇓ représente la principale source de rayonnement reçue par la surface durant la
journée. Ce terme est nul la nuit.

• SW ⇑ dépend de l’albedo et représente la fraction de rayonnement incident qui est
réfléchie par la surface. L’albedo, sans dimension, varie entre 0 pour une surface en-
tièrement absorbante (corps noir) à 1 pour une surface entièrement réfléchissante (miroir
parfait). L’albedo est fonction du type de surface (0.15 pour une forêt, jusqu’à 0.95 pour
de la neige fraîche), du type de nuage considéré et de son épaisseur optique (Twomey,
1977) (albédo plus fort pour un stratus, composé de gouttelettes d’eau que d’un cirrus
composé de glace). On estime l’albedo planétaire moyen à 0.29, dont une proportion
importante est à mettre au crédit des nuages, correspondant à l’effet albedo des nuages.

• LW ⇓ est négligeable en conditions de ciel clair mais est un forçage radiatif positif en cas
de couverture nuageuse, dépendant de la température du nuage considéré. Ce terme,
plus marqué pour les cirrus qu’un nuage de plus faible altitude, correspond à l’effet de
serre des nuages.

• LW ⇑ représente la principale perte de rayonnement émis par la surface la nuit. Son
intensité conditionne en partie la formation du brouillard ainsi que son développement
vertical.

Le flux radiatif Rn à la surface correspond également à la somme des flux de chaleur, sous la
forme :

Rn = H + LE + G (1.2)

où
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• H représente le flux de chaleur sensible au sol, c’est-à-dire la chaleur échangée sans
changement de phase par turbulence et diffusion, dépendant de la capacité thermique
massique et de la température.

• LE correspond au flux de chaleur latente au sol, représentant la chaleur échangée lors
d’un changement de phase de l’eau. Par exemple, la chaleur libérée lors de l’évaporation
d’une gouttelette d’eau à une certaine température dépend de sa chaleur latente de
vaporisation Lv qui varie avec la température.

• G représente le flux de chaleur accumulé dans le sol par conduction, dépendant de la
conductivité thermique du sol considéré.

En journée, H est LE sont les deux termes prépondérants dont la proportion dépend
du type de surface, G étant de l’ordre de 10 % de Rn. La nuit, les échanges radiatifs par
conduction sont plus importants et G peut atteindre jusqu’à 50 % de Rn selon Wallace and
Hobbs (2006).

Saturation d’une masse d’air

L’atmosphère n’est pas seulement composée d’air sec mais également de vapeur d’eau. Plusieurs
grandeurs rendent compte de la vapeur d’eau disponible dans l’atmosphère, en particulier
l’humidité, absolue ou relative, qui découle du rapport de mélange rv. rv correspond à la
quantité de vapeur d’eau par kg d’air sec et est lié à la pression de vapeur e, la pression
partielle en vapeur d’eau, par la formule suivante :

rv = 0.622 e

P − e
(1.3)

Du rapport de mélange, on en déduit l’humidité relative HU et spécifique qv correspondant
à la masse de vapeur d’eau sur la masse d’air humide et reliée à rv par la formule suivante :

qv = rv

rv + 1 (1.4)

Le même raisonnement est décliné pour déterminer l’humidité spécifique en eau liquide et
en glace, notée respectivement ql et qi à partir du rapport de mélange (et pression de vapeur)
pour l’eau liquide rl (el) et la glace ri (ei). Le rapport de mélange total r se définit par
r = rv + rl + ri et la quantité en eau totale par q = qv + ql + qi.

L’humidité relative correspond au ratio entre le rapport de mélange rv et le rapport de
mélange saturant rvs

1. rvs se définit analytiquement de la même manière que rv (Eq. 1.3)
mais à partir de la pression de vapeur saturante es dépendant de la température. On utilisera
dans le cadre de cette thèse la formule de Bolton (1980) :

1Elle peut également être déduite avec la pression de vapeur, en calculant le ratio entre la pression de
vapeur e et la pression de vapeur saturante es
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es(T ) = 6.112 exp 17.67T

T + 243.5 (1.5)

L’humidité relative varie avec la température, au contraire de l’humidité spécifique qui
est invariante tant qu’il n’y a pas de condensation ou autre changement d’état (Eq. 1.4).
L’humidité relative indique la proportion de vapeur d’eau par rapport à la quantité maximale
tandis que l’humidité spécifique renseigne sur la quantité de vapeur d’eau.

Deux processus principaux permettent d’amener une masse d’air à saturation, la détente
adiabatique et le refroidissement isobare. Dans une couche limite stable, les mouvements
turbulents trop faibles ne permettent pas à l’air en surface de s’élever par détente adiaba-
tique, la formation du brouillard s’explique ainsi par le refroidissement isobare. Lorsque la
température diminue après le coucher du soleil, le rapport de mélange est constant (Eq. 1.3)
mais le rapport de mélange saturant diminue (Eq 1.5). Il en résulte une augmentation de
l’humidité relative, se poursuivant jusqu’à ce que HU atteigne 100%. La masse d’air est alors
à saturation et la température obtenue s’appelle la température de rosée Td, dépendant de la
température et de l’humidité relative. La quantité de vapeur d’eau est alors maximale, tout
ajout de vapeur d’eau entraîne la condensation de celle-ci et en conséquence la formation de
gouttelettes.

Stabilité d’une masse d’air

En conditions stables, la température augmente avec l’altitude dans la CLA. On parle d’inversion
de température. En effet, dans une atmopshère standard, c’est-à-dire ne considérant que les
variations sur la verticale de la pression et la température, une particule située au niveau du
sol et subissant une détente adiabatique se refroidit de 9.8 ◦C km−1, correspondant au gradi-
ent adiabatique sec Γ = −dT

dz = g
cp

, le ratio de la pesanteur g sur la capacité thermique isobare
de l’air cp

2. Ce gradient est dit sec car associé à des processus purement adiabatiques où la
saturation de l’air n’intervient pas. La température potentielle θ permet de représenter cette
décroissance fixe de la température avec l’altitude, correspondant à la température qu’aurait
une particule, à une altitude donnée, si elle suivait une compression adiabatique jusqu’à la
pression de référence P0 = 1000 hPa. Analytiquement, θ se définit par :

θ = T (P0
P

)
Ra
cp (1.6)

où Ra = R
Ma

avec R la constante des gaz parfaits et Ma la masse molaire de l’air, est la
constante spécifique pour l’air sec, valant 287 J kg−1 K−1.

θ ne donne pas d’indications sur la stabilité de la couche limite en air saturé. Or, dans
le brouillard, des processus diabatiques interviennent, en particulier la libération de chaleur

2La variation de g sur la verticale est négligée dans la troposphère, justifiant l’hypothèse d’un gradient
adiabatique sec fixe.
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Figure 1.2: Profil vertical de Γ et Γw. Issu de Hummel and Kuhn (1981).

latente lors de la condentation de vapeur d’eau, réduisant le gradient adiabatique Γ. Le
gradient adiabatique humide Γw, plus complet, permet de prendre en compte la saturation
de l’air et se définit comme suit :

Γw = g
1 + Lvrv

RaT

cp + L2
vrvϵ

RvT 2

(1.7)

où Rv est la constante spécifique pour la vapeur d’eau, valant 462 J kg−1 K−1, Lv la chaleur
latente de vaporisation, et ϵ correspond au rapport entre Ra et Rv (0.622).

Γw dépend de la température et de la pression. En moyenne, il vaut 6.5 ◦C km−1 mais
varie de 3.1 ◦C km−1 à 9.8 ◦C km−1 à 1000 hPa entre −40 ◦C et 40 ◦C, illustrée sur la Fig. 1.2.
Γw peut cependant être considéré constant pour un nuage d’épaisseur inférieure à 1 km comme
le brouillard (Pontikis, 1996). Plus complète que θ, la température potentielle virtuelle θv est
conservée dans une atmosphère saturée en vapeur d’eau3. θv est analogue à θ (Eq. 1.6) mais
en partant de la température virtuelle Tv, la température qu’aurait une particule d’air sec avec
la même masse volumique et pression que l’air humide considéré, définie par Tv = T +0.61qvT .

La stabilité de la CLA dans le brouillard est déterminée par le signe de ∂θv
∂z :

• Si ∂θv
∂z est négatif, la couche limite est dite instable. C’est le cas généralement en journée

3La température pseudo-potentielle du thermomètre mouillée θ
′
w, la température potentielle équivalente θe

et la température potentielle liquide θl (Betts, 1973) sont également des grandeurs conservatives en atmosphère
saturée.
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• Si ∂θv
∂z est positif, la couche limite est dite stable. C’est le cas généralement la nuit

• Si ∂θv
∂z est nul, la couche limite est dite neutre.

1.1.2 Processus thermodynamiques

Divers processus thermodynamiques interviennent dans la couche limite atmosphérique, pou-
vant favoriser ou inhiber la formation, le développement ou la dissipation du brouillard.

Advection

L’advection se définit comme le transport d’une variable atmosphérique (température, vent,
humidité) par le vent. On distingue l’advection horizontale relative à la composante zonale
u et méridienne v du vent et l’advection verticale, associée aux ascendances et subsidences,
relative à la composante verticale w du vent. En effet, dans la CLA, les vents horizontaux
sont de l’ordre de 2 m s−1 à 10 m s−1, plus faibles près de la surface à cause de la rugosité
du sol, tandis que les vents verticaux avoisinent seulement quelques cm s−1 en couche limite
stable (Stull, 1988). L’advection d’une masse d’air peut favoriser la formation de brouillard
en amenant de l’humidité directement si la masse d’air advectée est humide ou indirectement
grâce à un apport d’air plus froid relativement à l’environnement, diminuant le rapport de
mélange saturant (Eq. 1.5) et favorisant ainsi la condensation.

Processus turbulents

La turbulence correspond à l’évolution tourbillonnaire d’un fluide, en particulier l’air. Les
mouvements turbulents sont d’autant plus importants que l’énergie cinétique est grande de-
vant les forces de viscosité. Le nombre de Reynolds RE = ρUL

η , où L représente la longueur
caractéristique de l’écoulement, ρ la masse volumique de l’air et η la viscosité dynamique de
l’air, quantifie le caractère turbulent d’un écoulement par le ratio entre les forces d’inertie et
de viscosité. Pour un faible nombre de Reynolds (RE«1), l’écoulement est dit laminaire tandis
qu’au-dessus de 1, il est dit turbulent. Les tourbillons sont de dimensions très différentes, de
quelques mm à plusieurs centaines de m de diamètre. L’énergie des plus grands tourbillons
est transférée aux plus petits par la notion de cascade turbulente décrite par Kolmogorov
(1942b,a), se produisant dès lors que l’échelle des tourbillons avoisine un RE de 1, jusqu’à
l’échelle moléculaire où l’énergie cinétique est dissipée sous forme de chaleur, la viscosité
moléculaire devenant trop importante.

En raison de son aspect chaotique, la turbulence est représentée de manière statistique par
l’énergie cinétique turbulente (Turbulent Kinetic Energy ou TKE), représentant la portion
de l’énergie cinétique associée au caractère tourbillonnaire de l’écoulement et définie par :

TKE = 1
2(σ2

u + σ2
v + σ2

w) (1.8)
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où σ2
u (respectivement σ2

v et σ2
w ) représente la variance de u (respectivement de v et w).

L’équation d’évolution de la TKE fait intervenir plusieurs termes :

∂TKE

∂t
= g

θv
(ui′θv′)︸ ︷︷ ︸

P T

− ui′uj ′ ∂U

∂xj︸ ︷︷ ︸
P D

− ∂uj ′TKE

∂xj︸ ︷︷ ︸
T R

− Uj
∂TKE

∂xj︸ ︷︷ ︸
ADV

− 1
ρ

∂ui′ρ′
∂xi︸ ︷︷ ︸

CP

− ϵ︸︷︷︸
DISS

(1.9)

Les termes x et x’ représentent respectivement la valeur moyenne et la fluctuation d’une
grandeur x considérée, décomposée sous la forme x = x + x′

• PT représente la production thermique de TKE en lien avec la flottabilité, proportion-
nelle à la différence de θv entre une particule et son environnement. PT est un terme
source ou puits dépendant du signe de la flottabilité. En journée, c’est un terme source
transportant la chaleur vers les couches supérieures, devenant un terme puits la nuit.

• PD représente la production dynamique de TKE en lien avec le cisaillement, corre-
spondant à une variation rapide du vecteur vent dans la direction opposée au flux. On
distingue le cisaillement horizontal et vertical. PD est un terme source, d’autant plus
important que les mouvements turbulents sont significatifs. Le nombre de Richardson
Ri quantifie la turbulence d’origine thermique sur celle d’origine dynamique par le ratio
entre la fréquence de Brunt-Väisälä, proportionnelle à la flottabilité, sur le cisaillement
de vent, précédé d’un signe négatif. Un Ri négatif correspond à une atmosphère ther-
miquement instable tandis qu’un Ri > 1 caractérise un écoulement laminaire.

• TR représente le transport turbulent de TKE, correspondant au transport de TKE par
les tourbillons de petites échelles.

• ADV représente l’advection de TKE par le vent moyen.

• CP représente la corrélation de pression, correspondant à la redistribution de la TKE
par les perturbations de pression.

• DISS représente la dissipation de la TKE par les plus petits tourbillons sous forme de
chaleur en raison des forces de viscosité. C’est un terme puits dès lors que la TKE est
non nulle.

Les processus thermiques et dynamiques ayant été présentés, les processus microphysiques
affectant le cycle de vie du brouillard sont décrits dans la section suivante.

1.1.3 Processus microphysiques

Aérosols

La présence d’aérosols est indispensable à la formation de gouttelettes nuageuses. Les aérosols
sont un ensemble de particules solides ou liquides en suspension dans un gaz, en partic-
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Figure 1.3: Représentation schématique de la distribution en diamètre des aérosols
avec un découpage en 3 log-normales. Issu de Monks et al. (2021), tiré
de https://serc.carleton.edu/NAGTWorkshops/metacognition/largeclasses.html, adapté de
Whitby (1978).

ulier l’air. Les aérosols sont dits primaires s’ils sont directement émis dans l’atmosphère, ou
secondaires s’ils résultent d’une conversion gaz-particule. Leur origine est diverse, issue de
sources naturelles ou anthropiques. Les feux de forêt, sels marins et les poussières désertiques
sont des aérosols naturels tandis que les rejets de carburant ou les émissions industrielles
rejettent des aérosols issus d’activités humaines. Il existe une forte variabilité de la concen-
tration d’aérosols, dépendant de la distance à la source, du taux d’émission et des conditions
météorologiques. Une CLA instable favorise la dispersion des aérosols en altitude grâce aux
mouvements convectifs, et au contraire les piègent dans les basses couches en conditions sta-
bles. La concentration d’aérosols est plus importante sur terre que sur mer, de l’ordre de 103

cm−3 en zone rurale à 105 cm−3 en zone urbaine contre 300 cm−3 à 600 cm−3 sur mer. Leur
concentration diminue dans les basses couches (Selezneva, 1966), On estime à 80% la masse
totale d’aérosols en dessous de 1 km.

Les aérosols varient de 0.001 µm à 100 µm de diamètre. La théorie cinétique des gaz régit
l’évolution des aérosols submicroniques, tandis que la mécanique des fluides est plus adaptée
pour le mouvement des aérosols de plus grand diamètre. On distingue généralement, selon
la classification de Junge (1955), trois catégories d’aérosols en fonction de leur diamètre.
Ceux d’un diamètre inférieur à 0.1 µm sont appelés particules d’Aitken, ceux entre 0.1 µm et
1 µm particules larges et au-delà de 1 µm, on parle de particules géantes. La distribution en
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diamètre des aérosols est représentable par une somme de trois log-normales (Whitby, 1978),
illustrée sur la Fig. 1.3.

• La première log-normale correspond au mode de nucléation, centré entre 0.015 µm et
0.04 µm. Elle comprend les particules les plus fines formées par nucléation qui grossissent
rapidement par coagulation.

• La seconde log-normale correspond au mode d’accumulation entre 0.15 µm et 0.5 µm
regroupant les particules issues du mode de nucléation. Le dépôt humide agit comme
un terme puits mais les particules restent suffisamment nombreuses pour s’accumuler.
Les particules des modes de nucléation et d’accumulation sont désignées sous le nom de
particules fines.

• La troisième log-normale correspond au mode grossier, centré entre 5 µm et 30 µm,
regroupant les plus grosses particules issues principalement de sources primaires et suff-
isamment grosses pour sédimenter. Du fait de leur diamètre, leur contribution à la
masse totale des aérosols est significative.

La formation de gouttelettes par nucléation homogène, i.e. par formation spontanée,
requiert des sursaturations de plusieurs centaines de %. Or, dans l’atmosphère, celles-ci ne
dépassent guère 1 %. La formation de gouttelettes résulte donc de la nucléation hétérogène
à partir de certains aérosols particuliers, appelés noyaux de condensation (CCN pour Cloud
Condensation Nuclei). Les propriétés physico-chimiques des CCN permettent la formation
de gouttelettes grâce au phénomène d’activation.

Activation des CCN en gouttelettes

L’activation des noyaux de condensation en gouttelettes, décrite par Köhler (1936), correspond
à la déposition de vapeur d’eau à la surface d’un noyau de condensation. L’activation combine
deux phénomènes distincts : l’effet Kelvin et l’effet Raoult. La sursaturation, notée SS, à la
surface d’un CCN en fonction de son diamètre D, s’écrit :

SS = e

es
= aw︸︷︷︸

Effet Raoult

exp 2Mwσs

RTρwD︸ ︷︷ ︸
Effet Kelvin

= exp( A

D
− B

D3 ) (1.10)

où A = 2Mwσs
RT ρw

et B = 3νmsMw
4πMsρw

avec aw l’activité de l’eau dans la solution, Mw la masse molaire de l’eau, σs la tension
de surface, ν le nombre total d’ions du soluté en dissolution et ms la masse de soluté.

• Le second terme de l’Eq. 1.10 correspond à l’effet Kelvin, décrivant l’évolution de la
pression de vapeur sur une surface courbée par rapport à une surface plane. La pression
de vapeur est d’autant plus grande que le diamètre du CCN est petit. Ce terme, illustré
sur la Fig. 1.4 en tiretés, correspond à la nucléation homogène et requiert pour de
très faibles diamètres des pressions de vapeur et donc des sursaturations beaucoup plus
importantes que celles rencontrées dans l’atmosphère (tendance en exp(1/D)).
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• Le premier terme de l’Eq. 1.10 correspond à l’effet Raoult, décrivant l’évolution de la
pression de vapeur saturante par rapport à la solubilité de l’aérosol. Plus le CCN est sol-
uble, plus la sursaturation nécessaire à l’activation en gouttelettes est faible. Ce terme,
illustré sur la Fig. 1.4 en tiretés-pointillés, rend compte de la croissance hygroscopique
d’un CCN avec l’augmentation de l’humidité, réduisant d’autant plus la sursaturation
nécessaire à l’activation que son diamètre est grand (tendance en exp(−1/D3)).

L’action combinée des effets Raoult et Kelvin explique l’activation des CCN en gout-
telettes, représentée par la courbe en trait plein sur la Fig. 1.4. A un diamètre de particule
donné, un CCN va grossir par effet Raoult, d’autant plus rapidement que sa solubilité est im-
portante. Le CCN est dans un état stable jusqu’à atteindre le diamètre pour lequel tout excès
de vapeur d’eau va se condenser à sa surface, appelé diamètre critique d’activation. Le CCN
s’active alors en gouttelettes et sa croissance suit l’effet Kelvin afin de minimiser sa tension
de surface. La gouttelette, nouvellement formée, entre dans un état instable où tout excès de
vapeur d’eau va se condenser à sa surface (zone en dessous de la courbe). Ce processus se
poursuit tant que la sursaturation est suffisante, sinon la particule s’évapore (zone au-dessus
de la courbe). Le diamètre critique d’activation est associé à une unique sursaturation cri-
tique, propre à chaque aérosol, dépendant de ses propriétés chimiques, de son hygroscopicité
et des conditions thermodynamiques. Les aérosols avec une forte hygroscopicité comme le
chlorure de sodium ou le sulfate d’ammonium sont des espèces prépondérantes de CCN.

La relation entre concentration d’aérosols et de CCN est complexe. Sur terre, la fraction
d’aérosols susceptible de servir de noyaux de condensation est de l’ordre de 1 à 10 % tandis
qu’elle avoisine 10 à 20 % au-dessus des zones maritimes. La concentration de CCN apparaît
davantage proportionnelle à la sursaturation avec une augmentation simplifiée sous la forme
NCCN = cSSk (Twomey, 1959), où les paramètres c et k dépendent du spectre dimensionnel
des aérosols, l’évolution de la sursaturation s’écrivant sous la forme :

dSS

dt
= A1

drv

dt
− (1 + SS)(A2.w + A3

dT

dt
) (1.11)

où A1 = − P
ϵes

, A2 = g
RaT et A3 = ϵLv

RaT 2

L’évolution de la sursaturation dépend de la quantité de vapeur d’eau condensée (terme
drv
dt ), agissant comme un terme puits, ainsi que des ascendances w et du taux de refroidissement

dT
dt , agissant comme des termes sources. Dans les brouillards fins, l’évolution de la sursatura-
tion est essentiellement pilotée par le taux de refroidissement, la formation du brouillard étant
consécutive à un refroidissement significatif en surface, à laquelle s’ajoute la contribution des
vitesses verticales en phase mature. Une fois les CCN activés, les gouttelettes formées peuvent
subir différents processus microphysiques présentés ci-dessous.

Condensation/Evaporation

Une fois activées, les gouttelettes grossissent par condensation suivant l’effet Kelvin, décrit
précédemment. De l’Eq. 1.10, on en déduit l’évolution temporelle du diamètre d’une gout-
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Figure 1.4: Représentation schématique de l’activation en gouttelettes d’une particule de
sulfate d’ammonium de 200 mm de diamètre. Issu de McFiggans et al. (2006).

telette nuageuse (Kulkarni et al., 2011) :

dD

dt
= 4DvMw

RρD
( e∞
T∞

− es

Ts
)Φ (1.12)

où
Φ = 2l + D

D + 5.33(l2/D) + 3.42l

avec Dv le coefficient de diffusion de la vapeur d’eau (0.24 cm2 s−1 à 20 ◦C), l le libre
parcours moyen, e∞ et es (respectivement T∞ et Ts) la pression de vapeur (température) de
l’environnement et à la surface de la gouttelette et Φ le facteur de correction de Fuchs (Fuchs,
1959)4, négligeable pour des gouttelettes de diamètre supérieur à 2 µm.

Lorsque e∞ (la sursaturation ambiante) est supérieure à es (la sursaturation à la surface
de la gouttelette), une gouttelette grossit par condensation de la vapeur d’eau disponible à
sa surface d’autant plus rapidement que son diamètre est petit, sinon elle s’évapore.

Le taux de croissance d’une gouttelette par condensation est illustré sur la Fig. 1.5.
Pour la saturation la plus faible (SS = 5 ∗ 10−6), plus proche de celle généralement observée
dans le brouillard, de l’ordre de 0.04 % selon Ogren et al. (1992); Mazoyer et al. (2019);
Wainwright et al. (2021), le taux de croissance décroît très rapidement mais reste significatif
jusqu’à 10 µm, de l’ordre de 0.07 µm s−1. Une croissance de gouttelettes uniquement par

4Ce terme corrige les erreurs dans le calcul du transfert de masse par diffusion des particules. D’autres
facteurs de correction prenant en compte le refroidissement par évaporation où la sédimentation des larges
gouttelettes peuvent également être considérés (Kulkarni et al., 2011).
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Figure 1.5: Taux de croissance d’une gouttelette par condensation et collision-coalescence en
fonction de son diamètre, à différentes sursaturations, notée ϵ̂ sur la figure, pour la conden-
sation et en considérant une distribution centrée sur un diamètre, noté am sur la figure, pour
la collision-coalescence. Issu de Salby (1996).

condensation devient uniforme pour les plus grosses gouttelettes et il en résulte un spectre
dimensionnel monomodal. Ainsi, la croissance des gouttelettes par condensation ne peut
expliquer la formation de gouttes et de précipitations, les temps nécessaires étant bien plus
longs que ceux observés dans l’atmosphère.

Collision-Coalescence et mûrissement d’Ostwald

Les gouttelettes ont une vitesse de chute qui augmente avec leur masse (et donc leur diamètre)
(Eq. 1.13). Il existe une probabilité de collision entre deux gouttelettes de diamètres respectifs
D1 et D2, séparées d’une distance critique yc, correspondant à la distance horizontale entre
le centre de chacune des deux gouttelettes. Il en résulte après collision, soit la coalescence
en une seule gouttelette soit un effet rebond. L’efficacité de collision Ec = yc

(D1+D2)2 et de
collection Ec′ rendent compte de la collision-coalescence suivant le diamètre des gouttelettes
collectrice et collectée. D’une part, Ec′ augmente avec D1, la collision-coalescence devenant
efficace par rapport à la condensation lorsque D1 atteint un diamètre de l’ordre de 20 µm,
illustré sur la Fig. 1.5. D’autre part, Ec′ varie suivant le rapport p = D2/D1. Si D2 est très
faible par rapport à D1, la petite gouttelette suit le sillage créé par la plus grosse. L’efficacité
de collection augmente jusqu’à p = 0.6 mais la probabilité de collision diminue lorsque les
deux gouttelettes deviennent de diamètres très similaires.

La croissance d’une gouttelette de diamètre D1 et de vitesse de chute v1 par collision-
coalescence avec une gouttelette de diamètre D2 et de vitesse de chute v2 est définie, en



18 Chapter 1. Etat de l’art

Figure 1.6: Illustration du processus de mûrissement d’Ostwald durant la phase de développe-
ment vertical du brouillard (vert), observé au sol pendant la campagne ParisFog (Sec 1.4).
Les couleurs vont temporellement du rouge au violet. Issu de Mazoyer et al. (2022).

supposant D1»D2 et v1»v2 :

dD1
dt

= Ec′v1LWC

4ρw
(1.13)

où LWC est le contenu en eau liquide, défini en Sec 1.1.4.

La croissance par collision-coalescence est proportionnelle à l’efficacité de collection et à
la vitesse (et donc au diamètre) de la gouttelette collectrice. Ce processus permet d’expliquer
la formation de gouttes et de précipitations sur des pas de temps beaucoup plus courts que
la croissance par condensation. La croissance par collision-coalescence dépend du spectre
dimensionnel, illustré sur la Fig.1.5. La collision-coalescence est favorisée pour une distribu-
tion centrée sur des diamètres élevés, et en cas d’ascendances significatives. Les processus
turbulents sont également essentiels selon Xue et al. (2008).

Les observations dans le brouillard ont mis en évidence la croissance des gouttelettes
par collision-coalescence lorsque elles atteignent un diamètre de l’ordre de 20 µm (Podzimek,
1997; Niu et al., 2012; Mazoyer et al., 2022). Les spectres dimensionnels s’élargissent avec la
présence possible de bruine (Okita, 1962; Wendish et al., 1998). La formation de larges gout-
telettes dans le brouillard est également expliquée par le processus de mûrissement d’Ostwald,
correspondant à une croissance par diffusion de vapeur des grosses gouttelettes favorisée sur
les plus petites par diminution de la sursaturation, comparable à l’effet Bergeron 5. Ce pro-
cessus, illustré sur la Fig.1.6, a été décelé peu après la formation du brouillard (Wendish et al.,
1998) et durant son développement vertical (Mazoyer et al., 2022).

5L’effet bergeron explique la croissance des cristaux de glace au dépens des gouttelettes à des températures
sous le point de congélation (similaire au Td mais par rapport à la glace) lorsque ei,s < e < es.
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Sédimentation

Les gouttelettes subissent les forces opposées de traînée et de gravité. Lorsque la gravité
est plus importante que la trainée, les particules sont entraînées vers le bas, on parle de
sédimentation. Ce processus est complexe à modéliser du fait de la dépendance de la traînée
au nombre de Reynolds RE (Sec 1.1.2). Beard (1976) a divisé la vitesse terminale d’une
gouttelette en trois régimes dépendant de RE (et donc du diamètre), entre 1 µm et 20 µm,
entre 20 µm et 1 mm et entre 1 mm et 7 mm correspondant aux RE faibles, modérés et élevés
respectivement. La vitesse terminale V pour les faibles RE correspond à la loi de Stokes :

V = (ρw − ρa)gCscD
2

18η
(1.14)

où ρw et ρa sont respectivement la masse volumique de l’eau et de l’air, g la pesanteur, η

la viscosité dynamique (en g cm−1 s−1) et Csc le facteur de Cunnigham6.

Théoriquement, une autre vitesse terminale doit être utilisée au-delà de 20 µm de diamètre
mais la loi de Stokes est valable jusqu’à 50 µm selon Best (1950). Seules les gouttelettes ayant
atteint un diamètre suffisant sédimentent dans le brouillard d’après Bott (1991). Leur vitesse
de chute est de l’ordre de 1-2 cm s−1 (Kunkel, 1984), plus faible à la dissipation, de l’ordre
de 0.7 cm s−1 à 1.4 cm s−1 qu’en phase mature, de 1.6 cm s−1 à 1.8 cm s−1 selon Bergot and
Guedalia (1994) en lien avec une diminution de la concentration de larges gouttelettes.

Dépôt

Les gouttelettes formant le brouillard peuvent également se déposer à la surface (sol, végéta-
tion, infrastructure). Le dépôt est différent de la rosée qui est associée à une turbulence trop
faible ou trop forte, confinant toute l’eau condensée en surface (Sec 1.2). Le dépôt, stricto
sensu, correspond au dépôt sec, et s’ajoute à la sédimentation, présentée précédemment. La
proportion entre ces deux processus dépend d’une part du spectre dimensionnel, la diffusion
turbulente dominant pour des gouttelettes de diamètre inférieur à 10 µm et la sédimentation
au-delà de 10 µm, et d’autre part des mouvements turbulents, la sédimentation prévalant
lorsque la turbulence est faible.

Dans le brouillard, le dépôt dépend du type de surface, de l’ordre de 10 cm s−1 sur un sol
nu et 16 cm s−1 sur un sol herbeux (Tav et al., 2018), de 2 à 8 cm s−1 sur un site ouvert (Price
and Clark, 2014) et jusqu’à 20 cm s−1 en forêt selon Katata (2014). La quantité d’eau déposée
au sol est de l’ordre de 10 g m−2 h−1 selon Price et al. (2015) mais n’apparaît pas homogène
durant le cycle de vie. Le dépôt est significatif lorsque le brouillard est fin et diminue lorsqu’il
devient épais, associé à un contenu en eau plus faible au sol selon Price and Clark (2014).

6Ce facteur corrige la force de traînée lorsque les particules sont plus petites que le libre parcours moyen l
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1.1.4 Grandeurs microphysiques

Définition des grandeurs microphysiques

Plusieurs grandeurs microphysiques, définies ci-dessous, caractérisent la distribution dimen-
sionnelle des gouttelettes dans le brouillard. On supposera une distribution discrète dans un
volume d’échantillonnage Vech, décomposée en n classes de diamètres et en considérant le
même diamètre di à chaque gouttelette d’une même classe i.

• La concentration totale de gouttelettes en nombre N (en cm−3) correspond à la somme,
dans Vech, du nombre de particules ni dans chaque classe de diamètre:

N = 1
Vech

n∑
i=1

ni (1.15)

• En supposant les gouttelettes sphériques, on détermine l’extinction Ext (en m−1), corre-
spondant à la somme, dans Vech, de la surface occupée par les gouttelettes dans chaque
classe de diamètre.

Ext = 1
Vech

πQext

4

n∑
i=1

nid
2
i (1.16)

où Qext représente l’efficacité d’extinction, correspondant au rapport entre la section
efficace d’extinction d’une particule et sa section efficace. Qext varie linéairement avec
le diamètre des gouttelettes jusqu’à environ 30 µm (Gerber, 1984) mais est approximable
à 2 pour des gouttelettes d’eau (Brenguier et al., 2000). Les gouttelettes sont en effet
de diamètre comparable à la longueur d’onde dans le visible, correspondant au régime
pour lequel la théorie de Mie (Mie, 1908; Wriedt, 2012) est applicable.
- En intégrant l’extinction sur la verticale du sol jusqu’au sommet du nuage (CTH pour
Cloud Top Height), on définit l’épaisseur optique τ =

∫ CT H
z=0 Ext(z)dz.

- La visibilité se déduit de l’extinction par la loi de Beer-Lambert ou Koshmieder7 :

V isibilite = − ln(0.05)
Ext

≈ 3
Ext

(1.17)

avec un seuil de contraste fixé à 0.05 (World Meteorological Organization, 2021), corre-
spondant au seuil pour lequel un objet se distingue de son environnement. Cette visi-
bilité de référence est appelée la POM (pour Portée Optique Météorologique), mesurée
par un visibilimètre (Sec 2.1.2), et se définit par la distance nécessaire pour que le flux
issu d’un source lumineuse incandescente soit réduit à 0.05 fois son flux initial.

• En supposant les gouttelettes sphériques, on définit le contenu en eau liquide LWC
(pour Liquid Water Content) en g m−3, correspondant à la somme, dans Vech, de la
masse occupée par les gouttelettes dans chaque classe de diamètre :

7Ces deux lois sont analogues, s’énonçant en termes de flux et de contraste respectivement.
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LWC = 1
Vech

πρw

6

n∑
i=1

nid
3
i (1.18)

- En intégrant le LWC sur la verticale du sol au sommet du nuage, on obtient le contenu
en eau intégré sur la verticale LWP (pour Liquid Water Path) LWP =

∫ CT H
z=0 LWC(z)dz,

correspondant à la quantité totale d’eau liquide dans le nuage (en g m−2).

- Des formules diagnostiquées ont été proposées pour approximer la visibilité en fonction
du LWC (Kunkel, 1984), de N (Meyer et al., 1980) ainsi que N et LWC conjugués
(Gultepe et al., 2006; Zhang et al., 2014a; Wagh et al., 2023).

Plusieurs diamètres représentatifs de la distribution existent, permettant de réduire le nombre
de paramètres dans l’inversion des équations de transfert radiatif (Hansen and Travis, 1974).

• Le diamètre moyen Dmoy se définit par :

Dmoy =
∑n

i=1 nidi∑n
i=1 ni

(1.19)

Par extension, à partir de Dp = (
∑n

i=1 nid
p
i

N )1/p, on définit respectivement D2 et D3 les
diamètres surfacique moyen et volumique moyen (MVD pour Mean Volumic Diameter).

- De la concentration N (Eq. 1.15) et du MVD, le LWC (Eq. 1.18) s’écrit aussi :

LWC = πρw

6 N ∗ MV D3 (1.20)

• Le diamètre médian Dmed correspond au diamètre qui divise la distribution cumulée du
nombre de gouttelettes en deux parts égales. Par extension, on détermine le diamètre
correspondant à la moitié de la surface et du volume occupés par les gouttelettes, re-
spectivement les diamètres surfacique médian et volumique médian.

• Le diamètre effectif Deff rend compte de la quantité de lumière diffusée et correspond
au diamètre le plus représentatif de la distribution dimensionnelle sur le plan radiatif.
En approximant Qext à 2, on définit Deff par :

Deff =
∑n

i=1 nid
3
i∑n

i=1 nid2
i

(1.21)

• Les diamètres modaux correspondent aux modes de la distribution qui est dite monomodale
ou bimodale si elle est composée de 1 ou 2 modes de gouttelettes respectivement.

Enfin, le spectre logarithmique rend compte de toute la distribution dimensionnelle en préser-
vant l’échelle, les comptages diminuant généralement significativement avec le diamètre :

dN

dlogD
(di) = 1

Vech

ni

log(disup) − log(diinf
) (1.22)
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Figure 1.7: Profils verticaux adiabatiques théoriques du LWC (noté wl), du rayon des gout-
telettes (R) et de la sursaturation (notée sv,w). La vitesse verticale des ascendances est fixée
à 1 m s−1. Issu de Lee and Pruppacher (1977).

où disup et diinf
correspondent respectivement à la borne supérieure et inférieure de chaque

classe de diamètre.

Évolution adiabatique

Une particule s’élevant par détente adiabatique suit une adiabatique sèche (iso-θ), gagnant en
humidité jusqu’à une altitude, appelée niveau de condensation LCL (pour Lifting Condensa-
tion Level), où elle devient saturée en vapeur d’eau. La particule suit alors une adiabatique
saturée. La condensation de la vapeur d’eau contribue à diminuer le contenu en vapeur d’eau
qv, augmente le LWC mais le contenu en eau total qt est invariant. Le gradient vertical adia-
batique de LWC, βad = dLW C

dz , dépendant du gradient adiabatique saturée Γw (Sec 1.1.1), de
la température et de la pression, se définit par :

βad = ρd((0.622 + rvs)rvsLvΓw

RaT 2 − grvsP

(P − es)RaT
) (1.23)

βad peut être considéré comme constant, de l’ordre de 2*10−3g m−3 m−1 (Korolev and
Isaac, 2000; Merk et al., 2016), avec des variations de moins de 5 % en basses couches. βad

représente l’évolution croissante de LWC sur la verticale, illustrée sur la Fig. 1.7.

Dans le modèle adiabatique théorique, la sursaturation maximale est atteinte dans les
premiers mètres au-dessus de la base du nuage (Fig. 1.7). En effet, après l’activation des
aérosols les plus hygroscopiques, il en résulte une diminution de la vapeur d’eau disponible.
La vapeur d’eau en excès ne peut plus compenser celle absorbée par l’activation des CCN de
moins en moins solubles et rapidement les CCN restants, les moins solubles, sont contraints
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de s’évaporer, faute de diamètres critiques suffisants. Il en résulte une très faible évolution de
N sur la verticale, la concentration de gouttelettes pouvant être considérée comme constante
sur la verticale dans un cadre adiabatique (Korolev and Mazin, 2003). Dans le brouillard,
les vitesses verticales sont suffisamment négligeables pour que N soit également considéré
constant sur la verticale (Cermak and Bendix, 2011).

La croissance des gouttelettes sur la verticale ddi
dz (Fig. 1.7) ne dépend que de dLW C

dZ (en
dérivant l’Eq. 1.18 par rapport à z) et donc de la quantité de vapeur d’eau qui va se condenser
à leur surface (Eq. 1.12). Le spectre dimensionnel est monomodal, rétrécissant avec l’altitude
et tendant vers les plus larges diamètres.

En réalité, il n’est pas rare dans les nuages que les profils verticaux de N et LWC ainsi
que les distributions dimensionnelles ne suivent pas une évolution adiabatique. En effet, les
mesures de LWC sont régulièrement très inférieures aux valeurs adiabatiques, tandis que les
distributions observées font état d’un deuxième mode de gouttelettes, en raison du phénomène
d’entraînement. L’hypothèse adiabatique dans le brouillard fera l’objet d’une étude appro-
fondie au cours de cette thèse.

Entraînement

L’entraînement correspond au mélange de l’air nuageux avec un air environnant plus sec,
ayant pour conséquence l’évaporation des gouttelettes nuageuses afin de saturer le volume
d’air entraîné, réduisant le LWC dans le nuage. L’entraînement d’air sec dans le brouillard
réduit la hauteur du maximum de LWC, illustré sur la Fig. 1.8a, pour un brouillard en phase
mature (1a) et dissipation (1b, 1c), généralement observée à 80-95 % du sommet (Acker et al.,
2002; Gerber et al., 2008; Painemal and Zuidema, 2011). Le profil vertical de N ne présente
pas une évolution adiabatique constante sur la verticale mais est caractérisé par un maximum
proche du sommet (Fig. 1.8b), Egli et al. (2015) indiquant sur le profil N°1b du mélange avec
de l’air entraîné depuis le sommet, conduisant à une évaporation des gouttelettes au sommet.

Il n’existe pas de consensus sur la partie du nuage la plus entraînée, qui peut être au
sommet (Squires, 1958; Warner, 1969; Price, 1999; Klingebiel et al., 2015) ou sur les côtes
(Stommel, 1947; Heus and Jonker, 2008; de Rooy et al., 2013). L’entraînement influe significa-
tivement sur la croissance des gouttelettes, la proportion croissant par condensation depuis
la base du nuage et atteignant le sommet étant de l’ordre de 50 % selon Norgren et al. (2016),
pouvant diminuer jusqu’à 20 % d’après Gerber et al. (2008). Les structures à l’interface
nuage/environnement qui sont le siège des processus d’entraînement sont de très petites di-
mensions, jusqu’à l’échelle centimétrique selon Brenguier (1993); Bera et al. (2022). Le LWC
diminue significativement sur les bords du nuage et le coeur du nuage subit également des
effets atténués de l’entrainement, ne suivant donc pas une croissance adiabatique.

L’impact de l’entraînement sur les propriétés microphysiques et thermodynamiques est
quantifiable par l’écart des profils verticaux de LWC, MVD et T par rapport à l’adiabatique.
On définit respectivement la fraction d’adiabaticité α, de croissance adiabatique µ et d’instabilité
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Figure 1.8: Profil vertical de (a) LWC, (b) N et (c) re observés pour 3 profils verticaux dans
un brouillard mature (1a) et en phase de dissipation (1b, 1c). Issu de Egli et al. (2015).

thermique γ, par :
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Une valeur de 1 (respectivement supérieure à 1) traduit un profil adiabatique sans entraîne-
ment (respectivement suradiabatique), tandis qu’une valeur négative de α, γ et µ correspond
à une évolution opposée à la théorie de la particule s’élevant par détente adiabatique, i.e. une
décroissance du LWC (α < 0) et du MVD (µ < 0) ainsi qu’une croissance de la température
(γ < 0) avec l’altitude.

α tend vers 0.66 dans un brouillard épais selon Toledo et al. (2021); Dione et al. (2023)
(détaillé en Sec 1.3.2), en accord avec les mesures effectuées dans des nuages maritimes de
couche limite (Boers and Betts, 1988; Betts and Boers, 1990). α présente cependant une forte
variabilité, des valeurs de 0.3 à 0.9 étant communes selon Boers et al. (2006), en accord avec
Szczodrak et al. (2001) et Merk et al. (2016) observant des valeurs de 0.3 à 0.6 et de 0.46 à 0.81
respectivement. Concernant γ, les observations dans des nuages maritimes de couche limite,
montrent une diminution jusqu’à 0.7, causée par l’entraînement (Betts and Boers, 1990).

L’entraînement d’air sec affecte également la distribution dimensionnelle en élargissant
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Figure 1.9: Représentation schématique du mélange a) hétérogène a) et homogène b) 1. Etat
initial, 2. Etat de mélange, 3. Etat final. Issu de Korolev et al. (2016).

le spectre dimensionnel. La distribution évolue en fonction du type d’entraînement. On
distingue les mélanges homogène et hétérogène en fonction des temps de réponse d’évaporation
τt et d’homogénéisation τr :

Le temps de réponse nécessaire à l’évaporation d’une gouttelette de rayon r dans un
environnement caractérisé par une sous-saturation S (100-HU) est τt = 10−1 (r+5)2−25)

AS où A
est le coefficient de diffusion moléculaire (en cm2 s−1).
Le temps nécessaire à l’homogénéisation d’un volume d’air de dimension caractéristique X,
entraîné par diffusion turbulente dans de l’air nuageux est défini par, τr = (X2

ϵ )1/3 avec ϵ le
taux de dissipation de TKE (en cm2 s−3) (Baker and Latham, 1979).

• Dans le cas où le temps d’homogénéisation est très inférieur au temps d’évaporation, l’air
entraîné est entièrement mélangé à l’air nuageux. Toutes les gouttelettes s’évaporent, le
LWC est diminué, le spectre dimensionnel diminue en diamètre mais demeure constant
en nombre, illustré sur la Fig. 1.9b pour des distributions étroites. La forme de la
distribution est faiblement modifiée. On parle de mélange homogène.

• Dans le cas où le temps d’évaporation est très inférieur au temps d’homogénéisation, le
mélange avec l’air sec n’est efficace que sur une zone restreinte. Seules les gouttelettes
proches de la zone d’entraînement sont évaporées Les échanges turbulents permettent,
en homogénéisant les gradients de concentration créés par l’évaporation des gouttelettes,
de ne pas modifier leur diamètre, le LWC est peu impacté, mais la concentration est
diminuée, illustré sur la Fig. 1.9a pour des distributions monomodales et bimodales.
On parle de mélange hétérogène.

L’amplitude du mélange hétérogène sur le mélange homogène est dépendant du ratio entre τr

et τt (Burnet and Brenguier, 2007). Le mélange hétérogène peut correspondre à une fraction
de gouttelettes totalement évaporées (mélange hétérogène extrême), partiellement évaporées
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ou non affectées. Dans le brouillard, Price et al. (2015); Wærsted et al. (2017) mettent en
évidence respectivement la présence de mélange homogène et hétérogène.

Les principaux processus thermodynamiques et microphysiques ainsi que les grandeurs car-
actéristiques du brouillard ont été décrits. Les types de brouillard sont maintenant présentés.

1.2 Types de Brouillard

Il existe 5 types de brouillard principaux dont la différence fondamentale réside dans leurs
mécanismes de formation (Gultepe et al., 2007; Tardif and Rasmussen, 2007):

• Le brouillard de rayonnement. Sa formation est associée à l’établissement du re-
froidissement nocturne après le coucher du soleil jusqu’à ce que la température atteigne
le point de rosée Td.

• Le brouillard d’advection. Il se forme généralement près des zones côtières lorsqu’une
masse d’air chaude et humide, typiquement maritime, est advectée sur une surface froide,
typiquement une surface continentale hivernale, refroidissant l’air jusqu’au Td.

• Le brouillard d’affaissement de stratus. Il est associé à l’affaissement d’un stratus
préexistant, jusqu’à atteindre la surface, réduisant la visibilité au sol à moins de 1 km.

• Le brouillard de précipitation (ou brouillard frontal). Il se forme à l’approche d’un
front, notamment un front chaud, lorsque les gouttes à l’avant, s’évaporent au contact
de l’air plus frais, humidifiant la masse d’air jusqu’à la saturation.

• Le brouillard de mélange. Il se forme sur une surface d’eau relativement chaude,
typiquement un lac, lorsque les gouttes s’évaporent au contact de l’air plus frais, humid-
ifiant la masse d’air jusqu’à saturation. Les brouillards de précipitation et de mélange
se regroupent en brouillards d’évaporation.

Une classification de ces 5 types de brouillard8a été implémentée par Tardif and Rasmussen
(2007) sous forme d’arbre décisionnel, adaptée par Stolaki et al. (2009); Akimoto and Kusaka
(2015) afin d’introduire la catégorie mixte manquante advective-radiative (Belorid et al.,
2015; Bari et al., 2016). En France métropolitaine, en lien avec la climatologie présentée en
introduction (Fig.1), les brouillards continentaux (Saône, Garonne, Rhin) sont associés à un
caractère radiatif (Bergot, 2013) avec une saisonnalité marquée, majoritairement observés en
automne (Meyer and Lala, 1990) et hiver (Price, 2011). Les brouillards côtiers (Bordeaux,
Brest) sont caractéristiques des brouillards d’advection, présents en hiver (Zhao et al., 2013)
et été (Goodman, 1977; Heo et al., 2010). Enfin, les brouillards par affaissement de stratus
représentent, en plus des brouillards de rayonnement, la majorité des cas rencontrés en zone
parisienne, sur le site de SIRTA (Haeffelin et al., 2010; Dupont et al., 2016; Mazoyer et al.,
2022) et sur l’aéroport Charles de Gaulle (Roquelaure et al., 2009). Ces 5 types de brouillard
sont maintenant décrits plus en détail en se focalisant sur les brouillards radiatifs et advectifs.

8Le brouillard de mélange est remplacé par le brouillard d’évaporation pour désigner tout brouillard se
formant après le lever du soleil et précédé d’un refroidissement pendant la nuit.
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a)

b) c) d)

Figure 1.10: Représentation du cycle de vie d’un brouillard radiatif : (a) Illustration des
processus en jeu. Issu Li et al. (2023). Profils verticaux (b) avant la formation, (c) à la
formation du brouillard fin, (d) lorsque le brouillard est épais. Issu de Smith et al. (2018).

1.2.1 Brouillard de rayonnement

Ce type de brouillard se forme sur terre par temps clair, caractérisé par des conditions anti-
cyloniques, un vent faible, une masse d’air humide en surface et un refroidissement nocturne
significatif . Un équilibre complexe entre le refroidissement nocturne, le rayonnement, la tur-
bulence, le dépôt et la microphysique pilote son cycle de vie (Pilié et al., 1975a; Roach et al.,
1976; Mason, 1982; Duynkerke, 1991) qui est découpé assez classiquement en trois phases à
partir de l’évolution de la turbulence (Nakanishi, 2000). On distingue la phase de formation,
de développement vertical et de dissipation, présentées ci-dessous.

Cycle de Vie

Phase de formation

La formation du brouillard de rayonnement est pilotée par le refroidissement infrarouge con-
sécutif au coucher du soleil, lorsque la surface émet plus de chaleur qu’elle n’en reçoit de
l’atmosphère (Brown and Roach, 1976; Meyer and Lala, 1990; Duynkerke, 1991). Le taux de
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refroidissement varie de 1 ◦C h−1 à 5 ◦C h−1 (Welch et al., 1986; Bergot and Guedalia, 1994;
Haeffelin et al., 2013). L’amplitude des mouvements turbulents détermine la formation du
brouillard (Rodhe, 1962) selon trois cas de figure :

• La turbulence est trop faible, le taux de dépôt d’humidité en surface est trop impor-
tant, asséchant la masse d’air, empêchant la condensation et inhibant la formation de
brouillard (Haeffelin et al., 2010). De la rosée au sol ou des bancs de brouillards sont
observés.

• La turbulence permet la condensation de vapeur d’eau dans les couches sous-saturées
en contact avec la surface (Haeffelin et al., 2010). Les tourbillons en surface jouent un
rôle clé dans le transport vertical d’humidité et de chaleur aux couches supérieures selon
Maronga and Bosveld (2017), facilité par la conduction de chaleur depuis les premiers
cm au-dessus du sol (Brown and Roach, 1976; Mason, 1982). En fonction du taux de
formation de rosée, la formation du brouillard peut être retardée jusqu’à plusieurs heures
(Bergot and Guedalia, 1994) ou induire une saturation d’abord en altitude (Mazoyer
et al., 2017).

• La turbulence est trop importante. La formation du brouillard est inhibée en raison d’un
transport significatif d’humidité vers le sol sous forme de rosée, asséchant la masse d’air
en surface (Price, 2019). Le profil d’humidité près du sol, dépendant de l’amplitude
des mouvements turbulents, est un facteur clé dans la formation du brouillard selon
Derbyshire (2019); Dhangar et al. (2021).

La formation de brouillard est par conséquent un phénomène à seuil (Bergot and Guedalia,
1994), favorisée lorsque le mélange est modéré, de l’ordre de 0.5 m s−1 à 1 m s−1 en vent moyen
(Pilié et al., 1975b; Roach et al., 1976; Haeffelin et al., 2013) ou de 0.002 m2 s−2 à 0.005 m2 s−2

en variance de vitesse verticale (σ′2
w) (Price, 2019)9. Duynkerke (1999) résume la formation du

brouillard radiatif en trois processus primaires, le refroidissement nocturne, l’humidification
de la masse d’air et le mélange vertical, illustrés sur la Fig. 1.10a avec les profils verticaux de
température et d’humidité avant et à la formation du brouillard (Fig. 1.10b,c). La formation
est cependant modulée par plusieurs paramètres :

• Le refroidissement nocturne dépend de la conductivité thermique du sol (Bott et al.,
1990), la formation étant retardée entre un sol sec et humide selon Bergot and Guedalia
(1994) ainsi que du type de végétation, une surface herbeuse, par sa résistance ther-
mique, induit un gradient de température significatif près du sol (Duynkerke, 1991).

• La topographie impacte la formation du brouillard, en lien avec les vents catabatiques
confinant le refroidissement nocturne dans les basses couches. (Pilié et al., 1975b).

• Les hétérogénéités de surface sont essentielles, (Bergot, 2013), un site fermé, par effet
d’abritement (Thornton et al., 2023), ou une barrière d’arbres, par une augmentation
du cisaillement de vent (Mazoyer et al., 2017), favorisent la formation du brouillard.

• Enfin, les facteurs de grande échelle sont primordiaux, une advection chaude retarde en
effet la formation selon Bergot and Guedalia (1994); Ducongé et al. (2020) mais une

9D’après Price (2019), le brouillard peut se former si σ′2
w < 0.002 m2 s−2 mais est inhibé si σ′2

w > 0.005 m2 s−2.
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advection proche de la surface peut favoriser la formation d’après Maronga and Bosveld
(2017). La présence d’un nuage au-dessus réduit le refroidissement nocturne (Price,
2011), avec une réduction estimée de l’ordre de 50 % pour un nuage semi-transparent
et 100 % pour un nuage bas épais (Wærsted et al., 2017).

Phase mature

Le brouillard entre dans sa phase mature lorsqu’il devient optiquement épais, i.e. opaque
au rayonnement infrarouge (Wærsted et al., 2017). Il émet fortement vers la surface, ré-
duisant le refroidissement en surface et le stoppant lorsque le rayonnement reçu égale le
rayonnement émis, le rayonnement net au sol devenant nul (Roach et al., 1976). L’inversion
en surface s’élève jusqu’au sommet (Roach et al., 1976; Mason, 1982; Welch et al., 1986) avec
une amplitude moyenne de l’ordre de 25 ◦C km−1 selon Pilié et al. (1975b). Le refroidisse-
ment au sommet, supérieur à l’apport de chaleur induit par la condensation des gouttelettes,
(Nakanishi, 2000), devient le processus dominant (Bott et al., 1990), tandis que l’influence
des hétérogénéités de surface (Bergot et al., 2015) n’apparaît plus, illustré sur la Fig. 1.10a.
Le réchauffement au sol et le refroidissement au sommet déstabilisent le profil vertical de tem-
pérature qui devient neutre selon Price (2011) voire légèrement instable d’après Van Ulden
and Wieringa (1996); Dhangar et al. (2021), illustrés sur la Fig. 1.10d. Des mouvements
convectifs et turbulents se mettent en place (Bergot et al., 2007). La transition en brouillard
mature correspond à cette augmentation soudaine de la turbulence principalement par pro-
duction thermique (Nakanishi, 2000; Bergot, 2013). Le cisaillement de vent devient significatif
au sommet, induisant une production dynamique de turbulence (Mason, 1982; Van Ulden and
Wieringa, 1996), propice à la formation d’ondes de Kelvin-Helmnholtz simulées au sommet
Nakanishi (2000); Mazoyer et al. (2017) ou de rouleaux de convection associés à des ondes
(Welch and Wielicki, 1986; Porson et al., 2011). La transition en brouillard mature est ainsi
caractérisée par une évolution des grandeurs thermodynamiques, illustrée sur la Fig. 1.11 :

• Le rayonnement infrarouge descendant augmente, se rapproche du rayonnement in-
frarouge montant (Dhangar et al., 2021), le rayonnement infrarouge net LWn tendant
vers 0 (Duynkerke, 1999; Boutle et al., 2016; Wærsted et al., 2017) (Fig. 1.11d), associé
à une augmentation de l’épaisseur optique (Vehil et al., 1989) (Fig. 1.11e).

• La déstabilisation du profil vertical de température homogénéise la température dans
la partie inférieure du brouillard (Dupont et al., 2016), associée à une convergence de
température sur la verticale (Price, 2011; Mazoyer et al., 2017) (Fig. 1.11c).

• Les mouvements turbulents induisent une augmentation de la TKE, de 0.1 m2 s−2 à la
transition fin/épais selon Dhangar et al. (2021), augmentant jusqu’à 0.5-0.8 m2 s−2 au
cours de la phase mature (Dhangar et al., 2021; Bergot, 2013).

• L’épaisseur géométrique augmente à la transition fin/épais, de l’ordre de 50 m (Van Ulden
and Wieringa, 1996) à 100 m d’après Price (2011); Wærsted et al. (2017) (Fig. 1.11b2)

• Le LWP augmente lorsque le brouillard devient optiquement épais. Wærsted et al.
(2017) déterminent à la transition un LWP de 30 g m−2 (Fig. 1.11a).
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Figure 1.11: Évolution des grandeurs thermodynamiques lors de la transition brouillard op-
tiquement fin à épais (0600 UTC) et impact de l’advection d’un nuage (1100 UTC) sur la
dissipation du brouillard. Issu du Wærsted et al. (2017).

Durant la phase mature, le refroidissement au sommet produit 40 g m−2 à 70 g m−2 d’eau
liquide, renouvelant la quantité totale en moins de 2 h selon Wærsted et al. (2017). Les
gouttelettes, après croissance par condensation au sommet, sédimentent vers les couches in-
férieures. La sédimentation s’ajoute au dépôt des gouttelettes au sol selon Katata (2014),
transférant l’eau liquide produite en altitude vers les couches inférieures. Sans ces deux
processus, les simulations indiquent au sommet des maxima de LWC irréalistes (Brown and
Roach, 1976). Le dépôt et la sédimentation agissent comme un terme puits dans la quan-
tité d’eau liquide totale dans le brouillard, contrebalançant la production au sommet voire la
compensant, traduisant dans ce cas un contenu en eau constant selon Price et al. (2015).

Les processus de grande échelle jouent un rôle essentiel dans le développement vertical
du brouillard. Une advection froide favorise le refroidissement et l’instabilisation du pro-
fil de température (Porson et al., 2011). L’entraînement d’air chaud au sommet favorise le
développement vertical par mélange avec l’air nuageux selon Price et al. (2015), une masse
d’air humide permettant une transition plus rapide d’après Boutle et al. (2018). Concer-
nant les processus non-locaux, Price et al. (2018) ne constatent pas un rôle significatif de
l’orographie, la même proportion de brouillard épais étant observée entre terrain plat et
hétérogène mais les courants de drainage favorisent le développement vertical selon Fitzjar-
rald and Lala (1989); Porson et al. (2011); Ducongé et al. (2020). Enfin, tous les brouillards ne
deviennent pas optiquement épais. Price (2011, 2019) constatant, une proportion de l’ordre de
50 % lors des campagne LANFEX et à Cardington. La bonne représentation de la transition
fin/épais demeure un défi pour les simulations numériques du brouillard (van der Velde et al.,
2010), ayant pour écueil majeur une transition trop rapide en raison de la surestimation de
la concentration et du contenu en eau liquide (Boutle et al., 2018; Ducongé et al., 2020).
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Phase de dissipation

La dissipation du brouillard intervient lorsque la turbulence atteint un seuil critique, de l’ordre
de 0.6 m2 s−2 en TKE selon Ghude et al. (2023). Un brouillard optiquement épais, plus
turbulent, requiert un seuil plus élevé pour le dissiper (Zhou and Ferrier, 2008), expliquant
les durées de vie plus faibles observées des brouillards optiquement fins (Price et al., 2018).
Les deux causes principales de dissipation du brouillard résident dans une augmentation de
la TKE par contribution thermique et dynamique (Eq. 1.9).

• Une augmentation de la turbulence par contribution thermique est associée à une
diminution du refroidissement au sommet du brouillard, provoquée par le lever du soleil,
la présence d’un nuage ou une advection d’air chaud (Zhou and Ferrier, 2008). Le ray-
onnement solaire, conduisant à l’évaporation des gouttelettes (Wærsted et al., 2017), ne
joue pas un rôle significatif dans la dissipation selon Price et al. (2015). En revanche,
un nuage au-dessus, en particulier un nuage bas (Mason, 1982), augmente le rayon-
nement infrarouge descendant et donc le rayonnement infrarouge net, pouvant stopper
le refroidissement au sommet selon Wærsted et al. (2017). L’impact de la présence d’un
nuage au-dessus de la couche de brouillard est illustré sur la Fig. 1.10a

• Une augmentation de la turbulence par contribution dynamique est associée à une
augmentation du cisaillement vertical de vent, accentuant l’instabilité et modifiant
l’équilibre entre la surface et le sommet (Bergot, 2016). L’augmentation du cisaille-
ment de vent au sommet entraîne également de l’air sec dans le brouillard, favorisant
son morcellement progressif selon Price et al. (2015).

L’action combinée des contributions thermique et dynamique sur la TKE favorise la pro-
portion de rayonnement SW atteignant la surface. Cela augmente les flux de chaleur au sol,
Wærsted et al. (2019) déterminant une contribution similaire des flux de chaleur sensible et
latent dans le budget de LWP. Les mouvements ascendants s’amplifient, augmentant la tur-
bulence au sol et en surface et réduisant le LWC dans la partie supérieure. La dissipation
correspond donc à la transition d’un brouillard piloté par son sommet, redevenant couplé avec
le sol selon Bergot (2016). La réduction du LWP peut être totale ou partielle, induisant re-
spectivement une dissipation complète ou seulement par le bas (levée en stratus) (Van Ulden
and Wieringa, 1996; Wærsted et al., 2017), modulée cependant par plusieurs paramètres :

• L’humidité du sol impacte l’heure de dissipation, plus précoce sur une surface initiale-
ment sèche (Wærsted et al., 2019), en raison d’un plus grand flux de chaleur sensible,
induisant un réchauffement plus rapide (Maronga and Bosveld, 2017).

• Le dépôt n’est pas significatif selon Wærsted et al. (2019), l’évaporation des gouttelettes
au sol entretenant l’humidité (Welch et al., 1986). Mais une action combinée significative
du dépôt et de la sédimentation, de l’ordre de 10 g m−2 h−1 vide le brouillard de son
contenu en eau en environ 5 h selon Price et al. (2015).

• Les facteurs de grande échelle sont essentiels, favorisant la dissipation si l’air entraîné
est sec (Wærsted et al., 2019) et en cas d’entraînement latéral selon Price et al. (2015).

• Enfin, les hétérogénéités de surface ne jouent pas un rôle significatif mais peuvent causer
une dissipation hétérogène sous forme de bancs de brouillard selon Bergot (2016).
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Figure 1.12: Représentation schématique du cycle de vie d’un brouillard d’advection. Issu de
Yang and Gao (2020).

1.2.2 Brouillard d’advection

Un brouillard d’advection se forme lorsqu’une masse d’air humide est advectée sur une surface
caractérisée par un contraste significatif en température. On se focalisera pour la description
des brouillards d’advection uniquement sur l’advection sur une surface continentale froide
d’une masse d’air chaude et humide, typiquement d’origine océanique. La formation du
brouillard résulte du mélange entre les deux masses d’air, induisant une stabilisation du profil
vertical de température et un refroidissement significatif (Fu et al., 2006; Heo et al., 2010;
Yang et al., 2018), illustrés sur la Fig. 1.12. Le vent est plus soutenu qu’un brouillard radiatif,
supérieur à 2.5 m s−1 selon Tardif and Rasmussen (2007) à la formation. Le développement
vertical est ensuite similaire au brouillard de rayonnement, le refroidissement au sommet étant
essentiel (Liu et al., 2016) conjointement avec le cisaillement de vent dissipant le brouillard si
la TKE est trop élevée (Gao et al., 2007; Heo et al., 2010). Les brouillards d’advection sont
généralement plus épais que les brouillards de rayonnement selon Wobrock et al. (1992), en
lien avec le transport d’eau liquide par les vitesses verticales. Les processus pilotant le cycle
de vie du brouillard d’advection sont illustrés sur la Fig. 1.12.

Les sites de mesures de la campagne SOFOG3D étant situés à l’intérieur des terres, les
brouillards d’advection pure sont plus rares selon Liu et al. (2016). Il s’agirait davantage
de brouillard de type radiatif-advectif où le refroidissement en surface et l’advection sont
les deux principaux effets contributeurs (Oliver et al., 1978). Hormis l’action simultanée des
effets radiatifs et advectifs à la formation, les processus régissant le cycle de vie d’un brouillard
radiatif-advectif sont similaires au brouillard radiatif.

1.2.3 Brouillard par affaissement de stratus

L’affaissement d’un stratus pré-existant jusqu’au sol (Gultepe et al., 2007) conduit à la forma-
tion d’un brouillard épais (Fathalli et al., 2022), d’épaisseur moyenne supérieure aux brouil-
lards radiatifs selon Román-Cascón et al. (2019). Le refroidissement au sommet permet
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Figure 1.13: Représentation schématique de la formation d’un brouillard par affaissement de
stratus. Issu de Fathalli et al. (2022).

l’activation des gouttelettes, qui vont sédimenter vers la base puis s’évaporer sous la base
(Dupont et al., 2012) où l’humidité augmente jusqu’à la saturation, favorisant l’affaissement
du stratus (Pilié et al., 1979; Singh et al., 2023). Le refroidissement au sommet est donc
déterminant à la formation selon Koračin et al. (2005) mais ne conduit qu’à une propaga-
tion vers le bas de quelques centaines de m selon Oliver et al. (1978). Fathalli et al. (2022)
mettent en évidence le rôle primordial des effets de grande échelle à la formation, en partic-
ulier une advection humide en altitude et froide en basse couches, favorisant la sédimentation
des gouttelettes, puis leur évaporation sous la base, illustrées sur la Fig.1.13. Par ailleurs,
l’entraînement d’air sec au sommet favorise l’affaissement par évaporation des gouttelettes
d’après Kim and Yum (2013). Le couplage avec le sol est également nécessaire selon Dupont
et al. (2016), l’affaissement étant favorisé si la turbulence est faible. Enfin, des effets non-
locaux liés à l’orographie peuvent moduler la formation d’après Fathalli et al. (2022)

1.2.4 Brouillard de précipitations

Un brouillard de précipitations se forme à l’avant d’un front chaud, à l’arrière d’un front froid
ou au passage du front. Il est généralement moins épais que les autres types de brouillard selon
Tardif and Rasmussen (2007). Sa formation réside dans l’évaporation des gouttes de pluie
(Tardif and Rasmussen, 2010), affaissant progressivement le nuage précipitant, de manière
similaire à l’affaissement de stratus. Ce type de brouillard est moins soumis au cycle diurne
(Tardif and Rasmussen, 2008), le refroidissement au sol n’étant pas déterminant selon Tardif
and Rasmussen (2007); Westcott and Kristovich (2009).

En conclusion, les principaux types de brouillard ont été présentés, basés uniquement sur
les mécanismes principaux de formation (Gultepe et al., 2007; Roquelaure et al., 2009) mais
il convient d’insister sur le fait que les mécanismes secondaires sont essentiels (Tardif and
Rasmussen, 2007; van Schalkwyk and Dyson, 2013). Quel que soit le type de brouillard, une
fois formé, il peut être représenté par un modèle conceptuel, présenté ci-après. Celui-ci sera
ensuite confronté aux observations de SOFOG3D.
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1.3 Adiabaticité dans le brouillard : Modèle conceptuel de
Toledo et al. (2021)

Le modèle conceptuel de Toledo et al. (2021) est un outil de prévision immédiate destiné à la
dissipation des brouillards à partir d’observations par télédétéction. Ce modèle unidimension-
nel, valide en brouillard optiquement épais où l’hypothèse adiabatique (Eq. 1.23) est vérifiée
selon Toledo et al. (2021), est basé sur un LWP minimal seuil pour la dissipation.

Ce modèle conceptuel renseigne sur l’adiabaticité dans le brouillard, paramètre essentiel
dans la compréhension de ses propriétés microphysiques. En effet, une adiabaticité positive
traduit une augmentation du LWC avec l’altitude, tandis qu’une adiabaticité négative indique
que la théorie de la particule s’élevant par détente adiabatique (Sec. 1.1.4), valable pour les
stratus (Miles et al., 2000), stratocumulus (Boers and Betts, 1988; Betts and Boers, 1990) et
implémentée dans les simulations numériques du brouillard (Duynkerke, 1991; Mazoyer et al.,
2017; Wærsted et al., 2019), n’est pas applicable.

1.3.1 Présentation du modèle conceptuel

Adiabaticité équivalente αeq

Le modèle conceptuel de Toledo et al. (2021) est basé sur l’intégration du LWP (Eq. 1.18)
de la surface jusqu’au sommet du brouillard, à partir du gradient vertical de LWC β = αβad

(Eq. 1.24a) en supposant un LWC au sol LWC0 non nul, qui s’écrit :

LWP =
∫ z=CT H

z=0
(
∫ z′=z

z′=0
α(z′)βaddz′ + LWC0)dz (1.25)

représenté sur la Fig. 1.14a par la courbe bleue avec un maximum de LWC non pas au
sommet, comme l’hypothèse adiabatique l’indiquerait (trait pointillé) mais en dessous, en
raison de l’entraînement (Fig. 1.8). Les mesures par télédétection ne restituant pas la frac-
tion d’adiabaticité α, Toledo et al. (2021) déterminent le LWP en introduisant l’adiabaticité
équivalente αeq, définie comme la valeur de α donnant le même LWP à partir d’un même
LWC0 en supposant une croissance linéairement croissante du LWC avec l’altitude. Le LWP
s’écrit alors :

LWP = 1
2αeqβad.CTH2 + LWC0.CTH (1.26)

représenté sur la Fig. 1.14a par la courbe violette, délimitant la même surface que la courbe
bleue.
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LWP critique et réservoir de LWP

Figure 1.14: Modèle conceptuel de Toledo et al. (2021) (a) LWP local (bleu) et adiabatique
(violet) Le gradient vertical adiabatique est indiqué en noir tiretés. (b) LWP critique (rouge)
et réservoir de LWP (vert). Issu de Toledo et al. (2021).

De l’intégration du LWP (Eq. 1.26), le modèle conceptuel de Toledo et al. (2021) détermine
la quantité en excès, appelée RLWP (pour reservoir liquid water path) par rapport à un seuil
critique, appelé CLWP (pour critical liquid water path) en dessous duquel le brouillard se
dissipe, illustrés sur la Fig. 1.14b par les courbes verte et rouge respectivement. Le CLWP
est la valeur de LWP associé à un LWC0 correspondant à une visibilité de 1 km, noté LWCc.
LWCc, estimé à 0.02 g m−3, est basé sur la paramétrisation de Gultepe et al. (2006), reliant
le LWC et la visibilité par :

LWC = 0.0187.10−3(V isi

1000)−1.041. (1.27)

Le RWLP se déduit du LWP et du CLWP par : RLWP = LWP − CLWP .

1.3.2 Applications du modèle conceptuel

Une application du modèle de Toledo et al. (2021) réside dans la restitution de l’adiabaticité
du brouillard par fermeture des mesures par télédétection combinant radiomètre micro-ondes
(LWP) et radar nuage (CTH), en inversant l’Eq. 1.26 :

αferm
eq = 2(LWP − LWC0.CTH)

βad.CTH2 (1.28)
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Figure 1.15: αferm
eq en fonction du (a) CTH (b) LWP basé sur des données du SIRTA. Issu

de Toledo et al. (2021).

La Fig. 1.15a illustre l’augmentation de αferm
eq avec le CTH et le LWP à partir de données

du SIRTA. En particulier, la Fig. 1.15b indique une convergence de αferm
eq vers 0.7 pour des

LWP supérieurs à 30-40 g m−2, i.e. lorsque le brouillard devient optiquement épais d’après
Wærsted et al. (2017), en accord avec les observations dans les nuages de couche limite
(Boers and Betts, 1988; Betts and Boers, 1990). Ce résultat important permet d’appliquer la
dynamique d’un brouillard épais à celle des nuages de couche limite. Cependant, des valeurs
négatives de αferm

eq , traduisant une décroissance du LWC avec l’altitude, sont observées pour
des LWP < 30 g m−2, jusqu’à 50 % en proportion lorsque LWP < 20 g m−2. Toledo et al. (2021)
justifient que ces valeurs correspondent à des brouillards optiquement fins, où la production
d’eau liquide est pilotée par le refroidissement en surface en lien avec des conditions stables.

En raison de la corrélation observée entre αeq et CTH, Toledo et al. (2021) dérivent une
paramétrisation de αeq en fonction du CTH, reportée sur la Fig. 1.16, sous la forme :

αeq(CTH) = α0(1 − exp CTH − H0
L

) (1.29)

où α0 (0.65) représente la convergence pour les CTH les plus élevés, H0 (104.3 m) la
hauteur moyenne où αferm

eq > 0 et L (48.3 m) la hauteur associée à une transition en brouillard
épais probable et très probable, correspondant respectivement à H0 + L et H0 + 3L.
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Figure 1.16: Paramétrisation de αferm
eq en fonction du CTH. Issu de Toledo et al. (2021).

En conclusion, l’introduction du paramètre αeq met en évidence des valeurs proches de
0.6/0.7 lorsque le brouillard est optiquement épais mais indique des valeurs négatives lorsque le
brouillard est fin, i.e. un profil de LWC décroissant avec l’altitude. Ce point fondamental sera
investigué grâce aux observations de la campagne SOFOG3D qui permettront de déterminer
les valeurs de α par mesures in situ à partir des profils observés de LWC (Eq. 1.24a), et de les
confronter au modèle conceptuel de Toledo et al. (2021) par comparaison avec αferm

eq restitué
par fermeture des valeurs de LWP, CTH et LWC0 (Eq. 1.28). La richesse des observations
de la campagne SOFOG3G est introduite dans la section suivante décrivant l’évolution du
dispositif instrumental des campagnes de mesures dédiées au brouillard.

1.4 Observations de la microphysique dans le brouillard

1.4.1 Campagnes de mesure passées et évolution du dispositif instrumental

Plusieurs campagnes de mesures dédiées au brouillard ont été menées ces dernières décen-
nies qui ont eu notamment pour objectif de documenter et caractériser les propriétés micro-
physiques pour améliorer les prévisions de brouillard dans les modèles de Prévision Numérique
du Temps (PNT) (Gultepe et al., 2007). Elles ont aussi visé à affiner le diagnostic de la vis-
ibilité, paramètre indispensable pour le secteur aéronautique (Gultepe et al., 2019), à partir
des concentrations et LWC observés (Sec 1.1.4). Les campagnes de mesures permettent aussi
d’étudier l’impact des aérosols qui ont un rôle clé dans le cycle de vie du brouillard, en par-
ticulier leur activation en gouttelettes (Stolaki et al., 2015; Mazoyer et al., 2019; Wainwright
et al., 2021) et leur impact sur la visibilité et l’extinction (Hammer et al., 2014; Elias et al.,
2015). Les campagnes de mesures détaillées ci-dessous présentent l’évolution du dispositif
instrumental. On se focalisera sur les campagnes de mesures continentales visant à étudier
les brouillards radiatifs et radiatifs-advectifs.

• Les observations pionnières à Cardington au Royaume-Uni de 1971 à 1973 au sol en
un point ont mis avant le rôle de la sédimentation sur le LWC et la distribution des
gouttelettes (Roach et al., 1976).
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• Les mesures au sol et en altitude durant la campagne Po Valley Fog en 1989 (Fuzzi et al.,
1992) ont montré des profils de LWC avec des maxima près du sol pour les brouillards
de faible épaisseur (Wobrock et al., 1992). Dans la continuité, durant CHEMDROP en
1994 (Fuzzi et al., 1998), Wendish et al. (1998) ont mis en évidence la croissance des
grosses gouttelettes aux dépens des petites (mûrissement d’Ostwald, Sec 1.1.3).

• La campagne FRAM de 2005 à 2007 au Canada (Gultepe et al., 2009) a déployé des
instruments de télédétection. Du LWP restitué par un radiomètre micro-ondes, des
valeurs significatives de LWC près du sol ont été observées mais avec de fortes incer-
titudes en raison de l’hypothèse adiabatique utilisée (Sec 1.3). Les observations au sol
ont fait état d’une distribution généralement bimodale, indiquant la présence de bruine.

• La campagne ParisFog a été opérée durant l’hiver 2006/2007, puis de 2010 à 2013 sur
le site du SIRTA (Haeffelin et al., 2005) (Site Instrumental de Recherche Par Télédétec-
tion Atmopshérique) en région parisienne avec des mesures au sol et par télédétection.
Mazoyer et al. (2022) ont montré au sol la formation d’un mode de larges gouttelettes
durant le développement vertical, justifiée par la collision-coalescence et le mûrissement
d’Ostwald, tandis que la condensation et l’évaporation sont aussi apparus comme des
processus dominants. Depuis ParisFog, le radar nuage BASTA (Delanoë et al., 2016)
et le radiomètre micro-ondes HATPRO permettent d’étudier la structure verticale du
brouillard. Ces ceux instruments de télédétection ont permis la quantification du taux de
condensation et d’évaporation (Wærsted et al., 2017) ainsi que l’établissement du mod-
èle conceptuel présenté en Sec 1.3, permettant de déterminer la fraction d’adiabaticité
équivalente αeq et d’anticiper l’heure de dissipation du brouillard (Toledo et al., 2021).

• La campagne LANFEX (Local And Nonlocal Fog EXperiment) (Price et al., 2018)
opérée de 2014 à 2016 dans le Shropshire et Bedfordshire au Royaume-Uni a déployé
des observations en 3 dimensions comprenant notamment des mesures de température
sur plusieurs mâts. 18 sites ont été implantés afin d’investiguer l’impact des effets lo-
caux et non-locaux sur le cycle de vie du brouillard en mettant à profit le contraste
topographique entre les sites de mesures. La microphysique sur la verticale a été cepen-
dant peu documentée, l’intérêt ayant été porté sur la variabilité horizontale au sol.

• La campagne Bure menée par le CNRM dans le nord-est de la France en 2015 et 2016
a permis pour la première fois d’étudier les propriétés microphysiques sur la verticale
du brouillard par affaissement de stratus, à l’aide d’un compteur de gouttelettes opéré
sous ballon captif (Fathalli et al., 2022). En complément, deux sites de mesures et un
radiomètre HATPRO ont été déployés (Martinet et al., 2020).

Les campagnes de mesures montrent une évolution croissante du dispositif instrumental.
La campagne pionnière à Cardington consistait en des mesures 0D mais des observations
1D sur la verticale ont été réalisées dès Po-Valley Fog. FRAM et Paris-Fog ont poursuivi
l’investigation 1D en déployant des instruments de télédétection sondant en continu la struc-
ture verticale du brouillard mais nécessitant des hypothèses fortes sur son adiabaticité. Grâce
aux avancées technologiques dans les années 2010, l’exploration 1D s’est poursuivie avec des
mesures in situ sous ballon captif (Bure). La campagne LANFEX a étendu le dispositif ex-
périmental en 3D à partir d’instruments déployés sur différentes stations de surface contrastée
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Table 1.1: Tableau récapitulatif des principaux intervalles de la concentration, du contenu en
eau liquide et des diamètres modaux observés lors des principales campagnes de mesures. Les
campagnes à Nanjing en Chine de 2006 à 2009, en zone polluée ; Albany 77 et Fog-82 dans
l’état de New York aux États-Unis et Wifex à New Delhi en Inde de 2015 à 2020, en zone
polluée, ont été ajoutées.

Campagne Référence N (Max) (cm−3) LWC (Max) (g m−3) DModes (µm)
Albany 1977/Fog-82 (Meyer et al., 1980, 1986) <100 <0.5 3 / 10 / 20
Po Valley 1989/CHEMDROP (Wendish et al., 1998)1 [50,300] (500) [0.02,0.3] (0.75) 5-10 / 20-23
FRAM-C (Gultepe et al., 2009) 50 (250) 0.02 (0.3) 3 / 25
Nanjing (Niu et al., 2012) [75,210] (2000) [0.002,0.1] (1) 1-5 / 13-27
ParisFog (Mazoyer et al., 2022) [4,200] (250) [0.002,0.1] (0.2) 11 / 22
Wifex (Wagh et al., 2023) [175,700] (1500) [0.003,0.3] (0.45) 4-5 / 16-20
1 et (Fuzzi et al., 1992)

mais sans mesures microphysiques avancées. La campagne SOFOG3D se situe dans la con-
tinuité de ces campagnes de mesures, permettant une étude des propriétés microphysiques
du brouillard en 3 dimensions, combinant mesures in situ sur la verticale et sur l’horizontale.
Malgré l’intérêt croissant pour l’étude des propriétés microphysiques sur la verticale, les ob-
servations au sol demeurent un point essentiel. Les campagnes de mesures actuelles incluent
maintenant systématiquement les deux volets de mesures au sol et en altitude, synthétisés
ci-dessous, dont la campagne SOFOG3D apparaît comme un aboutissement.

1.4.2 Synthèse des propriétés microphysiques au sol et en altitude mesurées
lors des précédentes campagnes

Au sol, les valeurs caractéristiques de N et LWC observées (Tab 1.1) sont de l’ordre de
5 à 300 cm−3 et de 0.002 à 0.3 g m−3 respectivement. Les maxima sont élevés (Nmax >
1000 cm−3) en zones polluées (Nanjing, Wifex) et plus faibles dans les sites moins pollués
(ParisFog) et plus ruraux (Fog-82, FRAM-C), N et LWC, n’excédant pas 200 cm−3 et 0.1 g m−3

respectivement, comme illustré sur la Fig. 1.17 pour les concentrations de la campagne
ParisFog. Les distributions au sol sont fréquemment bimodales en brouillard mature (Tab
1.1), associées à la présence de larges gouttelettes voire de bruine (Fig. 1.18d, spectre au sol).
Différentes hypothèses ont été proposées pour expliquer leur croissance :

• Wendish et al. (1998) proposent le transfert de masse des petites gouttelettes vers les
plus grosses (mûrissement d’Ostwald, Sec 1.1.3). Bott et al. (1990) constatent que la
croissance des gouttelettes, consécutive au refroidissement au sommet, est proportion-
nelle à leur section efficace d’absorption qui augmente avec le diamètre. Ainsi, selon
Bott et al. (1990), à une sursaturation donnée, les grosses gouttelettes grossissent aux
dépens des plus petites et sédimentent une fois suffisamment grosses.

• Mazoyer et al. (2022) ajoutent au mûrissement d’Ostwald la croissance par collision-
coalescence. Le développement vertical du brouillard est associé à une forte activation
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Figure 1.17: Concentration de gouttelettes en fonction du diamètre effectif durant les 42
épisodes de la campagnes ParisDog. Issu de Mazoyer et al. (2022).

puis condensation des gouttelettes qui peuvent atteindre le seuil de collision-coalescence.
D’après Gonser et al. (2012), la turbulence permet d’abaisser ce seuil et d’expliquer
l’élargissement rapide du spectre dimensionnel.

• Choularton et al. (1981) mettent en évidence la production significative de sursatu-
ration au sommet du brouillard grâce à l’entraînement puis la sédimentation vers les
couches inférieures. Gerber (1991) justifie, grâce à un modèle stochastique, ces larges
sursaturations par le mélange turbulent à l’interface entre l’air nuageux et sec.

• Enfin, Frank et al. (1998) et Richter et al. (2021) estiment que ces larges particules sont
des aérosols non activés. Leur croissance est d’autant plus lente qu’elles sont grosses, la
quantité de soluté diminuant avec le diamètre (Fig. 1.4, effet Raoult).

La raison de la présence de larges gouttelettes au sol n’est ainsi pas tranchée et différents
processus sont proposés mais leur priorisation nécessite la connaissance des propriétés micro-
physiques sur la verticale. En altitude, la structure verticale du brouillard, représentée sur
la Fig. 1.18 en distribution et en N, LWC et Deff sur la Fig. 1.8, a été investiguée avec
des mesures par télédétection, satellites et sous ballon captif. Cependant, les observations
par télédétection et satellites sont limitées par une hauteur minimale de détection et des hy-
pothèses fortes sur l’adiabaticité (Sec 1.3). D’autre part, les mesures in situ ont été limitées
par des restrictions de nuit (Pinnick et al., 1978), d’altitude (Okita, 1962), de visibilité (Pilié
et al., 1975a) et d’un faible échantillonnage (Pinnick et al., 1978; Egli et al., 2015). Les pro-
priétés microphysiques sur la verticale demeurent donc méconnues, en particulier le contraste
entre brouillard fin et épais. Cependant, la déstabilisation du profil stable de température
devenant neutre à légèrement instable fait consensus dans les observations (Price, 2011) et
simulations (Boutle et al., 2018).

• Goodman (1977); Pinnick et al. (1978) observent un élargissement de la distribution avec
l’altitude (Fig. 1.18). Au contraire, Pilié et al. (1975a) observent un rétrécissement et le
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Figure 1.18: Distribution dimensionnelles mesurées sur la verticale dans (a,b) la brume (c,d)
le brouillard pour différents intervalles de temps durant une expérimentation à Grafenwöhr
en Allemagne en 1976. Issu de Pinnick et al. (1978).

justifient par la sédimentation et l’évaporation des petites gouttelettes au sol, en accord
avec Okita (1962) qui observe un profil décroissant du rayon volumique médian.

• Okita (1962) observe des concentrations supérieures à 100 cm−3 dans la partie supérieure
du brouillard. Egli et al. (2015) (Fig. 1.8b) font le même constat et justifient la similarité
des profils de N et LWC par une faible évolution sur la verticale du rayon effectif. Ils
en déduisent que pour un brouillard optiquement épais, la croissance par condensation
a une plus grande influence que la collision-coalescence.

• Pour les brouillards optiquement épais, une augmentation du LWC avec l’altitude a
été observée par mesures in situ (Okita, 1962; Pinnick et al., 1978; Egli et al., 2015),
télédétection (Gultepe et al., 2009) et satellites (Cermak and Bendix, 2011). Pour
les brouillards fins, les mesures in situ ont montré un maximum de LWC près du sol,
confirmant les valeurs négatives de αferm

eq obtenues avec le modèle conceptuel de Toledo
et al. (2021) (Sec 1.3). Un LWC maximal au sol peut aussi être simulé numériquement,
associé à de faibles vitesses verticales, induisant une faible sursaturation et une faible
activation en gouttelettes selon Boutle et al. (2018).

Ainsi, il n’existe pas de consensus sur l’évolution de la distribution dimensionnelle sur la ver-
ticale. Les observations tendent également à réfuter l’hypothèse adiabatique d’un N constant
(Sec 1.1.4). En revanche, elles mettent en évidence un comportement similaire du profil de N
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et LWC. Egli et al. (2015) observent les plus fortes divergences du profil de LWC par rapport
à l’adiabatisme pour les plus faibles LWP et donc pour les brouillards les plus fins. Ils en
déduisent que l’hypothèse adiabatique en LWC devrait être adaptée en découpant le cycle de
vie du brouillard par phases. Ils concluent qu’un plus grand nombre d’échantillonnage est
requis, introduisant par là tout l’intérêt d’une campagne de mesures comme SOFOG3D.

1.4.3 Contexte de la campagne SOFOG3D et objectifs de la thèse

La synthèse des connaissances actuelles des propriétés microphysiques du brouillard au sol
et en altitude a montré un manque critique d’observations en 3 dimensions. La variabilité
spatiale et l’impact des hétérogénéités de surface sur la microphysique ont été très peu docu-
mentés. La structure verticale des brouillards fins a aussi été très peu étudiée, par mesures in
situ et télédétection, en raison respectivement des restrictions et des hypothèse fortes requises.
Grâce à un dispositif instrumental en 3 dimensions, la campagne SOFOG3D permet l’étude
de la variabilité horizontale et verticale du brouillard sur laquelle repose cette thèse.

Ainsi, cette thèse vise à approfondir les propriétés microphysiques du brouillard durant
son cycle de vie sur l’horizontale et la verticale, qui n’ont pu être étudiées en détail durant
les campagnes précédentes, faute de dispositif instrumental suffisant. En particulier, elle vise
à répondre aux questions scientifiques suivantes :

• Quelle est l’évolution de la concentration, du contenu en eau liquide, du
diamètre des gouttelettes et des distributions dimensionnelles sur la verticale
au cours du cycle de vie du brouillard ? En particulier :
Quel est le rôle de la microphysique dans la transition de brouillard optiquement fin à
épais ? Ce rôle est-il conjoint ou indépendant de celui joué par la thermodynamique ?
Des lois et modèles conceptuels régissent-ils les propriétés microphysiques du brouillard
durant son cycle de vie ?

• Quels sont les processus clés intervenant dans la couche de brouillard du sol
au sommet ? En particulier :
Quel est l’impact relatif de la condensation, de la collision-coalescence, de la sédimen-
tation, du mûrissement d’Ostwald ?
Observe-on de la bruine et à quel moment dans le cycle de vie ? Est-ce ponctuel ou
continu ? Y a t-il un lien systématique entre présence de larges gouttelettes et bruine ?

• Quelle est la variabilité spatiale des propriétés microphysiques du brouillard
? En particulier :
La variabilité spatiale du brouillard est-elle associée au type de brouillard / aux hétérogénéités
de surface ? Observe-t-on des différences significatives entre brouillard radiatif et radiatif-
advectif / entre champ, forêt et jachère ?

Pour cela, une climatologie du brouillard dans le sud-ouest de la France est préalablement
présentée en Sec 2, puis la campagne SOFOG3D est décrite précisément en Sec 3. L’analyse
des observations des propriétés microphysiques est ensuite présentée au sol en Sec. 4, puis en
altitude en Sec. 5 et 6. Enfin, conclusion et perspectives achèvent ce manuscrit.
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Dans ce chapitre de mise en contexte de la campagne SOFOG3D est présentée une clima-
tologie du brouillard dans le sud-ouest de la France. Celle-ci a été réalisée à partir de stations
météorologiques du réseau opérationnel de Météo-France. On se focalisera d’abord sur la
période 1960-2023 puis plus précisément sur l’hiver 2019/2020 de la campagne SOFOG3D.
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2.1 Méthodologie

2.1.1 Sélection des stations représentatives

Six stations d’observations du réseau opérationnel de Météo-France ont été sélectionnées:
les stations de Bordeaux, Mont-de-Marsan, Bergerac, Agen, Montauban et Toulouse. Leur
localisation ainsi que le site principal de la campagne SOFOG3D représenté par le rectangle
sont présentés sur la Fig. 2.1. Ces six stations ont été sélectionnées pour diverses raisons :

• Mont-de-Marsan (N°2) pour sa proximité aux sites de SOFOG3D, tous ces sites étant
situés dans la forêt des Landes (Fig. 2.1), caractérisée la nuit par un vent faible et
des flux de surface favorables à la formation du brouillard. La climatologie à Mont-de-
Marsan apparaît comme la plus représentative des sites de la campagne SOFOG3D.

• Bordeaux (1) pour sa proximité avec les sites de SOFOG3D et sa situation géographique
près de l’océan où davantage de brouillards de nature advective sont possibles.

• Agen (4) et Toulouse (Blagnac) (6) pour leur proximité avec la Garonne afin de quantifier
l’apport d’humidité à formation du brouillard.

• Enfin, Montauban (5) et Bergerac (3) afin d’aboutir à une climatologie représentative
du brouillard à l’échelle du sud-ouest de la France.

Les stations de Mont-de-Marsan, Bergerac, Agen, Bordeaux et Toulouse font partie du dis-
positif de la campagne SOFOG3D. Elles ont été équipées de radiomètres micro-ondes afin de
déployer un réseau dense d’observations dans le sud-ouest de la France, l’intérêt étant notam-
ment d’évaluer l’impact de leur assimilation dans le modèle AROME (Martinet et al., 2022).
L’un des objectifs de la campagne SOFOG3D vise en effet à améliorer le schéma d’assimilation
d’AROME par la technique du 1D-VAR puis à terme du 3D-EnVar (Martinet et al., 2020).

La climatologie du brouillard est réalisée dans un premier temps sur la période 1960-
2023 afin de mettre en contexte d’une part l’hiver 2019-2020 de la campagne SOFOG3D par
rapport à la climatologie des autres stations, et d’autre part la climatologie du sud-ouest de
la France par rapport au reste de la littérature. La période d’observations est réduite sur
les stations de Bergerac et Montauban, installées et déplacées sur leur site actuel en 1988 et
1990 respectivement. La détermination de la visibilité n’étant pas homogène sur la période
1960-2023, une distinction doit au préalable être introduite entre observations manuelles et
automatiques.

2.1.2 Observations manuelles et automatiques

Dans les années 2010 à Météo-France, l’observation manuelle a été progressivement rem-
placée par une observation automatique. L’occurrence de brouillard est maintenant déter-
minée par un capteur temps présent (PWD pour present weather detector). La transition
manuelle/automatique s’est étalée de 2013 et 2016 pour les six stations sélectionnées, qu’il
faut donc considérer car la visibilité diffère entre observation manuelle et automatique.
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Figure 2.1: (a) Localisation des 6 stations du réseau opérationnel de Météo-France utilisées.
Le site principal de SOFOG3D est représenté par un rectangle rouge. Source Google Earth.

• La visibilité manuelle est déterminée par un observateur, différente de jour (par con-
traste) et de nuit (par sources lumineuses) (World Meteorological Organization, 2014).
La visibilité par contraste est la plus grande distance à laquelle un objet noir de di-
mension suffisante proche du sol est discernable et reconnaissable sur fond lumineux.
La visibilité par sources lumineuses correspond à la plus grande distance à laquelle une
source lumineuse est discernable dans l’obscurité, plus sujette à des biais significatifs.

• La visibilité automatique est mesurée par un visibilimètre déterminant l’intensité dif-
fusée (généralement vers l’avant) dans un petit échantillon d’air. Le coefficient de diffu-
sion est restitué, assimilé au coefficient d’extinction σ, l’absorption pouvant être négligée
pour des gouttelettes d’eau, dont la POM est déduite (Eq. 1.17). La POM est donc une
visibilité par contraste, insensible au cycle diurne, induisant une faible différence avec
une visibilité manuelle de jour. La précision d’un visibilimètre est de l’ordre de 10 %, ses
principaux défauts étant un manque de représentativité autour du site de mesure ainsi
qu’une dépendance aux fluctuations de σ. Les visibilimètres sont majoritairement util-
isés aujourd’hui dans les stations météorologiques automatiques (World Meteorological
Organization, 2021), en particulier celles utilisées dans le cadre de cette étude.

2.2 Climatologie du brouillard dans le sud-ouest de la France

2.2.1 Climatologie de 1960 à 2023

Dans cette section, on travaillera par saison hivernale, le brouillard de rayonnement étant ma-
joritaire en automne et hiver (Meyer and Lala, 1990; Price, 2011). L’occurrence de brouillard
est déterminée à partir du paramètre "occurrence" issu de la base de données climatologique
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Figure 2.2: Nombre de jours de brouillards par saison hivernale depuis 1960 à (a) Bordeaux
(b) Mont-de-Marsan (c) Bergerac (d) Agen (e) Montauban (f) Toulouse. Les courbes rouges
et noires en trait plein (pointillés) représentent la moyenne glissante sur 11 années et la
régression sur la période totale (en observations manuelles). Les observations manuelles et
automatiques sont indiquées en vert et bleu, l’année de transition en orange. La saison
hivernale 2019-2020 correspondant à la campagne SOFOG3D est indiquée en rouge. Les
saisons hivernales 1999/2000 et 2000/2001, invalidées à Mont-de-Marsan, sont indiquées en
noir. La moyenne (µ) et l’écart-type (σ) sur l’ensemble de la période sont également indiqués.

de Météo-France (BDCLIM) quotidienne. Sa valeur est 1 (respectivement 0) s’il y a occur-
rence (non occurrence) durant la journée, définie de 0000 à 0000 UTC, indépendamment de
la durée de l’épisode. Par ailleurs, à Mont-de-Marsan, l’année 2000 ne comptabilisant que 149
jours de données, les hivers 1999/2000 et 2000/2001 de cette station ne sont pas considérés.

Nombre de jours de brouillard

Le nombre de jours de brouillard par saison hivernale est reporté sur la Fig. 2.2. On observe
que la saison hivernale 2019/2020 (Fig. 2.2, rouge) est représentative de la climatologie sur les
6 stations, en particulier à Mont-de-Marsan (Fig. 2.2) où l’on observe sur la période 1960-2023
84 jours de brouillards en médiane. Les stations à influence maritime (Bordeaux, Mont-de-
Marsan) présentent les nombres de jours de brouillard les plus élevés, tandis que les stations
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les plus à l’intérieur des terres (Toulouse, Montauban) présentent les plus faibles valeurs, de
l’ordre de 40 jours. Les hétérogénéités de surface semblent également avoir une influence.
Les valeurs significatives à Mont-de-Marsan et Agen peuvent s’expliquer par la proximité
avec la forêt des Landes et l’influence de la Garonne respectivement. Pauli et al. (2022), à
partir d’une climatologie par images satellites, associent d’une part les plus fortes occurrences
de brouillard dans la forêt des Landes à un refroidissement nocturne important et un vent
faible. L’alimentation continue en humidité de la Garonne apparaît d’autre part favoriser
la formation de brouillard pour Agen. Cependant, Toulouse, pourtant sous l’influence de la
Garonne, présente en moyenne le plus faible nombre de jours (37), proche de Montauban.
D’autres paramètres peuvent ainsi intervenir comme l’îlot de chaleur urbain, qui peut être
plus important sur une ville comme Toulouse et limiter l’occurrence de brouillard.

Le passage en observations automatiques apparaît pour les stations d’Agen, Toulouse et
Bordeaux, présentant une augmentation significative à la transition (Fig. 2.2, orange). A
Bordeaux, le nombre de jours s’échelonne depuis 2016 entre 121 et 151 jours de brouillard
alors qu’il est inférieur à 100 jours avant la transition. Cette discontinuité est mentionnée par
plusieurs études (van Oldenborgh et al., 2010; Forthun et al., 2006; Izett et al., 2019; Lavigne
and Liu, 2022). Hůnová et al. (2020) observent en République tchèque un écart statistique-
ment significatif (en p-value) sur la moitié des stations considérées lié à ce changement. Des
contrôles de qualité sont menés si aucune discontinuité notable n’est observée (Forthun et al.,
2006; Kutty et al., 2019, 2020). D’autres études utilisent un filtre pour les stations présentant
les plus fortes discontinuités (Lavigne and Liu, 2022) ou bien rejettent les observations post-
transition (van Oldenborgh et al., 2010; Izett et al., 2019). Hůnová et al. (2020) concluent
que la période choisie est cruciale dans l’étude des tendances de longue durée.

Hormis à Montauban et Bergerac, le nombre de jours de brouillard diminue sur la période
en observations manuelles (Fig. 2.2, traits pointillés), en accord avec les études menées en
Europe (Vautard et al., 2009; van Oldenborgh et al., 2010). Vautard et al. (2009); Giulianelli
et al. (2014) estiment que cela est en partie imputable à la décroissance des aérosols sulfatés
depuis les années 1990 mais van Oldenborgh et al. (2010) évoquent la circulation des moyennes
latitudes, plus défavorable entre janvier et mars. La variabilité interannuelle, plus importante
que la tendance long-terme décroissante, est cependant à considérer selon Izett et al. (2019). A
l’inverse, l’augmentation de la concentration d’aérosols selon Quan et al. (2011) et la situation
moyenne synoptique plus favorable, ont induit une augmentation du nombre de jours de
brouillard en Chine (Niu et al., 2010) et en Inde (Smith et al., 2023) depuis une trentaine
d’années.

Répartition annuelle

En raison de l’impact du passage en observations automatiques, la climatologie que nous
réalisons ici s’arrête à l’année de transition, située entre 2013 et 2016 (Fig. 2.2, orange). La
répartition annuelle, illustrée sur la Fig. 2.3, montre une saisonnalité pour toutes les stations,
avec un maximum entre octobre et janvier et un minimum durant l’été (Fig. 2.3). Cela
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Figure 2.3: Répartition annuelle du nombre de jours moyen de brouillard pour les 6 stations
sélectionnées durant la période en observations manuelles.

pourrait traduire une importance relative des brouillards de nature radiative, en particulier
à Toulouse, Agen et Montauban. A l’inverse, les stations de Bordeaux, Mont-de-Marsan et
Bergerac présentent de fortes valeurs en été, pouvant indiquer un type de brouillard de nature
plus advective, en cohérence avec la localisation de ces stations plus exposée à une influence
océanique. Par ailleurs, des valeurs significatives sont observées d’octobre à janvier à Mont-
de-Marsan et Agen, explicables par leur localisation respectivement à proximité de la forêt
des Landes et de la Garonne. Le refroidissement nocturne en forêt et l’apport d’humidité
de la Garonne apparaissent donc comme des facteurs favorisant la formation des brouillards
observés en hiver, cette influence diminuant à partir du mois de mars, en particulier à Agen.

En conclusion, la campagne SOFOG3D opérée de septembre 2019 à mars 2020 est propice
au brouillard au vu de la climatologie des stations environnantes. Sur les 80 jours annuels, 50
et 45 % se produisent durant cette période à Mont-de-Marsan et Agen respectivement. Une
trentaine à quarantaine de brouillards pourraient donc être échantillonnés durant SOFOG3D.

2.2.2 Focus sur l’hiver 2019-2020

Les brouillards de la saison hivernale 2019-2020, postérieure au passage en observations au-
tomatiques (Fig. 2.2), sont analysés à partir de la mesure de la visibilité, en termes de durée,
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Figure 2.4: Répartition de la durée des brouillards durant la saison hivernale 2019/2020 pour
les 6 stations séléctionnées.

heures de formation et dissipation et visibilité minimale afin de les comparer ensuite aux
statistiques de la campagne SOFOG3D. Seules les durées supérieures à 1 h sont considérées,
hormis pour la durée moyenne (Fig. 2.5), déterminée comme le ratio par mois de la durée sur
le nombre de brouillards.

Durée du brouillard

La Fig. 2.4 illustre la répartition de la durée des brouillards durant l’hiver 2019/2020. Seuls
les épisodes où l’occurrence de brouillard a été validée dans la table quotidienne ont été
considérés. Les épisodes espacés de moins de 12 h ont été filtrés afin de ne considérer qu’un
seul épisode par nuit. On constate une majorité de cas associés à des durées de vie faibles
pour tous les sites. A Mont-de-Marsan, les durée de vie inférieures à 3 h représentent 60 % des
brouillards échantillonnés, les autres stations présentant une proportion de l’ordre de 50 %,
diminuant jusqu’à 40 % pour Toulouse. La répartition de la durée de vie des brouillards étant
similaire entre tous les sites, le type de brouillard ne semble pas influer sur sa durée.

Les mois de décembre ainsi que janvier à Agen et Bergerac présentent les brouillards les
plus persistants, de l’ordre de 6 h à 8 h (Fig. 2.5), pouvant s’expliquer par la plus faible
durée du jour, favorisant un refroidissement nocturne plus précoce. Par ailleurs, des dif-
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Figure 2.5: Répartition de la durée mensuelle moyenne des brouillards durant la saison hiver-
nale 2019/2020 pour les 6 stations séléctionnées.

férences significatives sont observées en novembre et février, à mettre en regard des condi-
tions météorologiques, le mois de novembre 2019 étant notamment caractérisé par un temps
perturbé avec le passage de plusieurs tempêtes.

Heure de formation et dissipation

La Fig. 2.6 montre la répartition des heures de formation et dissipation. On observe que les
brouillards se forment majoritairement en deuxième partie de nuit (après 0000 UTC) pour
tous les sites (Fig. 2.6a), les formations avant 2000 UTC représentant une faible proportion,
de l’ordre de 15 %, jusqu’à 22 % à Agen, mais le nombre de cas est trop faible pour être
statistiquement significatif. Ces résultats indiquent un impact significatif du refroidissement
nocturne pour la formation des brouillards dans le sud-ouest de la France. L’heure de dis-
sipation est pour beaucoup de stations située après 0700 UTC, donc après le lever du soleil
(Fig. 2.6b), indiquant une dissipation par contribution thermique (Sec 1.1.3). L’exception
concerne uniquement Bordeaux, avec un mode de dissipation vers 0500 UTC, pouvant être
lié à une cause plus advective.



2.2. Climatologie du brouillard dans le sud-ouest de la France 51

a) b)

Figure 2.6: (a) Répartition de l’heure de formation (b) de dissipation des brouillards observés
durant la saison hivernale 2019/2020 sur les 6 stations sélectionnées.

Visibilité minimale

On a reporté sur la Fig. 2.7 la répartition des visibilités minimales. On observe que les brouil-
lards denses (visibilité minimale<200 m) concernent en majorité les stations de Toulouse,
Bordeaux et Agen, caractérisées par une proportion supérieure à 60 % (Fig. 2.7), pouvant
illustrer l’influence de la Garonne. Une hypothèse est qu’une alimentation continue en hu-
midité induise une activation significative des aérosols, augmentant l’extinction et réduisant
la visibilité. La proportion de brouillards denses est également significative pour les stations
de Mont-de-Marsan et Montauban, de l’ordre de 50 %. Ces observations indiquent que les
brouillards caractérisés par des durées de vie conséquentes sont associés à des brouillards
denses. Cela est cohérent avec une visibilité décroissante au cours du cycle de vie, jusqu’à
atteindre un minimum au début de la phase mature selon Mazoyer et al. (2022). Ceci est
aussi confirmé par la considération des brouillards de moins de 1 h, présentant une proportion
de brouillards denses plus faible (non montré). Par ailleurs, on ne remarque pas de tendance
significative de l’influence océanique, le minimum de visibilité n’apparaissant donc pas associé
au type de brouillard,

Enfin, la répartition mensuelle, présentée sur la Fig. 2.8, montre des brouillards plus denses
en décembre et janvier, en particulier à Montauban et Toulouse, ces deux mois représentant
70 % des brouillards denses observés durant l’hiver (Fig. 2.8). Ces brouillards denses sont
associés à une durée moyenne significative, de l’ordre de 7 h à 8 h en décembre sur ces deux
stations (Fig. 2.5). A Bordeaux, la proportion de brouillards denses est maximale en mars
(30 %), pouvant traduire un type de brouillard advectif ou radiatif-advectif, en lien avec la
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Figure 2.7: Répartition des visibilités minimales par tranche de 100 m de visibilité des brouil-
lards observés durant la saison hivernale 2019-2020 sur les 6 stations sélectionnés.

répartition annuelle (Fig. 2.3).

2.3 Conclusion

Une climatologie du brouillard a été réalisée dans le sud-ouest de la France sur six stations
représentatives à partir des données quotidiennes sur la période 1960-2023 et horaires sur
l’hiver 2019-2020. Les résultats montrent qu’entre 30 et 40 cas de brouillard pourraient
être échantillonnés durant SOFOG3D, essentiellement radiatifs et radiatifs-advectifs, de plus
longue durée et plus épais en décembre et janvier, plus fréquemment associés à une formation
en deuxième partie de nuit et suivis d’une dissipation après le lever du soleil ou en fin de nuit
en cas d’advection. Les sites à influence océanique sont caractérisés par un cycle annuel moins
marqué que les stations plus continentales ainsi que par un plus grand nombre d’épisodes.
Un caractère radiatif fréquent a été mis en évidence pour les stations les plus à l’intérieur
des terres, l’influence advective augmentant avec la proximité avec la côte. L’influence des
hétérogénéités de surface semble présente à Mont-de-Marsan et Agen, situés respectivement
à proximité de la forêt des Landes et de la Garonne, en termes de répartition annuelle, durée
et visibilité minimale. Aucune différence significative n’a été constatée entre les stations en
termes de durée et visibilité minimale, en accord avec le fait que la classification du brouillard
se base sur la formation et ne préjuge pas de son cycle de vie.
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Figure 2.8: Répartition des brouillards denses (visibilité minimale < 200 m) durant la saison
hivernale 2019/2020 sur les 6 stations sélectionnées.

Une augmentation importante du nombre de jours de brouillard a été observée sur cer-
taines stations au cours des années 2010. Cette augmentation semble liée au passage en
observations automatiques et illustre les limites d’une étude climatologique basée sur des sta-
tions météorologiques au sol. Certaines études utilisent d’autres types d’observations comme
les METAR, observations manuelles et automatiques encore supervisées dans certains aéro-
ports (Stolaki et al., 2009; van Schalkwyk and Dyson, 2013), et les images satellites (Bendix,
2002; Cermak et al., 2009). Egli et al. (2017) constatent, à partir des observations satellites
SEVIRI, une décroissance du nombre de jours de brouillard en hiver dans le sud-ouest de la
France sur la période 2006/2015 et l’associent notamment à l’augmentation de la température
et dans une moindre mesure à l’augmentation de la concentration d’aérosols. Une climatologie
par images satellites est cependant rendue difficile par la discrimination entre brouillard et
stratus (Cermak and Bendix, 2008, 2011).

La climatologie réalisée dans cette section a ainsi permis de mettre en contexte l’hiver
2019-2020 de la campagne SOFOG3D dans la climatologie du brouillard du sud-ouest de la
France. Cette zone géographique s’est en effet montrée propice à la formation de brouillard
et l’hiver 2019-2020 est apparu représentatif de la climatologie de ces dernières années dans
le sud-ouest. La campagne SOFOG3D est désormais présentée dans la section suivante.
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Ce chapitre présente la campagne SOFOG3D. Le dispositif instrumental déployé est
d’abord introduit, suivi d’une description des propriétés des brouillards échantillonnés pen-
dant les 6 mois de mesures. Puis, la validation des instruments, étape préalable à l’analyse
des propriétés microphysiques menée dans les trois sections suivantes, est détaillée, le biais
en température de la sonde de turbulence faisant l’objet de la dernière section.
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Figure 3.1: (a) Localisation du domaine AROME-500 m déployé durant la campagne SO-
FOG3D, des sites de mesures de la campagne (domaine rouge) et des 6 stations utilisées en
Sec 2. Source © Google Earth. (b) Topographie des sites de la campagne SOFOG3D (domaine
rouge) avec Super-site (domaine orange). Issu de Taufour et al. (2024) en préparation.

3.1 Introduction
La campagne SOFOG3D (Burnet et al., 2020) est l’acronyme de "SOuth-west FOG 3D ex-
periment for process study". Ce projet de recherche a été soutenu par l’Agence Nationale
de la Recherche (ANR) et piloté par l’équipe GMEI/MNPCA du CNRM en collaboration
avec les groupes GMME et GMAP du CNRM ainsi que les laboratoires du LATMOS et du
LMD. C’est aussi une campagne internationale en collaboration avec le Met Office. Elle s’est
déroulée dans le sud-ouest de la France entre septembre 2019 et mars 2020 dans la forêt des
Landes (Fig. 3.1a), propice à la formation du brouillard en hiver (Sec 2). La zone choisie,
pour le déploiement des drones et pour répondre à l’objectif de l’impact des hétérogénéités
de surface, est soumise à l’influence océanique et des processus advectifs, pouvant influer
sur les brouillards échantillonnés en favorisant leur formation ou accélérant leur dissipation.
L’objectif principal de la campagne SOFOG3D est d’améliorer notre compréhension des pro-
cessus pilotant le cycle de vie du brouillard afin in fine d’améliorer sa prévision. Un réseau
particulièrement innovant a été déployé sur la base des acquis des précédentes campagnes
impliquant le CNRM. Il se divise en trois domaines imbriqués, illustrés sur la Fig. 3.1.

• Le premier (domaine vert), incluant les 6 stations étudiées pour la climatologie réalisée
en Sec 2, correspond à la zone géographique de 300*200 km2 couvert par le modèle
AROME, spécialement déployé durant la campagne à une résolution horizontale de
500 m. L’un des objectifs majeurs de SOFOG3D consiste en effet à valider cette nou-
velle configuration du modèle pour une éventuelle mise en opérationnel. Durant la
campagne, une version d’AROME-500 m, couplée à une résolution verticale augmentée,
une microphysique plus sophistiquée par l’utilisation d’un schéma à deux moments et la
prise en compte de certains processus essentiels comme le dépôt (Sec 1.1.2), a été mise en
place et confrontée à la version opérationnelle actuelle à 1.3 km de résolution, montrant
des améliorations de la prévision de brouillard (Antoine et al., 2023). L’amélioration
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des conditions initiales dans le schéma d’assimilation d’AROME a également été inves-
tiguée par le biais de mesures par télédétection. Des radiomètres micro-ondes MWR
(pour MicroWave Radiometer) ont été déployés dans 6 stations, couvrant un réseau
d’observations dense afin d’évaluer leur assimilation dans AROME (Martinet et al.,
2020). Ainsi, dans un cadre 1D-VAR ont été assimilées a posteriori les température de
brillance du MWR, améliorant la restitution des profils de température et d’humidité
(Marquet et al., 2022), Thomas et al,. 2024, in prep).

• Le domaine rouge sur la Fig. 3.1a, zoomé sur la Fig. 3.1b, d’une superficie 30*20 km2

comprend 17 sites déployés durant la campagne SOFOG3D, installés sur des zones car-
actérisées par des couverts végétaux différents, incluant jachères, champs, clairières et
forêts. Cette stratégie instrumentale a permis d’étudier les hétérogénéités de surface
favorisant ou inhibant la formation de brouillard (Thornton et al., 2023); Taufour et
al., 2024 en préparation). Dans la majorité des sites étaient a minima déployés une sta-
tion météorologique mesurant les grandeurs thermodynamiques usuelles (température,
pression, vent, rayonnement) et un visibilimètre. Certains sites possédaient également
des mesures de flux, de base des nuages (télémètre) et des grandeurs microphysiques
analysées en Sec 4. Des mâts et tours de guet ont également permis des mesures en
hauteur, comme à Tuzan et UKMO (Fig. 3.1b,3.2).

• Le domaine orange sur la Fig. 3.1b, d’une surface de 10*10 km2 illustre la zone avec le
plus de densité instrumentale. Il inclut les sites de Jachère, Charbonnière et BASTA avec
les instruments les plus innovants de la campagne. Les mesures en continu par télédé-
tection comprenaient MWR, radars nuage BASTA vertical (Charbonnière) et scannant
(BASTA) ainsi que lidar vent et turbulence non traités dans cette thèse. Ces instru-
ments ont permis d’une part d’améliorer la restitution du LWC du BASTA par synergie
avec le LWP issu du MWR (Bell et al., 2022; Vishwakarma et al., 2023) et d’autre
part d’étudier les processus thermodynamiques et turbulents au cours du cycle de vie
du brouillard (Dione et al., 2023). Un mât de 50 m, dont les mesures ne seront pas
exploitées, a également été instrumenté au début de la campagne, pour restituer les
propriétés microphysiques et thermodynamiques à différents niveaux verticaux.

Lorsque les conditions étaient jugées favorables, des périodes d’observations intensives
(POIs) étaient déclenchées. Les POIs consistaient tout d’abord en des lâchers de radion-
sondages, avant la formation du brouillard, durant les phase de formation et mature, et
à la dissipation, complétés par des lâchers à Agen et Bordeaux. De plus, des mesures
sous ballon captif embarquant une sonde de turbulence et un compteur optique de
particules CDP (pour Cloud Droplet Probe) spécialement adapté pour mesurer les pro-
priétés turbulentes, thermodynamiques et microphysiques de la couche de brouillard.
La stratégie d’observations par ballon captif a consisté à alterner entre profils, pour
mesurer les propriétés microphysiques et thermodynamiques sur la verticale, et paliers
à altitude constante pour documenter leur variabilité et celle des grandeurs turbulentes.
Enfin, une flotte de drones a opéré durant quelques POI, qui ne sera pas exploitée dans
le cadre de cette thèse. En complément, ces observations servent de validation pour
les études de processus menées dans le cadre de simulations à haute résolution avec le
modèle Méso-NH sur les cas les plus documentés de la campagne.
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Figure 3.2: Illustration des différents sites de la campagne SOFOG3D et du dispositif in-
strumental déployé comprenant notamment radiosondages, tours de guet, télémètres, radars
nuage, radiomètres, PVM-100, Fog Monitor, CDP, sonde de turbulence. Les instruments dé-
ployés sont indiqués en italiques. Crédits photos : Frédéric Burnet, Sébastien Barreau et les
Équipes MNPCA, 4M, LISA, TRAMM du groupe GMEI du CNRM.
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Table 3.1: Tableau récapitulatif des instruments déployés durant la campagne SOFOG3D et
utilisés dans le cadre de cette thèse. Les numéros des sites sont ceux indiqués sur la Fig. 3.1b.
Les notes de bas de page sont explicitées à la page suivante.

Instrument Site(s) Variable(s) Unité Incertitude Fréquence
Thermodynamique

PT100, PT1000 sauf 2,4,12,141 T 2,10,25,40n50 m ◦C 0.3 ◦C 60 s
Vaisala PTB210, PTB220(0) Idem PT100 P 0.3 m hPa 0.6 hPa 60 s
HMP110 Idem PT100 HU 2,10,25,40,50 m % 2.5 % 60 s
Young Wind Monitor Idem PT100 FF 10,25,40,50 m m s−1 0.3 m s−1 60 s

Idem PT100 DD 10,25,40,50 m ◦ 3◦ 60 s
Kipp&Sonnen CNR1, CNR4(0) 0,1,8,9 LW/SWUp/Doww 1 m W m−2 10 % 60 s
Anémomètre Sonique METEK 0,8,9 Flux turbulents 3 m m2 s−2 1.5 % 30 min

Microphysique Sol
Visibilimètre Young sauf 1,10,131 VV 3,10,25,40,50 m m 10 % 60 s
Capteur temps présent PWD22 0,1,5,6,10,12,13 VV 3,10,25,40,50 m 10 % 15 s
Fog Monitor 100/120 (FM) 0,2,5,8 dN 2,3 m 20 % 1 sec

N 2,3 m cm−3 20 %2 1 sec
LWC 2,3 m g m−3 40 % 1 sec
Deff 2,3 m µm 57 % 1 sec

PVM-100 (Gerber) 0,5 LWC g m−3 5 % 1 sec
β (0) m−1 5 % 1 sec
Deff (0) µm 10 % 1 sec

MPS 0 Idem FM Idem FM Idem FM 1 sec
Welas 0,5,8 dN/dlogD cm−3 5 min

Télédétection
Windcube 1 FF,DD m s−1 0.6-2.6 %,2◦ 10 min
Windcube 1 TKE m2 s−2 30 min
Ct25k, CL31 (13),CL51 (6) 1,6,8,10,13 CBH m 30 m 1 min
Radiomètre (HATPRO, MTP5) 1,8 (HU) LWP g m−2 10 g m−2 1 sec

T K 0.25 K 10 min
HU % 5 % 10 min

Radar BASTA 1,2 Z dBZ 0.4-2dB2 3 sec
CBH/CTH m 12.5 m (> 40 m) 3 sec
Vitesse radiale m s−1 0.2 m s−13 3 sec
In situ Vertical

Radiosondages
RS41-SGP 1 T,P,r,FF,DD 0.3 ◦C,3 % 1 sec
Sonde Turbulence
XSENS 1 H m 5 m 10 sec
MPX4115A 1 P hPa 10 sec
Rotronic 1 T ◦C 0.1 K 10 sec

1 HU % 1.3 % 10 sec
Gill Windmaster 1 FF,DD m s−1, ◦ 1.5 %,2◦ 10 sec
CDP 1 dN 20 % 1 sec

N cm−3 20 %4 1 sec
LWC g m−3 40 %5 1 sec
Deff µm 56 % 1 sec
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a) Fog Monitor CDPb)

Figure 3.3: (a) Principe de fonctionnement (a) du Fog Monitor. Issu de Spiegel et al. (2012)
(b) du CDP. Issu de Lance et al. (2010).

Les sites de la campagne SOFOG3D et le dispositif instrumental sont illustrés sur la Fig.
3.2. Le Tableau 3.1 recense la localisation, le type de mesures, l’incertitude et la fréquence
temporelle des instruments déployés. On se focalisera dans le cadre de cette thèse sur les
instruments microphysiques au sol, comprenant visibilimètres, Fog Monitor et PVM100, et
en altitude avec le CDP sous ballon captif. Le principe de fonctionnement du CDP, Fog
Monitor et PVM-100 est maintenant décrit, le visibilimètre ayant été présenté en Sec 2.1.2.
La sonde de turbulence est également décrite.

• Le Fog Monitor et le CDP sont deux granulomètres déterminant individuellement le
diamètre des gouttelettes passant dans le volume d’échantillonnage Vech (Lance et al.,
2010; Spiegel et al., 2012). Vech dépend de la section d’échantillonnage (DOF pour
Depth Of Field), identique pour les 2 instruments (0.24 mm2) et de la vitesse de passage
des gouttelettes dans le faisceau laser (TAS pour True Air Speed). Le principe de
fonctionnement du Fog Monitor et du CDP est présenté respectivement sur la Fig. 3.3a
et Fig. 3.3b. En supposant les gouttelettes sphériques, un plan infini, et aucun effet de
saturation, l’intensité diffusée vers l’avant de chaque gouttelette est mesurée puis leur
diamètre, entre 2 et 50 µm, (Fig. 3.11, intervalles violets) est déterminé via la théorie
de Mie (Sec 1.1.4).

• Quatre Fog Monitor ont été déployés durant SOFOG3D : trois Fog Monitor 120 (30
classes de diamètre) sur les sites de Jachère, BASTA et UKMO et un Fog Monitor 100
(20 classes) sur le site de la Forêt. Une pompe permet l’aspiration des gouttelettes à une
vitesse de l’ordre de 15 m s−1 (Spiegel et al., 2012). Le Fog Monitor 120 s’oriente, grâce
à une girouette, face au vent (Fig. 3.2, Jachère, BASTA). Cela permet une meilleure
aspiration des gouttelettes selon Tiitta et al. (2022) du fait d’un écoulement dit coaxial
où les gouttelettes suivent un flux laminaire dans l’instrument et ne sont pas déviées des
lignes de courant du fait de leur inertie (Kulkarni et al., 2011). La direction d’aspiration
est fixe pour le Fog Monitor 100, dirigée vers le sud-sud-est (Fig. 3.2).

1(Tab 3.1) Sur le site UKMO, la station mesure T,P, HU et visibilimètre CS320. Sauf mention contraire,
l’incertitude indiquée est celle maximale donnée par le constructeur dans la gamme relative au brouillard

2(Toledo et al., 2020)
3(Protat and McRobert, 2020)
4Incertitude uniquement de la profondeur de champ (DOF) sans prise en compte des coïncidences.
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• Le CDP est un instrument aéroporté, spécialement adapté afin de l’instrumenter sous
ballon captif (Fig. 3.2), de manière analogue à Fathalli et al. (2022), en raison de son
faible poids (4.8 kg en version aéroportée) et d’une alimentation par batterie permettant
une autonomie de vol d’environ 2 h. Un système d’aspiration a été développé, composé
d’un petit ventilateur avec une vitesse d’aspiration de 5 m s−1. Cependant, la vitesse
d’aspiration dépend également de la vitesse de l’air, mesurée par un anémomètre sonique
accroché à la sonde de turbulence située quelques mètres au-dessus du CDP. La vitesse
totale d’aspiration est fixée à 5 m s−1 à laquelle est additionnée la vitesse du vent. Un
empennage a été ajouté pour orienter le CDP continuellement face au vent.

• Le PVM-100, par un système de 2 filtres annulaires, restitue sur une gamme de 3 µm
à 45 µm en diamètre, le LWC et l’extinction de manière indépendante sur deux canaux
grâce à un filtre à détection synchrone. Un troisième canal restitue le diamètre effectif
par le ratio du LWC sur l’extinction. Le PVM présente un offset, supprimé à chaque
épisode en retranchant les valeurs mesurées avant la formation du brouillard. 2 PVM
ont été installés sur les sites de Jachère (Fig. 3.2) et Forêt (seulement LWC sur ce site).

• Le MPS, installé sur le site de Jachère (Fig. 3.2) et analysé conjointement avec le FM120
en Sec 4.2, est un imageur déterminant, sur une gamme de 25 à 1550 µm, le diamètre
des gouttelettes et gouttes chutant dans le faisceau laser à partir de la dimension de leur
ombre restituée en 2 dimensions. Son volume d’échantillonnage est variable, dépendant
notamment de la vitesse de chute des particules (Bringi et al., 2018).

• La sonde de turbulence, accrochée à un treuil sous le ballon captif à environ 3.5 m au-
dessus du CDP (Fig. 3.2), restitue les profils verticaux des grandeurs thermodynamiques
(Canut et al., 2016). De plus, les grandeurs turbulente ont été mesurées lors des paliers
de durée supérieure à 20 min. La vitesse d’ascension du ballon captif est de l’ordre de
0.5 m s−1 mais en raison de l’augmentation du vent avec l’altitude, écartant le ballon
du treuil, le temps de montée peut être significativement allongé pour l’échantillonnage
des nuages de plusieurs centaines de mètres d’épaisseur.

3.2 Brouillards échantillonnés durant la campagne SOFOG3D

La campagne SOFOG3D a permis 6 mois de mesures continues, complétées par 15 POIs
entre novembre 2019 et mars 2020, dont 7 où les drones ont opéré, pour un total de 20 nuits
d’opération pour lesquelles un ou plusieurs radiodondages ont été réalisés, représentant un
total de 63 radiosondages. On relève sur les 15 POIs 7 brouillards d’épaisseur inférieure à
60 m, 5 jusqu’à 180 m et 3 brouillards dépassant 200 m, correspondant aux POIs 6c, 11 et 14.

La stratégie d’observations du ballon captif est illustrée sur la Fig 3.4 pour le brouillard
échantillonné durant la POI 14. Les réflectivités du radar BASTA indiquent la formation
d’un nuage d’abord à 150 m d’altitude à 2040 UTC (Fig 3.4a), s’affaissant au sol peu après
2100 UTC où il forme le brouillard. Celui-ci se développe verticalement peu après 0000 UTC
et atteint une épaisseur maximale de 300 m en fin de nuit. Le ballon captif a alterné entre
profils verticaux et paliers à la base et au sommet durant la nuit (Fig 3.4a, courbe noire).
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On remarque cependant que le sommet du brouillard n’est pas échantillonné pendant près de
4 h, de 0300 UTC à 0700 UTC. Les radiosondages opérés durant la nuit illustrent également
la stratégie d’observations, lancés avant la formation, à 1800 UTC (rouge), durant la phase
de formation, à 2233 UTC (vert), durant la phase mature, à 0533 UTC (bleu) et après la
dissipation à 0825 UTC (orange). Les profils verticaux de température potentielle montrent
des conditions stables régnant à la formation du brouillard (Fig 3.4b, vert). La déstabilisation
du profil de température en phase mature (Sec. 1.2.1) est observée (Fig 3.4b, bleu), associée
à une épaisseur de l’ordre de 300 m (Fig 3.4d, bleu), en accord avec les réflectivités radar.

3.2.1 Détermination des épisodes de brouillard

Afin d’exclure les chutes de visibilité ponctuelles (Gultepe and Milbrandt, 2007) et les dis-
sipations transitoires (Stolaki et al., 2009), l’heure de formation et de dissipation ont été
déterminées respectivement comme l’heure de la première chute de visibilité en dessous de
1 km pendant au moins 30 min et la dernière hausse de visibilité au-dessus de 1000 m ne refor-
mant pas du brouillard dans l’heure. La visibilité a été moyennée à la minute, ce qui diffère
de l’étude de Tardif and Rasmussen (2007) utilisant des données horaires. Afin d’être compa-
rable à la climatologie (Sec. 2), un seul épisode a été déterminé par période de 24 h, définie
de 1500 UTC J à 1500 UTC J+1 avec l’heure de formation et de dissipation de l’épisode le
plus précoce et le plus tardif respectivement. La durée totale correspond à la somme de la
durée de chaque épisode.

Avec cette méthodologie, on dénombre 30, 34 et 29 épisodes de brouillard sur les sites
de Jachère, UKMO (distant de 6.7 km de Jachère) et Noaillan (distant de 18 km de Jachère)
respectivement. Ces résultats sont inférieurs à la climatologie d’une part à Mont-de-Marsan
où sur la même période 43 épisodes ont été recensés et d’autre part à Agen puisque l’on
comptabilise une trentaine de cas de brouillard durant SOFOG3D contre 78 épisodes à Agen
entre octobre 2019 et mars 2020 (Fig 2.3). On a reporté sur la Fig. 3.5 la répartition
mensuelle. On constate que les brouillards ont été observés principalement en décembre
2019 et janvier 2020 (Fig. 3.5), en accord avec la climatologie à Mont-de-Marsan, station la
plus proche climatologiquement des sites de SOFOG3D (Fig. 2.3). Par ailleurs, malgré une
indisponibilité de la visibilité en octobre 2019, 24 et 22 brouillards ont été échantillonnés sur
les sites de la Forêt et BASTA respectivement, pour lesquels la comparaison avec les autres
sites de mesures est comparable à partir de décembre 2019 (Fig. 3.5).

3.2.2 Classification des épisodes

Une classification automatique par arbre de décision et une classification manuelle, à partir des
différentes observations locales et synoptiques des conditions météorologiques, ont été opérées
et sont comparées. Cela permettra d’une part d’apprécier la pertinence d’un algorithme de
décision à rendre compte de la complexité de la formation du brouillard, et d’autre part
d’estimer la plus-value apportée par des observations complémentaires dans la détermination
du type de brouillard.
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a)

b) c) d) e) f)

Figure 3.4: (a) Évolution temporelle lors de la POI 14 du trajet du ballon captif (noir),
superposé à la réflectivité du radar BASTA. La base, issue du BASTA (sommet, issu du
télémètre) est indiquée par des croix vertes (rouges). Profils vertical (b) de θ (c) de rvs (d) de
HU (e) de FF (f) du profil de vent, mesurés par les radiosondages opérés à 1759 UTC (rouge),
2233 UTC (vert), 0529 UTC (bleu), 0825 UTC (orange). L’heure de lancer des radiosondages
est indiquée (en a) par un trait vertical de la couleur correspondante.

Classification Automatique
L’algorithme de Tardif and Rasmussen (2007) a été appliqué, classant les brouillards en
cinq catégories : radiatif, advectif, affaissement de stratus, précipitation et évaporation, la
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Figure 3.5: Répartition mensuelle du nombre de jours de brouillards observés sur les sites de
Jachère, Forêt, UKMO, Noaillan, BASTA et Forêt au cours de la campagne SOFOG3D.

catégorie radiatif-advectif étant incluse dans celle radiative. La contribution respective des
processus radiatifs et advectifs pouvant être comparable à la formation du brouillard (van
Schalkwyk and Dyson, 2013), l’étude de Bari et al. (2016) adaptant l’algorithme de Tardif and
Rasmussen (2007) en ajoutant la catégorie radiatif-advectif, a été examinée. Dans cette thèse,
on considère une version mixte, adaptée d’une part de l’algorithme de Tardif and Rasmussen
(2007) (squelette général) et d’autre part de Bari et al. (2016) (catégorie radiatif-advectif),
illustrée sur la Fig. 3.6. La principale différence par rapport à l’algorithme de Bari et al.
(2016) réside dans la signature de l’advection (encadré vert). Bari et al. (2016) ne considèrent
qu’une augmentation de l’humidité spécifique alors qu’une variation de la force et direction du
vent, une chute de la visibilité et une augmentation du rayonnement infrarouge descendant,
ont été considérées dans cette thèse, comme signature possible de processus advectifs.

Seul le brouillard le plus représentatif de chaque épisode, supposé représentatif de l’ensemble
des sites et des épisodes successifs d’une même nuit, a été classé, déterminé comme l’épisode
le plus long ou le premier si les durées de vie sont similaires. Ainsi, un brouillard radiatif
dissipé en stratus puis reformé par affaissement de stratus, est considéré radiatif si les durées
de vie sont similaires mais si les durées de vie sont différentes, le type du brouillard le plus
représentatif est considéré. Les mesures de visibilité, température et force du vent sont is-
sues de la station de Jachère. La base des nuages est déterminée à partir des réflectivités du
radar BASTA installé à Charbonnière en décembre 2019, le télémètre de ce même site ayant
été utilisé en substitution pour les brouillards observés en octobre 2019. Le radar BASTA,
bien que perturbé par la présence de bruine, a été préféré pour la restitution du CBH dans
cette classification car le télémètre disposait d’un nombre conséquent de données manquantes
(Fig. 3.4). Les différences entre les sites de Charbonnière et Jachère, distants de 1.3 km, sont
traitées plus en détail en Sec. 3.3.
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Figure 3.6: Classification automatique du type de brouillard, issu de Tardif and Rasmussen
(2007) (TR2007, rouge), avec les éléments introduits en plus par Bari et al. (2016) (B2016,
bleu). Les modifications supplémentaires introduites dans cette thèse sont indiquées en vert.

Classification Manuelle

Une classification manuelle a été réalisée visant notamment à discriminer les brouillards ra-
diatifs et radiatifs-advectifs. Les observations de grande échelle ont été analysées avant celles
de plus fine échelle sur les sites de SOFOG3D. L’amplitude du refroidissement nocturne a
été examinée. Le caractère advectif a été associé à une évolution qualitative du vent en force
et en direction, une chute de la visibilité et une augmentation du rayonnement infrarouge
descendant. Les images satellites du SAF NWC d’Eumetsat5 ont été extraites sur quelques
cas, permettant d’estimer, avec la visibilité au sol, le caractère advectif par la progression
de nuages bas sur les sites de mesures, formant un brouillard dans l’heure suivante. La
méthodologie est illustrée en App. 6.6 pour la POI 6c.

5Données fournies par EUMETSAT. Nous remercions le Centre de Données et Services ICARE pour l’accès
aux données utilisées dans cette étude.
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Synthèse

La classification manuelle (automatique) des 30 épisodes (29, 1 cas sans mesures de CTH)
se décline respectivement en 14 (18) brouillards radiatifs, 11 (6) radiatifs-advectifs, 2 (2) af-
faissement de stratus, 2 précipitations et 1 advectif (3 cas indeterminés), dont la répartition
est indiquée dans le Tab 3.2. Les brouillards radiatifs et radiatifs-advectifs sont majoritaires,
contrairement aux études menées en région parisienne où les brouillards radiatifs et par af-
faissement de stratus sont majoritaires (Haeffelin et al., 2010; Mazoyer et al., 2022). Ces
différences peuvent s’expliquer en premier lieu par les 6 mois de mesures de la campagne
SOFOG3D, de durée inférieure aux campagnes réalisées sur le site du SIRTA (Haeffelin et al.,
2010), ce qui peut laisser penser que l’échantillon ne serait pas suffisamment représentatif. La
localisation peut également avoir une influence, les sites de mesures étant d’une part situés
dans le sud-ouest de la France et d’autre part sous l’influence océanique, pouvant justifier la
proportion significative de brouillards radiatifs-advectifs obtenue.

Des divergences sont observées entre la classification manuelle et automatique. Six cas
sont en effet classés radiatifs-advectifs automatiquement contre 11 manuellement, associés
à des conditions similaires à la POI 6c (App 6.6), où la signature de l’advection est assez
nette. Une autre différence est l’absence avec la classification automatique de brouillards de
précipitation, le capteur temps présent n’ayant pas détecté de pluie sur les deux cas concernés
(20200103, 20200123). Or, l’analyse des images radars indique la présence de pluie faible avant
la formation, d’intensité suggérée supérieure à de la bruine et par conséquent non attribuable
à un affaissement de stratus. Enfin, 3 cas n’ont pas été classés automatiquement en raison
notamment d’un plafond nuageux limitant le refroidissement. Cela illustre la difficulté de
rendre compte algorithmiquement de la complexité de la formation du brouillard. Pour cette
raison, la classification manuelle a été préférée et sera utilisée pour la suite de cette thèse.

Enfin, l’ordre chronologique du passage de la visibilité en dessous de 1 km à différentes
hauteurs est indiqué dans le Tab 3.2. Les résultats sont issus des mesures des tours de Tuzan
et UKMO, instrumentées sur 4 niveaux verticaux (Fig. 3.2) dont 3 pour la visibilité : en
surface (2 et 3 m), à mi-hauteur (24 et 25 m) et au sommet (40 et 50 m). La motivation
vise à analyser si l’on observe une formation par le bas (respectivement par le haut) pour un
brouillard radiatif (par affaissement de stratus), et en surface ou en altitude pour un brouillard
radiatif-advectif, dont on s’attend à une formation très rapprochée sur les 3 hauteurs. Les
résultats montrent une formation d’abord au sol pour les brouillards radiatifs et en altitude
pour les 2 affaissements de stratus. Les cas radiatifs-advectifs présentent une formation
variable, d’abord à 24/25 m (2020022, 20200328), ou au sol (20191206, 20191228) ou très
rapprochée dans le temps (20200105, 20200128). D’autre cas radiatifs-advectifs (20200307,
20200322) sont associés à une formation en altitude suite à l’établissement d’un nuage peu
avant la formation s’affaissant jusqu’au sol, illustrée sur la Fig 3.4. Ces épisodes ne sont pas
considérés comme des affaissement de stratus en raison d’une formation en altitude très vite
suivie du brouillard, et d’une faible épaisseur. Cela pourrait être associé au mélange turbulent
causé par l’advection, rejetant l’air froid en altitude, de manière similaire à l’impact produit
par la traînée des arbres observé et simulé par Mazoyer et al. (2017) sur le site du SIRTA.
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Table 3.2: Tableau récapitulatif des brouillards observés à Jachère, comprenant N° POI, date
(jour N à N+1), heure de formation (FORM), de dissipation (DISS), durée de l’épisode, sites
concernés par du brouillard (numéros correspondant à 3.1) et épaisseur géométrique maximale
(EGmax) estimée à partir de la réflectivité du radar BASTA. Le type de brouillard de la
classification automatique et manuelle correspond à radiatif (RAD), advectif (ADV), radiatif-
advectif (RADV), affaissement de stratus (STL pour STratus Lowering), précipitations (PRE)
ou inconnu (INC). Ordre chronologique de la baisse de visibilité en dessous de 1 km aux
différents niveaux verticaux de Tuzan (T) et UKMO (U) indiquée en dernièce colonne avec
durée séparant la formation au sol et à l’altitude la plus élevée entre parenthèses. Les champs
indéterminés sont indiqués par ND. * Visibilité combinée UKMO (3 m) et Tuzan (24,40 m).

POI Date FORM DISS Durée Sites EGmax Type Type Visi Tour (durée)
(UTC) (UTC) (m) Auto Man

20191028 2150 1055 11h53 0,8 ND RAD RAD (U) 3 m<25 m (9h40)
20191029 1944 1012 12h25 0,8 ND RAD RAD (U) 25 m<3 m<50 m (0h48)
20191031 2321 0256 3h35 0,8 ND ND RAD (U) 3 m<25 m<50 m (4h09)

2b 20191205 2139 0525 7h46 0,2,4,8 75 RAD RAD (U) 3 m<25 m (4h52)1

2c 20191206 1924 0514 5h32 0,2,4,8 130 RADV RADV (U) 3 m<25 m (1h01)2

4 20191226 0006 0831 7h21 0,2,4,8 50 RAD RAD (U,T) 3 m<24 m<40 m (3h50)*
20191228 2241 1049 12h08 0,2,4,8 230 RADV RADV (U,T) 3 m<24 m<40 m (3h12)*
20191229 2132 0832 11h00 0,2,4,8 250 STL STL (U,T) 40 m<24 m<3 m (0h38)*

5 20191230 2020 0753 9h30 0,2,4,8 <25 RAY RAY (U,T) 40 m<24 m<3 m (2h51)*
20200102 0039 0646 6h07 0,2,4,8 85 RAD RADV (U,T) 3 m<24 m<40 m (2h50)*

6a 20200103 0141 0746 6h05 0,2,4,8 603 INC PRE (U,T) 3 m<24 m<40 m (0h16)*
6b 20200104 2342 0121 1h39 0,8 50 RAD RAD (U,T) Uniquement 3 m*
6c 20200105 2037 1336 13h43 0,2,4,8 260 RADV RADV (U,T) 3 m<25 m(0h14)*

20200106 1621 1911 2h50 0,2,4,8 225 STL STL (U,T) 40 m<24 m (0h28)*
7 20200107 0509 0637 1h28 0,2,8 <25 RAD RAD (U) Uniquement 3 m2

20200108 2308 0607 3h28 0,1,2,4,8 <25 RAD RAD (U) 3 m<24 m<40 m (7h11)2

9a 20200123 2103 0138 4h35 0,1,2,4,8 1503 RAD PRE (T) 40 m<24 m<3 m (0h21)
9b 20200124 0040 0256 2h16 0,1,2,4,8 50 INC RAD (T) 24 m<3 m<40 m (0h32)

20200128 0530 0829 2h59 0,1,2,4,8 50 RAD RADV (T) 24 m<40 m<3 m (0h8)
11 20200208 2038 0349 7h11 0,1,2,4,8 240 RAD RAD (T) 40 m<24 m<3 m (0h13)

20200213 0318 0733 4h15 0,1,2,8 <25 RAD RAD (T) Uniquement 3 m
13a 20200222 2303 0311 2h52 0,1,2,4,8 130 RAD RADV (T) 24 m<3 m<40 m (0h54)
13b 20200223 2104 0018 3h14 0,1,2,4,8 40 RAD RADV (T) 24 m<3 m<40 m (0h20)
14 20200307 2120 0705 8h21 0,2,4,8 320 RADV RADV (T) 40 m<24 m<3 m (0h21)
15 20200311 2242 0417 5h35 0,2,4,8 150 RAD RAD (T) 24 m<40 m<3 m (0h11)

20200316 0452 0526 0h34 0 275 INC ADV (T) Uniquement 40 m
20200317 0215 0327 1h12 0,2,4,8 <25 RAD RAD (T) 24 m<3 m (0h44)
20200322 0423 0633 2h10 0,2,4,8 460 RADV RADV (T) 40 m<24 m<3 m (0h19)
20200328 0147 0724 5h37 0,4,8 50 RAD RADV (T) 24 m<3 m<40 m (1h23)
20200330 2227 0617 7h50 0,4,8 40 RADV RADV (T) 24 m<40 m<3 m (0h42)

1Visibilité incomplète 2 Manque de mesures à 50 m 3 Estimation CTH rendue difficile par nébulosité basse
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3.2.3 Propriétés des brouillards échantillonnés

Dans cette section sont présentées les principales caractéristiques macroscopiques des brouil-
lards échantillonnés durant la campagne SOFOG3D, en regard de la climatologie réalisée en
Sec. 2, en se focalisant sur le site de Jachère.

Heure de formation et dissipation

Figure 3.7: Heure de dissipation en fonction de l’heure de formation sur le site de Jachère.
Les numéros des POIs sont indiqués sur les épisodes correspondants. Les quantiles 25 et 75
des brouillards radiatifs (radiatifs-advectifs) sont représentés en bleu (rouge).

L’heure de dissipation en fonction de l’heure de formation est reportée sur la Fig. 3.7 sur
le site de Jachère, et leur répartition est présentée sur la Fig. 3.8 pour les sites de Jachère,
UKMO et Noaillan. Peu de différences sont observées entre brouillard radiatif (Fig. 3.7,
bleu) et radiatif-advectif (rouge). Les épisodes radiatifs se forment légèrement plus tard que
les cas radiatifs-advectifs, respectivement à 2315 et 2240 UTC en médiane, tandis que l’heure
de dissipation est un peu plus tardive pour les brouillards radiatifs-advectifs, respectivement
à 0645 et 0545 UTC. Les brouillards se forment majoritairement entre 2100 UTC et 0200
UTC (Fig. 3.8a), les quantiles 25 et 75 se situant respectivement à 2108 UTC et 0126 UTC
(Fig. 3.7, noir) sur le site de Jachère, en accord avec la climatologie (Fig. 2.6a). L’heure
de dissipation est également cohérente avec la climatologie (Fig. 2.6b) puisqu’on observe une
dissipation majoritairement entre 0400 et 0800 UTC (Fig. 3.8b) sur les 3 sites, la médiane à
Jachère se situant à 0625 UTC (Fig. 3.7, noir) et les quantiles 25 et 75 à 0330 et 0751 UTC.
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a) b)

Figure 3.8: (a) Répartition de l’heure de formation (b) de dissipation des brouillards observés
durant la campagne SOFOG3D sur les sites de UKMO, Jachère, Noaillan.

Durée

La Fig. 3.9 montre la répartition des durées observées. On constate une proportion importante
de brouillards de durée inférieure à 3 h, de l’ordre de 30 %. Cela comprend notamment
plusieurs épisodes dont la formation est tardive, après 0400 UTC (Fig. 3.7). Cette proportion
de brouillards de durée inférieure à 3 h est plus faible que celle observée sur la climatologie,
de l’ordre de 50 %, diminuant à 40 % à Toulouse (Fig. 2.4). Ces écarts peuvent s’expliquer
d’une part par le manque de représentativité statistique, seuls 30 épisodes ayant été observés
sur le site de Jachère. D’autre part, la méthodologie employée dans la détermination des
heures de formation et de dissipation, consistant à concaténer plusieurs épisodes distincts si
la différence temporelle est inférieure à 1 h (Sec 3.2.1), peut induire des durées de vie plus
longues en comparaison d’une détermination basée uniquement sur des données horaires (Sec
2.2.2). Par ailleurs, une proportion importante de durée supérieure à 7 h, de l’ordre de 30 %,
est observée, avec un maximum à 15 h (POI 6). Cette répartition est cohérente avec les
stations climatologiques (Fig. 2.4). Les brouillards les plus persistants sont observés jusqu’en
décembre avec des durées moyennes d’environ 8h45, diminuant entre 4 h et 5 h à partir de
janvier 2020 (non montré). Cela est aussi relativement conforme à la climatologie (Fig. 2.5).
Enfin, aucune tendance significative ne se dégage suivant le type de brouillard (Fig 3.9), en
cohérence avec une détermination associée aux mécanismes de formation.
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Figure 3.9: Répartition de la durée des brouillards échantillonnés durant la campagne SO-
FOG3D sur le site de Jachère.

Figure 3.10: Répartition de la visibilité minimale des brouillards échantillonnés sur le site de
Jachère durant la campagne SOFOG3D.
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Visibilité minimale

Enfin, on a reporté sur la Fig. 3.10 la répartition des visibilités minimales. Les épisodes
échantillonnés sont majoritairement des brouillards denses (visibilite minimale < 200 m) et
modérément denses (visibilité minimale < 500 m). La proportion de brouillards denses est de
l’ordre de 55 %. Ces résultats sont cohérents avec la climatologie (Fig. 2.7). On ne constate
pas de différences significatives entre les brouillards radiatifs et radiatifs-advectifs. Cepen-
dant, le seul épisode de la campagne déterminé comme purement advectif est un brouillard
faiblement dense, associé à une visibilité minimale atteinte en quelques minutes et une courte
durée de vie de l’ordre de 30 min. Cela est cohérent avec Stolaki et al. (2009) qui observent
en Grèce pour les brouillards advectifs, une visibilité minimale jusqu’à 500 m dans plus de
75 % des cas. Enfin, en terme de répartition mensuelle, les brouillards denses sont observés
essentiellement en première partie de période de campagne, la proportion d’épisodes modéré-
ment denses augmentant progressivement à partir du mois de janvier (non montré). Cela est
également en accord avec la climatologie générale (Fig. 2.8).

Conclusion

La comparaison des propriétés des brouillards observés durant la campagne SOFOG3D par
rapport à la climatologie (Sec 2.2.2) a présenté un accord variable, explicable avant toute
chose par une faible représentativité statistique en raison du peu de cas échantillonnés. En
termes d’heure de formation et de dissipation, peu de brouillards se forment en fin de nuit
durant SOFOG3D (après 0400 UTC) alors que cette proportion est majoritaire sur les stations
climatologiques. L’heure de dissipation est cependant cohérente sur les deux échantillons,
majoritairement présente peu avant et après le lever du soleil. L’accord sur la durée de vie
est aussi variable avec une proportion de brouillards précoces (durée inférieure à 3h) plus
faible durant la campagne SOFOG3D, possiblement causée par la méthododologie utilisée
pour déterminer les heures de formation et de dissipation. La proportion de brouillards
persistants est cependant cohérente entre les deux échantillons. Par ailleurs, une corrélation
satisfaisante avec la climatologie est observée dans la répartition des visibilités minimales, avec
des brouillards majoritairement denses (visibilité minimale < 200 m). Enfin, la classification
effectuée sur le site de Jachère a montré une faible influence du type de brouillard sur la durée
de vie et la visibilité minimale, confirmant l’hypothèse que le type de brouillard est déterminé
par les mécanismes de formation d’après Tardif and Rasmussen (2007).

En conclusion, la description de la campagne SOFOG3D a été effectuée en présentant dans
un premier temps le dispositif instrumental déployé. Puis une classification des brouillards
échantillonnés a été réalisée, permettant de déterminer majoritairement des épisodes radiatifs
et radiatifs-advectifs. Cette distinction permettra en Sec. 4 de comparer les propriétés micro-
physiques au sol des différents types de brouillard, en particulier radiatif et radiatif-advectif.
Au préalable, la validation des instruments, étape incontournable avant toute analyse plus
approfondie, est détaillée dans la section suivante.
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Figure 3.11: Courbe de Mie (courbe grise) représentant la section efficace diffusée et la réponse
en amplitude du Fog Monitor en fonction du diamètre des particules. Les classes constructeurs
(réelles) sont indiquées par des rectangles roses (intervalles verts). Issu de Spiegel et al. (2012).

3.3 Validation des instruments microphysiques

Un des objectifs de la campagne SOFOG3D et de la thèse réside dans l’étude de la variabilité
spatiale des propriétés microphysiques du brouillard grâce aux mesures des 3 Fog Monitor
installés sur les sites de Jachère, BASTA et Forêt, et du CDP sur le site de Charbonnière.
Des mesures validées sur chacun de ces sites sont pour cela requises, nécessitant au préalable
une validation des mesures. Cette étape est d’autant plus cruciale qu’en raison du principe
de mesures de ces instruments, basé sur la théorie de Mie (Sec 3.1), les mesures sont délicates
et présentent de nombreuses incertitudes. En particulier, du fait des oscillations de la courbe
de Mie, illustrées sur la Fig. 3.11 (courbe grise), une même section efficace diffusée peut
correspondre à plusieurs classes de diamètre (intervalles verts > violets). Cela constitue une
source d’erreur des compteurs optiques de particules, à laquelle s’ajoute des incertitudes sur la
vitesse et le volume d’échantillonnage, la représentativité statistique, le shattering (éclatement
d’une gouttelette sur la paroi de l’instrument) ainsi que les coïncidences (passage rapproché
de deux gouttelettes dans le faisceau, conduisant à une surestimation du diamètre).

Pour le Fog Monitor, Spiegel et al. (2012) déterminent une erreur théorique croissante
avec le diamètre des gouttelettes, de l’ordre de 10 % en diamètre à 10 µm et jusqu’à 90 %
à 50 µm. Pour le CDP, l’incertitude augmente avec la concentration de gouttelettes du fait
des coïncidences selon Lance et al. (2010) avec, pour N > 400 cm−3, une surestimation du
diamètre jusqu’à 60 %, cohérent avec Faber et al. (2018), et une sous-estimation en N jusqu’à
50 %. Pour le PVM, l’incertitude sur le LWC est de 15 % jusqu’à 30 µm d’après Gerber et al.
(1994) mais l’efficacité de collection diminue au-delà de 20 µm selon Wendisch et al. (2002).
Par ailleurs, les thèses de Fathalli (2022) et Tav (2017) ont validé, lors de la campagne Bure
en 2015 et 2016 (Sec 1.4), les mesures des FM120, FM100, PVM-100 et CDP déployés ensuite
lors de la campagne SOFOG3D. Ces deux études ont montré des résultats satisfaisants du
FM120 en extinction mais une surestimation de la concentration de petites gouttelettes, une
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corrélation correcte entre les FM120 et FM100 mais une sous-estimation du FM100 en raison
de l’impact du vent, ainsi que la nécessité de considérer la vitesse du vent dans les mesures
du CDP sous ballon captif. Pour la campagne SOFOG3D, le CDP et les Fog Monitor ont
été calibrés avant et après la campagne, en diamètre avec des billes de verre de 5 à 40 µm.
Pendant la campagne, du lycopodium (pollen) d’un diamètre caractéristique de 22 µm a été
occasionnellement injecté.

Dans cette thèse, la validation des instruments microphysiques décrits en Sec 3.1 est effec-
tuée par comparaison avec les visibilimètres (PWD et Young), considérés comme référence, de
manière analogue à Guyot et al. (2015). La variable commune entre tous ces instruments est
l’extinction, déduite de la visibilité pour les visibilimètres, via la loi de Koshmieder (Eq. 1.17),
calculée à partir de la distribution dimensionnelle pour le Fog Monitor et le CDP (Eq. 1.16),
et mesurée de manière indépendante pour le PVM. La validation est réalisée en premier lieu
au sol sur 5 capteurs sur les sites de Jachère, Forêt et BASTA (Fig. 3.1) puis en altitude dans
un second temps par comparaison des observations du CDP et du FM120 Jachère. Seules
les visibilités inférieures à 1 km sont considérées. Au sol, les observations sont moyennées à
la minute et seuls les épisodes de plus de 100 points sont comptabilisés. On considérera un
épisode comme validé si la régression linéaire avec le visibilimètre présente un coefficient de
corrélation r supérieur à 0.8 et une pente de régression a entre 0.6 et 1.4.

3.3.1 Validation au sol

Validation Jachère

Sur le site de la Jachère, un FM120 à 2.5 m de hauteur et un PVM à 10 m ont été installés
(Fig 3.2). Le visibilimètre PWD étant installé à 2.5 m, l’extinction du FM120 et PVM seront
comparées à cette hauteur, ajoutant une incertitude aux mesures du PVM en cas de variabilité
significative entre 2.5 et 10 m. La comparaison entre les extinctions du PWD, FM120 et PVM
est illustrée sur la Fig. 3.12 pour l’épisode du 5 janvier 2020 (POI 6c). Un très bon accord
du FM120 avec le PWD est observé, associé à des valeurs de r et a supérieures à 0.85 (Fig.
3.12b). La corrélation du PVM avec le PWD est également très satisfaisante, r valant 0.98,
mais la pente obtenue est plus faible, de 0.71, pouvant être causée par un mauvais réglage
de l’instrument. La comparaison en LWC entre le PVM et le FM120 (Fig. 3.12g) indique
une très bonne corrélation avec des valeurs de r et a proches de 1, associées à des valeurs
de diamètre volumique moyen (MVD) s’échelonnant entre 10 et 20 µm (Fig. 3.12d). La
mauvaise calibration supposée du PVM apparaît en conséquence affecter essentiellement les
petites gouttelettes, de diamètre inférieur à 10 µm.

Afin de valider le jeu de données, l’étude est étendue à l’ensemble des épisodes de SO-
FOG3D, reportée sur la Fig 3.13. La comparaison du FM120 avec le PWD s’avère globalement
satisfaisante. Sur les 26 cas statistiquement significatifs, 18 sont validés, associés à des valeurs
de r supérieures à 0.90, hormis pour 4 épisodes. Les pentes de régression sont cependant as-
sez faibles, seuls 6 échantillons présentant une pente supérieure à 0.8. Les cas invalidés des
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a)

b)

c)

d)

e) f) g)

Figure 3.12: Évolution temporelle durant la POI 6c (a) de la visibilité (b) de l’extinction (c)
du LWC (d) du MVD du PWD (noir), FM120 (bleu) et PVM100 (vert) Régression linéaire
entre (e) le PWD et le FM120 (f) le PWD et le PVM (g) le FM120 et le PVM.

28, 29 et 31 octobre 2019 (a1, a2) sont associés à des dysfonctionnements du FM120 en lien
probablement avec une absence de girouette permettant d’orienter le FM120 face au vent.
D’autres cas invalidés comme les 28 et 29 décembre 2019 (a6, b1) sont associés à des valeurs
très faibles d’extinction du FM120 dont la raison n’est pas claire.

La validation du FM120 et du PVM est récapitulée dans le Tab 3.3. Seuls 7 épisodes ont
été validés pour le PVM. On remarque qu’hormis pour l’épisode du 8 Février, les cas validés
du PVM-100 correspondent à des brouillards non radiatifs, respectivement radiatifs-advectifs
(20191228, 20200105, 20200322, 20200330), de précipitation (20200123) et par affaissement
de stratus (2019129). Des différences en extinction du PVM avec le PWD se retrouvent
sur plusieurs cas radiatifs peu après la formation mais ne sont pas observées pour les cas
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Figure 3.13: Extinction du FM120 Jachère en fonction de l’extinction du PWD. La droite
noire et rouge correspondent à la droite y=x et celle issue de la régression linéaire. Les cas
validés et invalidés sont indiqués par un coche vert et une croix rouge respectivement. Le
nombre de points de chaque régression est indiqué entre parenthèses.

d’affaissement de stratus, de précipitation et d’advection (non montré). La formation de ces
trois types de brouillard étant dépendante des conditions de grande échelle (Sec 1.2), cela
montre une meilleure corrélation entre les mesures du PVM et du PWD lorsque la nappe de
brouillard est homogène. Cela peut s’expliquer par la différence de hauteur entre le PWD
(2.5 m) et le PVM (10 m). En effet, on peut supposer une formation rapide aux deux hauteurs
pour les brouillards non-radiatifs et d’abord au sol pour les brouillards radiatifs, en cohérence
avec les observations des tours de UKMO et Tuzan (Tab. 3.2). Cependant, les faibles pentes
obtenues pour les 7 épisodes validés, inférieures à 0.72, renforcent l’hypothèse d’une mauvaise
calibration du PVM, rendue difficile par un faible volume d’échantillonnage (3 cm3).

Malgré un faible nombre de cas validés, le PVM100 permet néanmoins de compléter les
cas invalidés du FM120, correspondant aux épisodes des 28 et 29 décembre 2020 (Tab 3.3).
Au total, 6 épisodes sur les 30 échantillonnés ne disposent pas de mesures exploitables sur le
site de Jachère. On peut donc estimer que la base de données de 24 épisodes permettra une
analyse approfondie des propriétés microphysiques au sol, menée en Sec 4.
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Table 3.3: Tableau récapitulatif des valeurs de r et a du FM120 et PVM par comparaison
avec le PWD sur le site de Jachère. Les épisodes validés et invalidés sont indiqués par des ✓

et ✗ respectivement. Les mesures du PVM100 le 28 octobre 2019 n’ont pas été considérées,
du fait d’un dysfonctionnement de l’instrument.

Date Type PWD/FM120 Validé PWD/PVM100 Validé
20191028 RAY r = 0.65, a = 0.37 ✗ - -
20191029 RAY r = 0.5, a = 0.62 ✗ - -
20191031 RAY r = −0.18, a = 0.03 ✗ - -
20191205 RAY r = 0.92, a = 0.79 ✓ r = 0.49, a = 1.1 ✗

20191206 RADV r = 0.95, a = 0.66 ✓ r = 0.69, a = 0.34 ✗

20191228 RADV r = 0.34, a = 0.22 ✗ r = 0.81, a = 0.64 ✓

20191229 STL r = 0.62, a = 0.16 ✗ r = 0.94, a = 0.72 ✓

20191230 RAY r = 0.93, a = 0.66 ✓ r = 0.85, a = 0.53 ✗

20200102 RADV r = 0.6, a = 0.37 ✗ r = 0.56, a = 0.55 ✗

20200103 PRE r = 0.77, a = 0.69 ✗ r = 0.89, a = 0.55 ✗

20200104 RAY r = 0.94, a = 0.66 ✓ r = 0.67, a = 0.18 ✗

20200105 RADV r = 0.94, a = 0.85 ✓ r = 0.98, a = 0.7 ✓

20200106 STL r = 0.86, a = 0.67 ✓ r = 0.51, a = 0.46 ✗

20200108 RAY r = 0.9, a = 0.62 ✓ r = 0.23, a = 0.35 ✗

20200123 PRE r = 0.97, a = 0.93 ✓ r = 0.98, a = 0.62 ✓

20200124 RAY r = 0.95, a = 0.84 ✓ r = 0.59, a = 0.37 ✗

20200128 RADV r = 0.88, a = 0.69 ✓ r = 0.18, a = 0.14 ✗

20200208 RAY r = 0.83, a = 0.89 ✓ r = 0.89, a = 0.65 ✓

20200213 RAY r = 0.9, a = 0.73 ✓ r = 0.33, a = 0.3 ✗

20200222 RADV r = 0.88, a = 0.93 ✓ r = 0.33, a = 0.3 ✗

20200223 RADV r = 0.91, a = 0.75 ✓ r = 0.68, a = 0.72 ✗

20200307 RADV r = 0.97, a = 0.98 ✓ r = 0.77, a = 1.1 ✗

20200311 RAY r = 0.63, a = 0.43 ✗ r = 0.56, a = 0.28 ✗

20200322 RADV r = 0.99, a = 0.77 ✓ r = 0.99, a = 0.6 ✓

20200328 RADV r = 0.97, a = 0.72 ✓ r = 0.96, a = 0.55 ✗

20200330 RADV r = 0.96, a = 0.71 ✓ r = 0.87, a = 0.64 ✓

Validation BASTA

Le FM120 ayant été installé à 2.5 m en janvier 2020 sur le site du BASTA, la validation des
mesures avec le visibilimètre Young, également installé à 2.5 m (Fig 3.2) mais de résolution
temporelle (60 s) plus faible que le PWD (15 s), est effectuée sur un nombre plus restreint
d’épisodes (11 cas). La comparaison pour l’épisode du 7 Mars 2020 (POI 14) est présentée
sur la Fig. 3.14. L’extinction du FM120 BASTA est cohérente avec l’évolution temporelle du
Young (Fig. 3.14a) mais une chute significative est constatée entre 2200 UTC et 2300 UTC,
sans corrélation significative avec la force (Fig 3.14a, vert) et la direction (Fig 3.14a, rouge)
du vent mesurées sur le site de Jachère, distant de 1.8 km (pas de mesures sur le site BASTA).

Afin d’approfondir la diminution en extinction à partir de 2200 UTC, les mesures du
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a)

b)

c)

Figure 3.14: Évolution temporelle durant la POI 14 (a) de la force (vert) et direction du vent
(rouge) sur le site de Jachère (b) de l’extinction du Young (en gris) et du FM120 BASTA
(en bleu) (c) Régression linéaire entre le PWD et le FM120 BASTA sur la période validée.
La période d’invalidation de 2154 UTC à 22h59 UTC est superposée en noir sur l’évolution
temporelle du FM120 BASTA.

FM120 BASTA sont comparées aux Fog Monitor des sites de Jachère et Forêt. Cela est justifié
par une résolution temporelle (1 s) identique des 3 instruments ainsi qu’une heure de formation
similaire sur ces 3 sites (Fig 3.15a), en lien avec le caractère radiatif-advectif de l’épisode (Tab
3.2). L’évolution temporelle du LWC, N et Deff , des 3 Fog Monitor, est reportée sur la Fig
3.15. On observe une chute brutale du FM120 BASTA en LWC (Fig. 3.15a), N (Fig. 3.15b)
et Deff (Fig. 3.15c), à partir de 2200 UTC, signant une perte importante des comptages des
grosses gouttelettes. Ces observations se retrouvent sur les spectres dimensionnels du FM210
BASTA (Fig. 3.16), où le mode de gouttelettes initialement à 26 µm diminue significativement
à partir de 2200 UTC en nombre (Fig. 3.16a, bleu clair tiretés) et en masse (Fig. 3.16b, ).
Le mode de larges gouttelettes augmente à partir de 2240 UTC (Fig. 3.16a,b orange), les
valeurs de N, LWC et Deff redevenant comparables à celles des deux autres sites à 2300 UTC
(Fig. 3.15). Malgré une surestimation de la concentration après 2300 UTC (Fig. 3.15d),
cette augmentation du FM120 BASTA se traduit sur le site BASTA par une corrélation de
nouveau correcte en extinction avec le Young (Fig. 3.15b, rouge).
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d)
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Figure 3.15: Évolution temporelle durant la POI 14 (a) de la visibilité (b) de l’extinction (c) du
LWC (d) de la concentration (e) du Deff mesurés sur le site de Jachère (bleu) BASTA (rouge)
et Forêt (vert). Les Fog Monitor (visibilimètres) sont indiqués en traits pleins (pointillés). La
couleur des traits verticaux est concordante avec l’heure des spectres sur la Fig. 3.16.

La cause du dysfonctionnement du FM120 BASTA n’est pas déterminée à l’heure actuelle
mais le circuit de chauffage est mis en cause, des tests en laboratoire étant menés à cet effet.
Ces périodes, de l’ordre de 1 h, ont été invalidées, correspondant aux épisodes des 23 Janvier
et 7 Mars 2020 (Tab 3.4). Par ailleurs, une dérive temporelle a été identifiée à partir de la
mi-mars 2020, affectant les mesures des épisodes des 11, 17 et 22 mars. Cette dérive a été
corrigée en appliquant une corrélation croisée entre le signal du FM120 et du Young, détaillée
plus en détail en App B1. Un décalage croissant de respectivement 2, 4 et 6 s pour les épisodes
du 11, 17 et 22 mars a été obtenu après application de la corrélation croisée (Tab 3.4).

Malgré les corrections apportées, seuls 3 cas ont été validés sur le site BASTA, présentant
des pentes inférieures à 1 (Tab 3.4). Par ailleurs, les 3 cas validés sont des épisodes classés
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a) b)

Figure 3.16: Spectres dimensionnels moyennés sur 20 min en (a) nombre (b) volume durant
le POI 14, mesurés par le FM120 Jachère (continus), FM120 BASTA (tiretés) et FM100 forêt
(croix). La couleur est concordante avec l’heure des traits verticaux sur la Fig. 3.15.

autres que radiatifs, montrant l’impact des conditions de grande échelle dans la corrélation
avec le Young. Cependant, le faible nombre de cas validés et les dysfonctionnements constatés
résultent d’un mauvais fonctionnement du FM120. La calibration post-campagne a en effet
indiqué une perte de signal pour les gouttelettes de diamètre supérieur à 15 µm, expliquant en
partie la diminution observée de la concentration de larges gouttelettes durant SOFOG3D. Les
3 épisodes validés compléteront néanmoins les propriétés microphysiques au sol des brouillards
validés sur le site de Jachère, analysées en Sec. 4.

Validation Foret

Sur le site de la Forêt étaient implantés deux visibilimètres à respectivement 2.5 m (Young) et
10 m (PWD) au-dessus du sol. Le FM100 étant situé à 2.5 m de hauteur, ses mesures seront
comparées à celles du Young. La comparaison entre le FM100, le Young et le PWD durant
le même épisode que sur le site BASTA (POI 14) est illustrée sur la Fig. 3.17. La corrélation
entre le FM100 et le Young est mauvaise jusqu’à 0015 UTC, caractérisée par des valeurs du
FM100 de 2 à 5 fois plus élevées que l’extinction du Young (Fig. 3.17a) et associée à une
pente de régression de 2.13 (Fig. 3.17b). Afin d’approfondir les valeurs élevées d’extinction,
le FM100 est comparé aux 2 autres Fog Monitor des sites de Jachère et BASTA en N, LWC
et Deff (Fig 3.15). Cette surestimation du FM100 est également constatée au début de
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Table 3.4: Tableau récapitulatif des valeurs de r et a par comparaison avec le Young sur
le site BASTA. Le nombre de points est indiqué entre parenthèses. Les épisodes validés et
invalidés sont indiqués par des ✓ et ✗ respectivement. La durée d’interruption et le décalage
temporel observé sont indiqués en commentaires pour les épisodes concernés. Les valeurs de
r et a sans invalidation sont également indiquées.

Date Type PWD/FM120 Validé Commentaire Invalidation/Dérive temporelle
20200123 PRE r = 0.9, a = 0.79 (245) ✓ Invalidation 2127-2234 UTC (r = 0.61, a = 0.68) (311)
20200124 RAY r = 0.82, a = 0.39 (146) ✗ -
20200128 RADV r = 0.61, a = 0.6 (126) ✗ -
20200208 RAY r = 0.51, a = 0.46 (391) ✗ -
20200213 RAY r = 0.61, a = 0.46 (153) ✗ -
20200222 RADV r = 0.7, a = 0.55 (150) ✗ -
20200223 RADV r = 0.83, a = 0.54 (199) ✗ -
20200307 RADV r = 0.83, a = 0.84 (434) ✓ Invalidation 2154-2259 UTC (r = 0.38, a = 0.69) (498)
20200311 RAY r = 0.74, a = 0.45 (150) ✗ Dérive temporelle 2 s
20200317 RAY r = 0.71, a = 0.48 (139) ✗ Dérive temporelle 4 s
20200322 RADV r = 0.95, a = 0.83 (135) ✓ Dérive temporelle 4 s

l’épisode par rapport aux deux autres FM120 en Deff (Fig. 3.15c), et LWC (Fig. 3.15a),
associée à un mode de gouttelettes du FM100 à 35 µm à 2200 UTC (Fig. 3.16, bleu clair croix).
La présence de gouttelettes s’étirant jusqu’à la borne maximale du FM100 (50 µm) indique
que des gouttelettes de diamètre supérieur à 50 µm sont probablement présentes, reflétant la
présence possible de bruine. Cela est associé à des concentrations mesurées particulièrement
faibles jusqu’à 2200 UTC, de l’ordre de 10 à 20 cm−3, inférieures aux valeurs des deux autres
FM120 (Fig 3.15d). Après 2300 UTC, le LWC du FM100 est de nouveau comparable aux
deux autres FM120 mais les valeurs de Deff demeurent plus élevées en raison d’un mode de
larges gouttelettes supérieur à 35 µm (Fig. 3.16, rouge).

Une hypothèse pour expliquer la présence au sol de larges gouttelettes voire de bruine
réside dans la localisation particulière du site de mesures au coeur de la forêt (Fig. 3.2).
Vermeulen et al. (1997) indiquent également la présence de bruine en forêt dans le brouillard,
en lien avec des valeurs élevées de LWC jusqu’à 0.3 g m−3, en accord avec les observations
durant SOFOG3D (Fig. 3.15). Wang et al. (2021) et Burkard et al. (2002) font état de
distributions dimensionnelles, s’étirant jusqu’à la borne maximale du FM100, en nombre et
masse, également observées durant SOFOG3D (Fig. 3.16). Cependant, ces études sont issues
d’observations réalisées au-dessus de la canopée et non au sol où peu de travaux ont été menés.

Ainsi, les mesures du FM100 montrent des valeurs d’extinction, de LWC et Deff signi-
ficatives, en lien possiblement avec la localisation du site de mesures au coeur de la forêt. Ce
comportement est observé pour la majorité des épisodes de la campagne SOFOG3D. Les cor-
rélations du FM100 avec le Young ne satisfont en conséquence que très rarement les critères
de validation (r > 0.8, 0.6 < a < 1.4), contraignant à invalider toutes les mesures du FM100.
Par ailleurs, un PVM a été installé sur le site de la forêt à 10 m, mais la comparaison avec
les mesures validées du FM120 Jachère et PVM Jachère s’est avérée globalement mauvaise.
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Figure 3.17: a) Évolution temporelle durant la POI 14 de l’extinction à 10 m du PWD (en
noir), à 2.5 m du Young (en gris) et à 2.5 m du FM100 Forêt (en bleu) (b) Régression linéaire
entre le Young et le FM100 Forêt (c) entre le PWD et le FM100 Forêt.

Cela nous contraint à finalement invalider toutes les mesures microphysiques du site de la
Forêt (FM100 et PVM). Toutefois, 2 épisodes radiatifs-advectifs et 1 affaissement de stratus
présentent une corrélation du PVM Forêt satisfaisante avec le FM120 et PVM Jachère. Ces
résultats montrent que les mauvaises corrélations du PVM Forêt avec le FM120 et PVM
Jachère apparaissent plus résulter de la variabilité spatiale du brouillard entre ces deux sites,
distants de 2.8 km (Fig. 3.1), que d’un dysfonctionnement du PVM Forêt.

En conclusion, la validation au sol a permis de valider sur le site de Jachère 18 cas sur
26, soit une proportion de 69 %. Le PVM complète la base de données validées, 6 épisodes ne
disposant pas de mesures exploitables sur ce site. Sur le site BASTA, seuls 3 cas sur 11, soit
une proportion de moins de 30 %, ont été conservés et toutes les mesures ont été invalidées
sur le site de la Forêt en raison de l’impact supposé de la localisation du site de mesures.
Sur le site de la Forêt, une analyse prospective plus approfondie, combinant les mesures du
FM100 et du Welas qui est un instrument couvrant une gamme de diamètre de 0.39 à 42 µm,
permettrait d’étudier plus en détail l’incertitude des mesures du FM100 pour chaque épisode.



82 Chapter 3. Campagne SOFOG3D : description et validation des instruments

3.3.2 Validation CDP

Le CDP déployé sous ballon captif durant la campagne SOFOG3D, a fait l’objet d’une val-
idation dans la thèse de Fathalli (2022) dans le cadre de la campagne Bure en 2015 et 2016
et au cours du stage de Ory (2020) dans le cadre de la campagne BIO-MAÏDO en 2019. Ces
deux études ont montré la sous-estimation du CDP par rapport aux mesures des visiblimètres
et Fog Monitor lorsque la force du vent n’était pas prise en compte dans le calcul du volume
d’échantillonnage du CDP. Ainsi, dans cette thèse, la force du vent a été considérée pour
déterminer le volume d’échantillonnage du CDP, en ajoutant, comme indiqué en Sec. 3.1, à
la vitesse d’aspiration du ventilateur (5 m s−1), la vitesse du vent mesurée par la sonde de
turbulence. Cependant, le système d’acquisition du CDP et de la sonde de turbulence étant
indépendant, cela introduit un déphasage. La méthode des corrélations croisées, décrite en
App. B1, a été implémentée pour synchroniser les deux instruments en utilisant la pression
comme variable commune. Aucun décalage n’a été déterminé sur 9 des 15 POIs mais les 6
POIs restantes présentent un déphasage de quelques secondes (POI 9a) à 48 s (POI 2a).

La visibilité du site de Charbonnière n’étant opérationnelle qu’entre le 8 Janvier et le
4 Mars 2020, soit sur 5 POIs parmi 15 (Tab 3.2), les mesures du CDP opérées sur le site
de Charbonnière sont validées par comparaison avec le FM120 situé sur le site de Jachère,
distant de 1.3 km (Fig. 3.1) et de même volume d’échantillonnage que le CDP (0.24 mm2,
Sec. 3.1). L’altitude du CDP est déterminée en retranchant à la hauteur de la sonde de
turbulence, mesurée par un altimètre, la distance, d’environ 3.5 m, séparant le CDP de la
sonde de turbulence le long du câble treuillé (Fig. 3.2). Le FM120 Jachère étant situé à 2.5 m
de hauteur, les observations du CDP sont considérées uniquement du sol jusqu’à deux hauteurs
maximales, fixées à 5 et 15 m. D’une part, la tolérance accordée jusqu’à 5 m permet de filtrer
en partie les mesures lors des opérations de montage et démontage au sol de la sonde de
turbulence. D’autre part, la tolérance jusqu’à 15 m vise à augmenter le nombre d’échantillons
et la représentativité statistique mais ce seuil est soumis à la variabilité microphysique sur la
verticale près du sol. Par ailleurs, la comparaison du CDP avec le FM120 permet d’étendre la
validation en N, LWC et Deff , acquis à une fréquence d’échantillonnage de 1 s mais cumulée
dans cette étude sur 10 s car les instruments ne sont pas co-localisés.

La comparaison des mesures du CDP et du FM120 Jachère pour le même épisode que la
validation sur les sites de BASTA et Forêt (POI 14) est illustrée, en N, LWC et Deff , sur la
Fig. 3.18. Un bon accord entre le CDP et le FM120 est observé sur les 3 paramètres de la
formation jusqu’au palier au sol peu après 0100 UTC, en particulier avec un seuil en hauteur
de 5 m (Fig. 3.18, points rouges). Les altitudes supérieures (points verts) sont associées à
une surestimation en N (Fig. 3.18c) et une sous-estimation du Deff (Fig. 3.18d), malgré
des valeurs de LWC comparables (Fig. 3.18b). Une sous-estimation significative du CDP est
cependant observée à 0600 UTC. Cela est explicable par la variabilité spatiale du brouillard
qui s’est en effet dissipé à Jachère à 0415 UTC puis reformé peu avant 0600 UTC (Fig 3.15a).
Malgré l’indisponibilité de la visibilité, les mesures du CDP indiquent que le brouillard s’est
reformé à Charbonnière plus tardivement, à 0610 UTC, en lien avec une augmentation des
grandeurs microphysiques à 5 m. Le diamètre effectif du CDP demeure cependant sous-estimé,
en raison d’une plus faible concentration de larges gouttelettes (non montré).
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Figure 3.18: (a) Évolution temporelle durant la POI 14 de la hauteur du CDP et de la sonde
de turbulence. Les mesures du CDP dans le brouillard (en dehors ou st) sont indiqués en
noir (en rouge). Les mesures de la sonde de tubulence sont indiquées en gris. (b) du LWC,
(c) de la concentration (d) du diamètre effectif, mesurés par le CDP et le FM120 Jachère
(bleu). Les mesures du CDP correspondant à une hauteur inférieure à 5 m (entre 5 et 15 m)
sont indiquées en rouge (en vert). Régression linéaire (e) du LWC (f) de la concentration (g)
du diamètre effectif entre le CDP et le FM120 Jachère. Les mesures du CDP correspondant
à une hauteur inférieure à 15 m (respectivement 5 m) sont indiquées en vert (en rouge).

Les statistiques montrent une meilleure corrélation entre le CDP et le FM120 en LWC
et Deff lorsque le seuil en hauteur est abaissé à 5 m (Fig. 3.18e, g, rouge), les valeurs de
r en LWC et Deff étant de l’ordre de 0.8 contre 0.72 respectivement avec un seuil de 15 m
(Fig. 3.18e, g, vert). Des différences significatives sont cependant observées en Deff (Fig.
3.18g). La concentration présente, avec le seuil à 5 m, des valeurs très faibles, dispersées
autour de 20 cm−3, alors que N augmente jusqu’à 100 cm−3 avec un seuil à 15 m (Fig 3.18f).
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Ces observations illustrent la variabilité des propriétés microphysiques sur la verticale près
du sol, investiguée plus en détail en Sec. 6. Ces divergences en N sont par ailleurs en partie
causées par la considération des mesures à 0600 UTC, résultant de la variabilité spatiale du
brouillard. r augmentent en effet à 0.57 avec un seuil en hauteur de 5 m sans prise en compte
de cette période (non montré). Ainsi, malgré une comparaison correcte entre les mesures du
CDP et FM120 avec un seuil de 5 m, la variabilité spatiale du brouillard apparaît comme
un frein à la validation des mesures du CDP. Des observations du CDP au sol sur de plus
longues durées sont requises, qui feront l’objet de la Sec. 3.3.3 dans le cadre d’une campagne
d’intercomparaison réalisée de 2021 à 2023 dans le champ d’expérimentation du CNRM.

Durant SOFOG3D, certaines POIs offrent cependant la possibilité de comparer les mesures
du CDP et FM120 au cours de paliers au sol de longue durée du CDP. L’épisode du 23 Février
2020 (POI 13b) est reporté sur la Fig. 3.19 pour 3 des paliers au sol. La variabilité spatiale du
brouillard est présente à la formation, respectivement à 2001 UTC et 2104 UTC sur les sites
de Charbonnière (Fig. 3.19b, noir) et Jachère (Fig. 3.19b, gris). Ces divergences dans l’heure
de formation expliquent sur le palier entre 2020 UTC et 2050 UTC le mode de gouttelettes
du CDP centré sur 10-12 µm (Fig. 3.19f, tiretés), alors que le signal du FM120 est faible
(Fig. 3.19f, plein). Une fois le brouillard établi, les spectres dimensionnels des paliers de
2138 UTC à 2142 UTC (Fig. 3.19g) et de 2158 UTC à 2202 UTC (Fig. 3.19h) montrent
un accord satisfaisant entre le CDP et le FM120, caractérisé par un mode commun de larges
gouttelettes de 19 µm à 23 µm. Des différences pour les faibles diamètres sont cependant
observées, associées d’une part à un mode du FM120 ayant tendance à surestimer les petites
gouttelettes, entre 4 et 6 µm, biais déjà observé dans la thèse de Fathalli (2022) et d’autre
part à un minimum du CDP entre 6 et 7 µm, imputable aux oscillations de la courbe de
Mie (Fig. 3.11). Cependant, le fait que le CDP mesure une concentration significative de
petites gouttelettes durant le premier palier (Fig 3.19e) illustre sa capacité à restituer de telles
concentrations lorsque des petites gouttelettes sont présentes. Enfin, une sous-estimation du
CDP par rapport au Young à partir de 2300 UTC est observée (Fig. 3.19b). Les paliers
suivants au sol indiquent des valeurs plus élevées du CDP en LWC (Fig. 3.19c) par rapport
au FM120 mais toujours similaires en N (Fig. 3.19d) et Deff (Fig. 3.19e), en lien possiblement
avec une augmentation de la concentration de larges gouttelettes sur le site de Charbonnière.

Ainsi, la comparaison au sol des mesures du CDP et FM120 Jachère montre un accord
satisfaisant lorsque le brouillard est établi mais l’impact de la variabilité spatiale est constaté,
rendant la validation du CDP réalisable qu’en cas de nappe de brouillard homogène. Le faible
nombre de périodes de comparaison limite la possibilité de validation des jeux de données.
Toutefois, l’accord du CDP avec les deux visibilimètres du site de Charbonnière s’avère quali-
tativement satisfaisant, en particulier le 24 janvier 2020, présentant plusieurs paliers au sol de
durée supérieure à 20 min (non montré). Ces résultats confortent l’utilisation du CDP dans
l’étude de la structure verticale du brouillard, menée en Sec 5 et Sec 6.

En conclusion, la validation des instruments microphysiques a souligné la nécessité de
mesures co-localisées en raison de la variabilité spatiale du brouillard qui a rendu difficile
la comparaison entre les mesures du CDP et du Fog Monitor. Par ailleurs, certains instru-
ments ont montré des dysfonctionnements comme le FM120 BASTA et PVM Jachère. Enfin,
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Figure 3.19: Évolution temporelle durant la POI 13b (a) de la hauteur du ballon captif
(b) de l’extinction (c) du LWC (d) de la concentration (e) du diamètre effectif mesurés par
le FM120 Jachère (bleu), Young Charbonnière (noir), PWD Jachère (gris) et CDP (points
rouges) Spectres dimensionnels moyennés sur 1 min du CDP (traits tiretés) et FM120 Jachère
(traits pleins) entre (f) 2039 UTC et 2050 UTC (g) 2138 UTC et 2142 UTC (h) 2158 UTC
et 2202 UTC. La couleur des spectres est concordante avec l’heure des traits verticaux.
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l’impact supposé de la localisation du site de mesures au coeur de la forêt a rendu difficile
l’étude de l’impact du vent sur les mesures du FM100. Ces difficultés n’ont pu permettre une
validation exhaustive du jeu de données microphysiques. Ainsi, l’incertitude trop importante
des mesures des différents sites, empêche une étude détaillée de l’impact des hétérogénéités
de surface sur la microphysique. Par conséquent, on se focalisera dans le cadre de cette thèse
d’une part sur la caractérisation des propriétés microphysiques au sol sur le site de Jachère,
associé à un nombre conséquent de cas validés, et d’autre part sur l’analyse des propriétés
microphysiques sur la verticale, à partir des observations du CDP sous ballon captif.

Au préalable, pour mieux évaluer l’incertitude, j’ai mené une campagne d’intercomparaison
dénommée InterompToulouse dans le champ d’expérimentation du CNRM sur le site de la
Météopole à Toulouse durant les hivers 2021/2022 et 2022/2023 . Cette campagne vise à
répondre aux problématiques soulevées durant la validation des données de la campagne SO-
FOG3D, en particulier l’incertitude des mesures du CDP, des deux FM120 et du PVM ainsi
que la quantification de l’impact du vent sur les mesures du FM100.

3.3.3 Poursuite de la validation de données: Intercomparaison dans le
champ d’expérimentation du CNRM

Objectif de l’étude

La campagne IntercompToulouse, déployée dans le champ d’expérimentation du CNRM du-
rant les hivers 2021/2022 et 2022/2023 est présentée Les observations des CDP, FM120 et
PVM sont ensuite analysées puis l’impact du vent sur les mesures du FM100 est investigué.

Tous les capteurs de SOFOG3D ainsi qu’une partie des 18 visiblimètres ont été déployés
durant IntercompToulouse. Les instruments sont illustrés sur la Fig. 3.20, comprenant notam-
ment 4 visibilimètres (3 Young et un PWD), 1 PVM (Jachère), 2 Fog Monitor 120 (Jachère
et BASTA) et 1 FM100 (Forêt) orienté dans la direction sud/sud-ouest. Le CDP installé
sur le mât de 50 m du site de Jachère au début de la campagne SOFOG3D (Fig. 3.2) a été
installé sur le toit de l’abri durant IntercompToulouse. Il est dit orientable, par l’utilisation
d’une girouette, et vise à étudier la variabilité spatiale des propriétés microphysiques dans
ce type de configuration. Le CDP déployé sous ballon captif durant SOFOG3D a été utilisé
uniquement durant l’hiver 2022-2023. Afin de se rapprocher des conditions de mesures de
SOFOG3D, cet instrument était accroché à une corde via une potence à la même hauteur
que les autres instruments (≈ 3 m) avec un empennage lui permettant de s’orienter face au
vent. Par analogie avec SOFOG3D, cet instrument sera nommé CDP ballon. Les quatre vis-
ibilimètres ont été installés en décembre 2021, les Fog Monitor et PVM en janvier 2022 puis
à partir d’octobre/novembre 2022. Au total, on dénombre à partir des mesures de visibilité,
43 et 35 épisodes de brouillard durant l’hiver 2021/2022 et 2022/2023 respectivement. Sur
les deux hivers combinés, les instruments ont fonctionné (hors CDP ballon) pour 21 épisodes
mais seuls 3 cas ont été échantillonnés avec le dispositif instrumental au complet, comprenant
le CDP ballon.
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Figure 3.20: Illustration des instruments déployés durant la campagne IntercompToulouse.
Le CDP ballon, installé en février 2023, est postérieur à l’image. Sa localisation est située
entre le PWD et l’échafaudage.

L’analyse des observations d’IntercompToulouse a fait l’objet du stage d’ingénieur de
Clarisse Nguyen d’une durée d’un mois durant l’été 2023 (Nguyen, 2023), que j’ai encadré.
Une partie des figures présentées dans cette section ainsi qu’en App 6.6 sont directement
extraites de ses travaux. Il a été mis en évidence une décroissance progressive de la valeur
mesurée de la vitesse d’aspiration du FM120 Jachère à partir de novembre 2022, causée par
une obstruction du tube de Pitot. Une vitesse d’aspiration constante a donc été fixée à
14.1 m s−1 (vitesse avant obstruction) durant l’hiver 2022/2023. Par ailleurs, l’offset du PVM
(Sec 3.1) ayant été significativement réduit, les valeurs d’extinction en dessous d’un seuil
minimal, correspondant à l’offset optique, ont été augmentées de ce même offset, permettant
de restituer des valeurs réalistes de Deff (ratio du LWC sur l’extinction).

L’épisode du 22 Février 2023 pour lequel tous les instruments ont fonctionné est illustré
sur la Fig. 3.21. Cet épisode est caractérisé par une force de vent faible, inférieure à 2 m s−1

jusqu’à 0600 UTC (Fig 3.21b, vert), et une direction variable (Fig 3.21b, rouge) durant la nuit.
Au préalable, un excellent accord entre la visibilité du PWD et des trois Young est observé
(Fig. 3.21a), vérifié sur la totalité des épisodes (non montré). Ces résultats justifient que les
différences observées durant SOFOG3D ne peuvent être imputées à des erreurs instrumentales
par comparaison avec un visibilimètre de type Young ou PWD. Les mesures de microphysique
indiquent cependant des différences entre les instruments.
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a)

b)

c)

d)

e)

f)

Figure 3.21: Évolution temporelle durant l’épisode du 22 Février 2023 b) de la visibilité
mesurée par le PWD (noir) et les trois Young (bleu, rouge, vert) (b) de la (vert) force et
(rouge) direction du vent (c) de l’extinction (d) du LWC (e) de la concentration (f) du
diamètre volumique moyen mesurés par le CDP ballon (vert), CDP orientable (vert clair),
FM120 Jachère (rouge), FM120 BASTA (violet), FM100 (bleu) et PVM (orange). La couleur
des traits verticaux est concordante avec l’heure des spectres sur la Fig. 3.22.
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a) b)

Figure 3.22: (a) Spectres dimensionnels moyennés sur 20 min mesurés durant l’épisode du
22 Février 2023 par le CDP ballon (traits pleins) et orientable (traits tiretés) (b) par le
FM120 Jachère (plein), FM120 BASTA (tiretés) et FM100 (croix). La couleur des spectres
est concordante avec les traits verticaux sur la Fig. 3.21.

Analyse des FM120

Un accord satisfaisant est observé entre les FM120 Jachère (Fig 3.21, rouge) et BASTA (Fig
3.21, violet). Cependant, une sous-estimation du FM120 Jachère est observée à partir de 0340
UTC en LWC (Fig. 3.21d) et extinction (Fig. 3.21c). Les spectres dimensionnels, reportés sur
la Fig. 3.22, illustrent une concentration plus faible de larges gouttelettes du FM120 Jachere
(Fig. 3.22b, traits pleins) à partir de 0340 UTC (spectre bleu clair). Le mode de petites et
larges gouttelettes est cependant correctement restitué par le FM120 Jachere, n’affectant en
conséquence qu’assez peu la concentration (Fig. 3.21e, rouge) et le diamètre volumique moyen
(Fig. 3.21f, rouge). Ce comportement entre les deux FM120 est représentatif des brouillards
échantillonnés durant les deux hivers de mesures dont les statistiques en LWC, N et Deff

présentées en App C1, C2 et C3 (FM120 BASTA en fonction de FM120 Jachère) montrent
un coefficient de corrélation en N et Deff supérieur à 0.9 pour 17 (hiver 2021/2022) et 18 (hiver
2022/2023) épisodes respectivement. La pente en Deff , entre 1.1 et 1.2, et LWC, supérieure à
1.4, sur ces deux hivers, confirme la sous-estimation du FM120 Jachère. Cela met en évidence
la sensibilité des mesures à l’alignement, calibration et réglage des instruments. Ainsi, les
mesures du FM120 BASTA, médiocres durant SOFOG3D, apparaissent satisfaisantes durant
IntercompToulouse. Une hypothèse pour expliquer les chutes significatives en LWC du FM120
BASTA observées durant SOFOG3D réside dans une salissure rapide des optiques.
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Analyse des CDP ballon et orientable

Jusqu’à 0340 UTC, le spectre dimensionnel du CDP ballon est monomodal, centré sur un
diamètre de 10 µm (Fig. 3.22a, bleus pleins). La distribution du CDP ballon présente d’une
part un diamètre plus élevé que celui des deux FM120 (Fig. 3.22b, bleu) et d’autre part
une concentration de petites gouttelettes plus élevée que le CDP orientable (Fig. 3.22a, bleu
tiretés). Cela explique la surestimation du CDP ballon en extinction (Fig. 3.21c, vert), LWC
(3.21d, vert) et N (3.21e, vert). Lorsque la distribution du CDP ballon devient bimodale
avec l’établissement d’un mode centré sur 20 µm (Fig. 3.22a, bleu clair), la concentration de
petites gouttelettes du CDP ballon s’affaisse, en accord avec les deux FM120 (Fig. 3.22b)
mais la concentration de larges gouttelettes du CDP orientable est sous-estimée (Fig. 3.22a,
bleu clair). Ce comportement des 2 CDPs est représentatif des 4 épisodes échantillonnés,
présentant une corrélation en LWC correcte après l’établissement du mode de larges gout-
telettes (Fig. C4, a,b,c,d, rouge), la régression en N étant peu modifiée quel que soit le mode
de la distribution (Fig. C4, e,f,g,h). Ces résultats indiquent que la concentration du CDP ori-
entable est sous-estimée malgré des diamètres modaux correctement restitués, la corrélation
en Deff étant satisfaisante quelle que soit la forme de la distribution (Fig. C4, i,j,k,l).

La comparaison des 2 CDPs avec les 2 FM120 a montré des écarts sur le mode de petites
gouttelettes, centré sur 9-10 µm pour les 2 CDP et 6 µm pour les 2 FM120. Cette différence
pourrait être causée par une sous-estimation et une surestimation respectivement du diamètre
et de la concentration de petites gouttelettes du FM120, déjà mis en évidence dans la thèse de
Fathalli (2022). Par ailleurs, l’accord satisfaisant dans le mode de larges gouttelettes conforte
la confiance accordée dans les mesures du CDP ballon pour l’exploration de la structure
verticale du brouillard en Sec. 5 et 6. Cette étude illustre l’incertitude associée aux mesures
microphysiques. Une analyse plus poussée est nécessaire pour mieux évaluer les conditions et
paramètres qui influencent ces résultats mais cela sort du contexte de cette thèse.

Analyse du PVM et validation générale avec le PWD

Les mesures du PVM Jachère, médiocres durant SOFOG3D, (Tab 3.3), sont cohérentes en
extinction (Fig 3.21c, orange) et LWC (Fig 3.21d, orange) avec les autres instruments mal-
gré une sous-estimation en extinction par rapport au PWD (3.21b, noir). La corrélation
satisfaisante du PVM en extinction avec le PWD, représentative des autres instruments, est
observée durant les deux hivers de mesures, seuls 4 épisodes présentant des valeurs de r (PVM
en fonction du PWD) inférieures à 0.7 (Fig. C5), ce qui est imputable en partie à la diminu-
tion de l’offset optique. Cependant, la sous-estimation de l’extinction du PVM par rapport
au PWD est confirmée, traduite par des valeurs de pente s’échelonnant entre 0.17 et 0.71
(hormis pour l’épisode c2 de l’hiver 2021/2022 où les mesures du PVM sont douteuses, Sec.
6.6).

Cette sous-estimation du PVM peut être expliquée par une mauvaise calibration. En
effet, malgré une incertitude faible en LWC, de l’ordre de 15 % d’après Gerber et al. (1994),
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Wendisch et al. (2002) ont montré une diminution de l’efficacité de collection du PVM pour
des gouttelettes de diamètre supérieur à 20 µm. Une perte de sensibilité du PVM lorsque la
concentration devient faible est proposée par Wendisch (1998). Par ailleurs, la validation des
mesures du PVM dans la thèse de Mazoyer (2016), dans le cadre de la campagne ParisFog
(Sec. 1.4), a montré une sous-estimation jusqu’à un facteur 2 par rapport à un visibilimètre.
Des valeurs plus élevées de LWC et Deff du PVM par rapport au FM100 sont cependant
observées par Burnet et al. (2012) mais associées à une sous-estimation du FM100. Enfin,
la validation du PVM, installé à 50 m sur un mât durant la campagne Bure, a montré des
résultats cohérents avec le CDP (Fathalli, 2022). Ainsi, les observations durant la campagne
IntercompToulouse montrent la sensibilité du PVM à la calibration. Une correction du biais
moyen en calibration du PVM est nécessaire afin d’approfondir son incertitude de mesure.

Analyse du FM100 et impact du vent

L’épisode du 22 Février 2023 a été sélectionné car il présente une direction de vent variable
durant la nuit (Fig 3.21b, vert), permettant d’étudier l’impact de la direction et force du vent
sur les mesures du FM100. Une diminution en N (Fig. 3.21d, bleu) et LWC (Fig. 3.21c,
bleu) est en effet observée de 0340 UTC à 0405 UTC puis de 0430 UTC à 0445 UTC lorsque
le vent vire NO et N respectivement (Fig 3.21b, rouge), soit latéralement par rapport à l’axe
d’aspiration du FM100. Les spectres dimensionnels, durant la première période, indiquent
une diminution de la concentration de larges gouttelettes du FM100 (Fig. 3.22b, croix),
de 0340 UTC (bleu clair) à 0400 UTC (vert). Le diamètre du mode de larges gouttelettes
demeure cependant stable, associé à des valeurs de diamètre volumique moyen en accord avec
les autres instruments (Fig. 3.21f, bleu). Au regard des faibles forces de vent mesurées,
inférieures à 1 m s−1 durant cette période (Fig 3.21b, vert), ces observations sont en accord
avec Guyot et al. (2015) qui constatent un faible rétrécissement de la distribution ainsi qu’une
faible diminution du Deff pour des forces de vent inférieures à 3 m s−1.

L’impact de la direction du vent sur les mesures du FM100 est étudié statistiquement à
partir des observations du second hiver de mesures. On compare dans un premier temps avec
les mesures du PWD. Le coefficient de corrélation entre les mesures du FM100 et PWD est
déterminé par tranche de 45◦ de l’angle θ correspondant à la différence angulaire entre la
direction du vent et l’axe d’aspiration du FM100, orienté sud-sud-ouest (Fig 3.23a).

Les résultats sont reportés sur la Fig. 3.23b, en lien avec la répartition de la direction du
vent mesurée durant la campagne IntercompToulouse, indiquée sur la Fig. 3.23a. On observe
que r diminue avec l’augmentation de θ (Fig. 3.23b). La meilleure corrélation est obtenue avec
|θ| <22.5◦ où r vaut 0.82, représentative des conditions coaxiales (Sec. 3.1). Au-delà de 30◦ en
θ, la perte de collection des gouttelettes (Guyot et al., 2015) du FM100 devient significative,
les plus faibles corrélations étant en effet obtenues lorsque la direction du vent est latérale
et opposée à l’axe d’aspiration du FM100 (Fig. 3.23b). Cependant, ces observations sont à
nuancer car on constate que r est également meilleur lorsque le nombre d’échantillon est grand,
les directions latérales et opposées correspondant à un nombre d’échantillon significativement
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Figure 3.23: (a) Rose des vents durant IntercompToulouse. La force du vent en m s−1 est
indiquée en couleurs (b) Coefficient de corrélation r entre l’extinction du PWD et du FM100
en fonction de la différence d’angle θ entre l’axe d’aspiration du FM100 et la direction du
vent, indiquée en (a). Le nombre de points est indiqué pour chaque tranche angulaire. Le
FM100 est orienté en (a) dans la direction sud-sud-ouest (b) face au vent.

réduit par rapport aux conditions coxiales en raison d’une direction de vent moins fréquente
(Fig 3.23a). On remarque par ailleurs une très bonne corrélation pour une direction 3/4
dos. Une hypothèse réside dans la présence d’un obstacle, modifiant l’écoulement du flux
mais le faible nombre d’échantillon pourrait également être une explication. Enfin, même en
configuration défavorable, la corrélation du FM100 avec le PWD demeure correcte avec des
valeurs de r supérieures à 0.5. Ces résultats indiquent que l’impact du vent sur les mesures
du FM100 est significatif mais pas critique. Guyot et al. (2015) font le même constat et
justifient la perte d’efficacité raisonnable du FM100 par une tête de prélèvement constituée
d’une grande ouverture, minimisant l’impact du vent (Fig. 3.2). Une autre hypothèse réside
dans des gouttelettes échantillonnées de faibles diamètres, moins affectées par l’impact du
vent et conduisant à une faible perte de collection.

Nous analysons dans une seconde étape l’impact sur les valeurs de N, LWC et Deff .
Le ratio entre le FM100 et FM120 Jachère est également déterminé, en appliquant des
moyennes minutes. Malgré la surestimation de la concentration de petites gouttelettes du
FM120 Jachère mis en évidence par Fathalli (2022), le FM120 Jachère a été sélectionné car
présentant le plus de périodes de fonctionnement par rapport aux autres instruments. Ce
choix est conforté par un accord satisfaisant observé entre les 3 Fog Monitor en termes de
distributions dimensionnelles lors de l’épisode du 23 Février 2023 (Fig 3.22b). De plus, les
valeurs de concentration observées durant IntercompToulouse, de l’ordre de 50 à 200 cm−3

(Fig 3.21e), apparaissent significativement plus élevées que sur le site de la forêt durant la
campagne SOFOG3D, inférieures à 30 cm−3 (Fig 3.15d), permettant une évaluation représen-
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a) b) c)

Figure 3.24: (a) Concentration mesurée par le FM100 (rouge) et ratio (bleu) NF M100/NF M120
(b) LWC et ratio LWCF M100/LWCF M120 (c) Deff et ratio DeffF M100/DeffF M120 , en fonction
de la différence d’angle entre l’axe d’aspiration du FM100 et la direction du vent. L’enveloppe
de couleur correspond à la distribution entre le quantile 25 et 75. Les diamètres effectifs et
ratios calculés en (c) correspondant au mode de larges (respectivement petites) gouttelettes
sont indiqués par des traits pleins (tiretés)

tative de l’impact du vent sur la concentration. Par ailleurs, une distinction à 15 µm a été
effectuée sur les valeurs de Deff afin de discriminer le mode de petites et larges gouttelettes,
conforme au seuil de 14 µm proposé par Guyot et al. (2015).

On a reporté les résultats sur la Fig. 3.24. On observe que l’impact sur la concentration
(Fig. 3.24a) montre une diminution de N (Fig. 3.24a, rouge) et du rapport NF M100/NF M120
(Fig. 3.24a, bleu) jusqu’à 100◦ (Fig. 3.24a), représentant une baisse de 21 % et 35 % re-
spectivement par rapport aux conditions coaxiales (θ = 0◦C). Ces résultats sont cependant
associés à un écart interquartile significatif des valeurs de N (Fig 3.24a, rouge). L’influence
sur le LWC est le plus significatif, traduisant l’impact du vent sur les grosses gouttelettes. Le
LWC du FM100 diminue en effet avec l’augmentation de θ (Fig. 3.24b, rouge), une baisse de
70 % étant observée à 180◦ mais le ratio LWCF M100/LWCF M120 apparaît peu impacté (Fig.
3.24b, bleu). Une augmentation du rapport LWCF M100/LWCF M120 est également observée
pour θ = 135◦, pouvant être causée par la présence d’un obstacle perturbant l’écoulement du
flux. Enfin, l’impact du vent sur le Deff est le moins significatif (Fig. 3.24c), associé à une
diminution de 15 % à 100◦ (Fig. 3.24c, rouge). Considérant les faibles forces de vent mesurées
durant IntercompToulouse, majoritairement inférieures à 2 m s−1 (Fig 3.23a), ces observations
sont cohérentes avec Guyot et al. (2015), constatant un faible rétrécissement du spectre pour
des forces de vent inférieures à 3 m s−1. Ainsi, l’impact du vent apparaît significatif sur la
concentration et surtout le LWC, en accord avec les résultats de Spiegel et al. (2012), avec
une diminution observée de l’ordre de 30 % en N et 70 % en LWC, le diamètre effectif demeu-
rant peu impacté. Ces résultats montrent que le taux de comptage, en particulier des larges
gouttelettes, diminue significativement sous l’influence du vent. Une configuration coaxiale
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Table 3.5: Tableau récapitulatif du nombre d’épisodes validés durant IntercompToulouse. Les
mêmes seuils qu’à SOFOG3D sont utilisés, i.e. r>0.8 et 0.6 < a < 1.4. Les FM120 Jachère et
BASTA ainsi que les CDP ballon et orientable sont comparés entre eux. Seule la comparaison
avec le mode de larges gouttelettes est considérée entre les deux CDP. Le PVM et le FM100
sont comparés au PWD. Les conditions coaxiales pour le FM100 correspondent à θ<30 ◦C.

Variable FM120 Jachère/BASTA CDP Ballon/Orientable PVM Jachère FM100
Extinction 13/24 0/4 2/23 r=0.81 co-axial
LWC 5/24 2/4 - -
N 23/24 0/4 - -
Deff 20/24 2/4 - -

semble donc essentielle afin de restituer correctement le LWC dans le cas d’un instrument à
orientation fixe comme le FM100, comme le préconisent également Doulgeris et al. (2020).

En conclusion, l’analyse des observations de la campagne IntercompToulouse a poursuivi
la validation des instruments déployés durant SOFOG3D. Les comparaisons en App. 6.6 sont
synthétisées dans le Tab. 3.5. En termes d’incertitudes, les principaux résultats sont :

• Le CDP ballon, dont la validation a été rendue difficile par la variabilité spatiale du
brouillard durant SOFOG3D, a présenté une distribution dimensionnelle comparable
aux 3 Fog Monitor. En particulier, le diamètre du mode de larges gouttelettes est com-
parable entre les 2 CDPs et les 2 Fog Monitor. Une sous-estimation de la concentration
du CDP orientable est cependant observée malgré des diamètres modaux similaires.
Cela se traduit par une comparaison entre les deux CDP mauvaise en concentration et
extinction mais acceptable en LWC et Deff (Tab. 3.5). Ces observations permettent de
valider les mesures du CDP ballon et conforte son utilisation dans l’étude des propriétés
microphysiques du brouillard sur la verticale, menée en Sec. 5 et 6.

• Des dysfonctionnements ont été constatés durant SOFOG3D dans les mesures du FM120
BASTA et PVM Jachère. Durant IntercompToulouse, les mesures de ces deux instru-
ments ont indiqué une corrélation satisfaisante avec le FM120 Jachère et le PWD re-
spectivement mais de faibles valeurs de pente sont observées en extinction et LWC (Tab
3.5). Ces résultats mettent en évidence la sensibilité des mesures à l’alignement, cal-
ibration et réglage des instruments. Une correction des biais en calibration apparaît
donc nécessaire afin d’évaluer correctement l’incertitude de mesure.

• Enfin, l’impact du vent sur les mesures du FM100 a montré une meilleure corrélation
avec le PWD en conditions coaxiales (Tab. 3.5), à nuancer cependant par un nombre
d’échantillon plus grand. Le LWC apparaît comme le paramètre le plus sensible, illus-
trant l’impact du vent sur les larges gouttelettes. Une correction des valeurs de LWC
du FM100 semble donc requise en conditions non coaxiales.

Cette section a montré la nécessité de valider les mesures des instruments déployés. La
température de la sonde de température, embarquée sous le ballon captif avec le CDP, a
également été analysée. Un biais froid a été identifié, détaillé dans la section suivante.
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3.4 Biais de la sonde de turbulence
Un biais froid de la sonde de turbulence, utilisée sous le ballon captif durant SOFOG3D pour
documenter le profil vertical des propriétés thermodynamiques du brouillard, a été identi-
fié. Nous proposons une correction qui sera appliquée en Sec 6 pour l’étude des propriétés
microphysiques sur la verticale.

3.4.1 Mise en évidence

Sonde

RS

MWRD

MWRF

Figure 3.25: Profil vertical de la température mesurée par la sonde de turbulence (bleu), les
radiosondage RS (noir) et le radiomètre MWR HATPRO (rouge, respectivement vert) le plus
proche du début D (respectivement, fin F) du profil de la sonde de turbulence. Les portes du
HATPRO sont indiquées par des points noirs. Les lancers de radiosondage dans le brouillard
(en dehors) sont indiqués en noir (en gris). Les RS a2 et a3 ont été opérés dans les 10 minutes
précédant la formation et suivant la formation de brouillard respectivement.

La température de la sonde de turbulence est comparée aux radiosondages RS41 opérés
durant SOFOG3D, considérés comme référence dans cette étude. Pour chaque lancer de RS41,
le profil vertical de la sonde de turbulence le plus proche verticalement et temporellement
a été sélectionné sur une fenêtre temporelle de 30 min. Les mesures des profils verticaux de
température des RS41 et de la sonde de turbulence sont comparées à une résolution verticale de
10 m en raison de la vitesse d’ascension rapide du RS41, de l’ordre de 5 à 7 m s−1 (Jensen et al.,
2016). Au total, 23 radiosondages ont été considérés, dont la comparaison en température
avec la sonde de turbulence pour 12 d’entre eux est illustrée sur la Fig. 3.25. Seuls 5 RS41 ont
été lancés stricto sensu dans le brouillard, indiqués en gras. Cependant, la majorité d’entre
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a) b)

Figure 3.26: Température de la sonde de turbulence en fonction de la température (a) des
radiosondages (b) du radiomètre HATPRO. La couleur des points dépend de l’épisode.

eux ont été réalisés peu avant la formation du brouillard (a3,c1,d3), durant une période
temporaire de brume (b1) ou peu après la dissipation (a2,d1), caractérisés par une masse
d’air à saturation ou à une humidité relative supérieure à 95 % sur une épaisseur significative.

Une sous-estimation de la température de la sonde de turbulence est constatée sur plusieurs
profils verticaux, de l’ordre de 1.5 ◦C, oscillant entre 0.4 ◦C (c3) et 2 ◦C (b3,d2). La forme
du profil est cependant correctement restituée par la sonde au sol (d3) et au sommet (a2).
Un biais positif est constaté durant les POI 11, 14 et 15 (non montré) dont la raison n’est
pas claire. Ce biais froid observé avec les radiosondages est confirmé par comparaison avec
les mesures du radiomètre HATPRO. Un accord satisfaisant est en effet observé entre les
RS41 et le HATPRO sur la majorité des lancers de radiosondage (Fig. 3.25), hormis proche
du sol en cas de couche d’inversion marquée (c3) ou de pied convectif en lien avec la faible
résolution verticale du HATPRO près du sol. Ce biais froid de la sonde de turbulence présent
en conditions proches de la saturation apparaît également pour les radiosondages opérés avant
la formation du brouillard (c3), où l’humidité au sol est de l’ordre de 90 % (non montré), ainsi
qu’en conditions plus sèches (d2).

3.4.2 Variabilité temporelle et verticale

La comparaison de la température de la sonde de turbulence avec les radiosondages, réal-
isée par tranche d’altitude de 10 m sur les 23 profils sélectionnés, est reportée sur la Fig.
3.26a. Pour la comparaison avec le HATPRO (Fig. 3.26b), toutes les mesures de la sonde
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a) b)

c) d)

Figure 3.27: Profil vertical de la différence entre la température de la sonde de turbulence et
des radiosondages pour les mois de (a) décembre 2019 (b) janvier 2020 (c) février 2020 (d)
mars 2020. Les profils d’un même épisode sont indiqués par un dégradé du clair au foncé.

de turbulence sont considérées à chaque hauteur de porte du HATPRO en fixant un seuil de
tolérance de la hauteur de la sonde à plus ou moins 2.5 m. Le nombre d’échantillons est par
conséquent plus élevé avec le radiomètre, étendant l’étude aux épisodes où aucun lancer de
radiosondages n’a été effectué (POI 1a,1b,3,4,10), ajoutant 278 points de comparaison. Les
mesures du radiomètre HATPRO sont cependant moins précises que les radiosondages, no-
tamment en cas de forte inversion de température (Löhnert and Maier, 2012; Massaro et al.,
2015). Cependant, dans la couche limite, Martinet et al. (2017) ont montré la capacité du
HATPRO a restituer correctement les inversions proches de la surface en conditions stables.
Durant la campagne SOFOG3D, le radiomètre HATPRO déployé sur le site de Charbonnière
a présenté un accord satisfaisant avec les radiosondages, le biais obtenu étant inférieur à 0.5 K
jusqu’à 2 km d’altitude (Martinet et al., 2022). Les statistiques confirment un biais froid de
la sonde de turbulence par rapport aux radiosondages pour des températures inférieures à
7.5 ◦C, une plus grande dispersion étant constatée pour des températures supérieures (Fig.
3.26a). Une même tendance est observée avec le radiomètre (Fig. 3.26b), avec cependant plus
de dispersion, le coefficient de détermination R2 valant 0.77 contre 0.88 avec les radiosondages.

Afin d’évaluer ce biais sur la verticale, on compare les différents profils sur la Fig. 3.27.
On observe que le biais apparaît relativement homogène sur la verticale par comparaison avec
les radiosondages (Fig. 3.27). Cela est confirmé par comparaison avec le radiomètre, illustrée
sur la Fig. 3.28, présentant un biais froid de l’ordre de 1 à 2 ◦C, oscillant de 0.1 ◦C (Fig.
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a) b) c)

Figure 3.28: Profil vertical de la différence entre la température de la sonde de turbulence et
du radiomètre HATPRO (a) de la POI N°1 à la POI N°3 (b) de la POI N°4 à la POI N°11
(c) de la POI N°12 à la POI N°15. L’enveloppe de couleur correspond aux quantiles 25 à 75.

3.28b, jaune) à 4 ◦C (Fig. 3.28c, bleu). Des écarts significatifs sont cependant observés au sol,
possiblement causés par la variabilité des RS41 près du sol (Fig. 3.27a, rouge clair ; b,bleu)
ainsi qu’au sommet du nuage entre 50 m (Fig. 3.27c, vert) et 370 m (Fig. 3.28c, gris). Une
hypothèse pour expliquer les différences au sommet réside dans une diminution significative
de l’humidité relative, induisant un écart en température en raison de l’évaporation des gout-
telettes et humidifiant la sonde de turbulence. La comparaison avec le radiomètre indique
également un biais négatif croissant au-dessus de 250 m sur certains profils (Fig. 3.28c, POI
13a, bleu), Cela pourrait être causé par une mauvaise restitution du radiomètre de l’inversion
de température au sommet, constatée par comparaison avec les radiosondages sur certains
profils de la POI 13a (non montré).

La variabilité du biais est analysée plus finement à l’échelle d’un épisode afin d’estimer
si sa correction est applicable par épisode ou sur chaque profil vertical. La comparaison
ponctuelle avec les radiosondages (Fig. 3.27) indique un biais variable, homogène (22 février)
et hétérogène (8 février, 7 Mars) mais des mesures continues sont requises. Le manque de
résolution verticale près de la surface du HATPRO rendant la comparaison difficile, les stations
météorologiques ont donc été considérées : la station de Jachère à 10 mètres, à une hauteur
suffisante pour s’affranchir du gradient vertical de température près du sol (Duynkerke, 1999),
ainsi que celles des tours de Tuzan et UKMO à 45 m et 50 m, qui minimisent de plus l’influence
des hétérogénéités de surface. En raison de l’éloignement géographique de ces 3 sites par
rapport à Charbonnière, respectivement 1.3 km (Jachère), 3.7 km (Tuzan) et 5.5 km (UKMO),
des températures comparables sont nécessaires afin de garantir des conditions homogènes. La
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a) b)

Figure 3.29: Température mesurée durant la POI 14 (a) à 2 m sur le site de Jachère et
Charbonnière (b) A 50 m sur le site de UKMO et 45 m sur le site de Tuzan. Les mesures du
site UKMO ne sont disponibles qu’à partir de 0000 UTC.

température a ainsi été comparée à 2 m entre les sites de Jachère et Charbonnière (pas de
mesures à 10 m) et entre 45 et 50 m entre les sites de Tuzan et UKMO. L’épisode du 7 Mars
2020 (POI 14), illustré sur la Fig. 3.29 présente des conditions homogènes entre les 4 sites,
traduites par un R2 de respectivement 0.94 (Fig. 3.29a) et 0.96 (Fig. 3.29b).

La comparaison des mesures de la sonde de turbulence à 10 m (Charbonnière), 45 m
(Tuzan) et 50 m (UKMO), en fixant un seuil de tolérance de 5 m sur la hauteur de la sonde de
turbulence, est reportée sur la Fig. 3.30. Une évolution comparable est constatée. On observe
en effet un biais d’abord positif jusqu’à 2300 UTC, de l’ordre de 1.5 à 2.1 ◦C à Jachère (Fig.
3.30a) et entre 1.4 ◦C et 3.5 ◦C à Tuzan (Fig. 3.30b) respectivement, diminuant à 1 ◦C à partir
de 0100 UTC sur le site de Tuzan puis devenant faiblement négatif entre 0430 UTC et 0615
UTC, en accord avec les 3 sites. Le biais ne devient négatif de manière significative qu’à partir
de 0730 UTC, de l’ordre de 0.7 ◦C sur le site de Jachère et entre -1 et −1.5 ◦C sur les sites de
Tuzan et UKMO. Cette évolution est cohérente avec les trois radiosondages opérés durant la
nuit (Fig. 3.27d), associée à un biais d’abord positif à 2253 UTC, plus marqué en altitude,
devenant négatif de l’ordre de −0.5 ◦C à 0517 UTC et s’accentuant à 0827 UTC, atteignant
−1 ◦C. Ces observations illustrent la variabilité du biais de la sonde de turbulence à l’échelle
d’un même épisode, les différences ne pouvant être imputées à des conditions météorologiques
hétérogènes entre les sites de mesures (Fig. 3.29).

Ainsi, le biais froid identifié dans les mesures de la sonde de turbulence présente un car-
actère homogène sur la verticale, hormis proche du sol et au sommet du nuage. Ce biais
n’apparaît pas homogène temporellement à l’échelle de la campagne, devenant positif sur les
dernières POIs, mais dépendant de la valeur absolue de la température, avec une forte disper-
sion. Il n’est pas davantage homogène durant un même épisode, des différences significatives
ayant été constatées malgré des conditions météorologiques homogènes. Cela implique que la
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a)

b)

c)

d)

Figure 3.30: Évolution temporelle pour la POI 14 de (a) la hauteur de la sonde de turbulence
sous ballon captif. Les tranches verticales entre 5 et 15 m, 40 et 50 m et 45 et 55 m sont
indiquées en rouge, bleu et vert. (b) la température à 10 m à Jachère et sonde entre 5 et 15 m
(c) la température à 45 m à Tuzan et sonde entre 40 et 50 m (d) la température à 50 m à
UKMO et sonde entre 45 et 55 m. Mesures disponibles à partir de 0000 UTC sur site UKMO.

correction de ce biais doit a priori être appliquée à chaque profil vertical de la sonde.

3.4.3 Proposition de correction

La proposition de la correction du biais froid de la sonde de turbulence est la suivante :

• La correction est d’abord appliquée par comparaison avec les radiosondages sous la
forme TSonde Corrigee = aTSonde + b où a et b représentent respectivement la pente et
l’ordonnée à l’origine de la régression linéaire entre les RS41 et la sonde de turbulence.
Un exemple est illustré sur la Fig. 3.31, caractérisé par un biais froid relativement
homogène sur la verticale, de l’ordre de -1.5 à −2 ◦C (Fig. 3.31b). Après correction,
le biais est significativement réduit, en particulier à partir de 100 m. La correction est
cependant perfectible jusqu’à 25 m, associée à un biais chaud de l’ordre de 0.9 ◦C (Fig.
3.31b). Sur les 23 radiosondages réalisés, 16 profils corrigés présentent un R2 supérieur
à 0.8 et une pente entre 0.7 et 1.3 (non montré), fixés comme seuils minimaux pour
laquelle la correction est appliquée. Seuls les profils de plus de 5 points sont corrigés,
excluant les brouillards de moins de 50 m d’épaisseur.
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a) b)

Figure 3.31: (a) Température mesurée par le radiosondage opéré le 20 février 2020 à 0539 UTC
en fonction de la température de la sonde de turbulence (b) Profil vertical du radiosondage
(noir), de la sonde de turbulence (rouge) initiale (vert) corrigée avec les radiosondages.

• Si aucun radiosondage n’est disponible sur une fenêtre temporelle de 30 min, les obser-
vations à 10 m de la station du site de Jachère sont considérées, séléctionnée en raison
d’une part de sa proximité avec le site de Charbonnière (1.3 km) et d’autre part d’un
accord satisfaisant globalement avec les radiosondages et la sonde de turbulence (non
montré). Pour chaque profil vertical de la sonde est retranchée ou ajoutée la médiane de
la différence avec la station, en appliquant un seuil de tolérance de 5 m sur la hauteur
de la sonde. Seule une correction absolue est appliquée, garantissant néanmoins une
correction régulière minimale du biais de la sonde de turbulence.

Afin d’identifier la cause de ce biais, des expérimentations sont actuellement réalisées
dans le champ d’expérimentation du CNRM, en coopération avec l’équipe 4M et TRAMM
du groupe GMEI du CNRM. Un biais froid de l’ordre de 2 ◦C a été mis en évidence avec
la version utilisée durant la campagne SOFOG3D par rapport à une sonde de référence, en
accord avec les résultats décrits dans cette section mais le biais apparaît plus systématique.
Des analyses plus approfondies sont actuellement en cours d’étude dans l’équipe 4M dont les
premiers résultats tendent à imputer le système d’acquisition.

3.5 Conclusion

Les propriétés des brouillards échantillonnés durant les 6 mois de mesures de la campagne
SOFOG3D ont tout d’abord été documentées en termes de type, durée de vie, persistance,
et visibilité minimale. Les visibilités minimales et proportions de brouillards persistants sont
apparus comparables à la climatologie réalisée sur 6 stations du sud-ouest de la France mais
des différences ont été observées en termes de durées de vie notamment. Ces résultats globale-
ment en accord soulignent la représentativité de la campagne SOFOG3D dans la climatologie
du brouillard dans le sud-ouest. Peu de différences ont par ailleurs été constatées entre brouil-
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lard radiatif et radiatif-advectif, majoritairement observés durant la campagne, confirmant
l’hypothèse que le type de brouillard est déterminé par ses mécanismes de formation.

Dans un second temps, les instruments microphysiques déployés sur les différents sites ont
été validés, étape nécessaire en raison de l’incertitude de mesure importante. Les résultats
ont montré une validation satisfaisante sur le site de Jachère, 18 épisodes ayant été validés,
mais plus mauvaise sur les sites BASTA et Forêt, où respectivement 3 épisodes et toutes les
mesures ont été invalidées. La validation a mis en évidence la forte incertitude de mesure sur
les différents sites, ne permettant pas d’étudier l’impact des hétérogénéités de surface sur la
microphysique. De plus, la validation des mesures du CDP au sol sur le site de Charbonnière,
par comparaison avec le Fog Monitor à 2.5 m du site de Jachère, a été rendue difficile en raison
de la variabilité spatiale du brouillard. L’utilisation de 2 seuils en hauteur maximale du CDP,
à respectivement 5 m et 15 m, a montré la forte variabilité de la microphysique sur la verticale
près du sol, en particulier de la concentration de gouttelettes. Les faibles concentrations
observées au sol ont conduit à des différences marquées entre le CDP et FM120, alors que la
comparaison s’est avérée satisfaisante en LWC et Deff avec un seuil de 5 m.

Pour évaluer l’incertitude, j’ai réalisé une campagne d’intercomparaison, déployant les
mêmes instruments qu’à SOFOG3D, dans le champ d’expérimentation du CNRM entre 2021
et 2023. Les mesures du CDP ont présenté un accord satisfaisant avec les autres instruments.
Une différence a cependant été constatée avec les Fog Monitor dans la restitution du mode
de petites gouttelettes, causée probablement par une surestimation du Fog Monitor. Ces
observations motivent l’utilisation du CDP pour sonder la structure verticale du brouillard.
Par ailleurs, malgré de bonnes corrélations, certains instruments ont présenté des dysfonc-
tionnements, illustrant la sensibilité des mesures à l’alignement, calibration et réglage des
instruments. Enfin, l’impact du vent sur les mesures du FM100 a été analysé, indiquant une
meilleure corrélation avec le visibilimètre en conditions coaxiales et une diminution significa-
tive du LWC lorsque ces conditions ne sont pas vérifiées. Ces résultats soulignent la nécessité
de conditions coaxiales pour la mesure de LWC du FM100.

Enfin, le biais froid identifié dans les mesures de la sonde de turbulence a été analysé.
Ce biais est apparu relativement homogène sur la verticale, hormis près du sol et au sommet
du nuage, mais hétérogène temporellement, a l’échelle de la campagne et durant un même
épisode. La correction proposée tire parti des radiosondages réalisés durant la campagne,
à laquelle s’ajoute une correction absolue, issue de la température de la station du site de
Jachère.

La validation des données a ainsi mis en évidence des problèmes de fonctionnement, pour
l’essentiel identifiés et corrigés. Cette phase essentielle garantit des mesures validées, dans
l’étude des propriétés microphysiques au sol et en altitude, menée dans les trois sections
suivantes. La documentation et caractérisation de la structure verticale du brouillard est
étudiée en Sec 5 et 6, l’analyse des propriétés microphysiques au sol fait, quant à elle, l’objet
de la section suivante.
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Ce chapitre présente les propriétés microphysiques au sol des brouillards échantillonnés
durant la campagne SOFOG3D. Les caractéristiques générales de chaque épisode sont d’abord
documentées en termes de grandeurs microphysiques et distributions dimensionnelles. Puis,
une étude de l’évolution du cycle de vie est menée à partir d’un cas d’étude, permettant de
comparer l’évolution au sol avec le développement vertical du brouillard.
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4.1 Introduction
La validation des instruments microphysiques au sol a permis de conserver 20 épisodes sur le
site de la Jachère, en combinant les mesures du FM120 et PVM (Sec 3.3.1). 18 épisodes ont été
validés avec le FM120, répartis en 9 épisodes radiatifs-advectifs sur 11 échantillons, 7 radiatifs
sur 14, 1 affaissement de stratus sur 2 et 1 brouillard de précipitation sur 2, tandis que les
deux cas où le FM120 a été invalidé et le PVM validé correspondent aux épisodes des 28 et 29
décembre 2019 (Tab. 3.3). Sur le site BASTA, seuls 3 cas ont été validés et toutes les mesures
ont été invalidées sur le site de la Forêt. En conséquence, les propriétés microphysiques
documentées dans ce chapitre sont représentatives des brouillards échantillonnés sur les sites
ouverts qui ne pourront être comparés aux brouillards observés sur le site de la Forêt.

Dans cette section sont analysés les spectres dimensionnels, en particulier les différents
modes et la présence de larges gouttelettes voire de bruine, ainsi que les grandeurs micro-
physiques, en termes de concentration, LWC et diamètre caractéristique. Le diamètre effectif
Deff a été choisi, qui est un paramètre de référence utilisé dans les simulations numériques,
en particulier en donnée d’entrée des modèles de transfert radiatif (Stephens, 1978; Slingo and
Schrecker, 1982). La caractérisation des grandeurs microphysiques mesurées par le FM120
Jachère durant la campagne SOFOG3D a débuté lors d’un stage de M2, mené par Ines Vong-
paseut sur l’impact des aérosols sur le cycle de vie du brouillard. Les résultats présentés dans
cette section sont complémentaires à ceux de Vongpaseut (2022), qui a mis en évidence une
faible concentration d’aérosols, une faible concentration de gouttelettes activées à la forma-
tion, de l’ordre de 25 cm−3, ainsi que des spectres de gouttelettes bimodaux au cours de la
phase de formation, caractérisés par un diamètre du mode de larges gouttelettes de l’ordre
de 20 µm.

L’objectif est de déterminer les valeurs microphysiques caractéristiques mesurées durant
SOFOG3D, afin d’une part de les comparer aux campagnes précédentes. En effet, on peut
s’attendre à des différences importantes dans cette région, caractérisée par la forêt des Lan-
des et un environnement agricole, et la relative proximité de l’océan, par rapport aux sites
péri-urbains du SIRTA (Haeffelin et al., 2005) et de la campagne Wifex (Ghude et al., 2023).
D’autre part, les grandeurs microphysiques mesurées pourront permettre d’ajuster les vari-
ables d’entrée des schémas radiatifs (Deff ) et microphysiques (N et LWC) des simulations
numériques du brouillard menées en parallèle de cette thèse. L’état de l’art a en effet mon-
tré un défaut fréquent des prévisions de brouillard à surestimer la concentration et le LWC,
induisant une transition de brouillard optiquement fin à épais (Sec 1.2) trop précoce (Boutle
et al., 2018; Ducongé et al., 2020).

4.2 Propriétés microphysiques générales mesurées au sol

4.2.1 Grandeurs microphysiques

Les mesures du FM120 Jachère sont d’abord analysées. Pour chaque épisode, on calcule la
distribution des paramètres à la fréquence de 1 min. Les valeurs médianes sont reportées sur la
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Fig. 4.1, avec les quantiles 25 et 75 et des symboles différents selon le type de brouillard. Les
valeurs médianes de N et LWC mesurées par le Fog Monitor durant la campagne SOFOG3D
sont respectivement inférieures à 60 cm−3 et 0.1 g m−3 sauf un épisode classé radiatif-advectif
qui présente des valeurs supérieures à 100 cm−3 et 0.15 g m−3 respectivement (Fig. 4.1a,
losange vert). Les concentrations observées se situent entre 20 et 40 cm−3 en quantiles 25 et 75
avec une médiane à 25 cm−3, inférieures à toutes les campagnes précédentes qui indiquent des
ordres de grandeur jusqu’à 200 cm−3 (Tab 1.1). Une hypothèse pouvant expliquer les faibles
concentrations de gouttelettes observées réside dans de faibles sursaturations et concentrations
en aérosols, associées selon Vongpaseut (2022) à la ruralité et proximité maritime du site
de mesures. En effet, la concentration de gouttelettes dans le brouillard est directement
déterminée par la sursaturation via la théorie de Köhler (Mazoyer et al., 2019). Plus la
sursaturation est faible, plus le diamètre d’activation est élevé (Sec 1.1.3) et plus les valeurs
de N sont par conséquent faibles. Cette hypothèse est confirmée par Vongpaseut (2022),
déterminant une faible sursaturation durant SOFOG3D, entre 0.019 et 0.044 %, plus faible
que sur le site péri-urbain du SIRTA où la sursaturation oscille entre 0.035 et 0.051 % en
quantiles 25 et 75, avec des valeurs maximales à 0.15 % (Mazoyer et al., 2019).

Ces faibles valeurs en N sont associées à des diamètres effectifs élevés, s’échelonnant entre
16 et 23 µm avec une médiane à 20 µm pour le FM120 Jachère (Fig. 4.1b, pleins), en accord
avec les mesures du FM120 BASTA (creux). Ces valeurs de Deff apparaissent plus élevées
que les autres campagnes de mesures, notamment sur le site du SIRTA (Fig. 1.17). Les
épisodes radiatifs-advectifs présentent des valeurs de Deff plus élevées que les cas radiatifs,
les valeurs médianes étant respectivement de 22 µm et 16 µm. En particulier, 5 des 8 épisodes
caractérisés par un Deff médian supérieur à 20 µm correspondent à des brouillards radiatifs-
advectifs, en accord avec Niu et al. (2012) observant les plus fortes valeurs de diamètre moyen
(Eq. 1.19) pour ces mêmes types de brouillard. La plus forte valeur de Deff est cependant
obtenue pour la POI 11, classée radiative.

Cette anti-corrélation observée entre la concentration et le diamètre effectif, en particulier
pour les fortes valeurs de LWC (Fig. 4.1b, vert et rouge), est attendue. En effet, la croissance
des gouttelettes dans le brouillard est directement dépendante de leur concentration, une plus
faible concentration réduisant la compétition pour le partage de la vapeur d’eau disponible et
favorisant la croissance des gouttelettes. Cependant, les valeurs très faibles de N n’impliquent
pas des valeurs faibles de LWC (Fig. 4.1a), les LWC médians s’échelonnant entre 0.03 et
0.05 g m−3 en quantiles 25 et 75 avec une médiane à 0.04 g m−3, dans l’ordre de grandeur
des campagnes précédentes (Tab 1.1). Ces observations reflètent une évolution distincte de
N et LWC, en accord avec Mazoyer et al. (2022). En effet, le LWC dépend principalement
de la condensation, consécutive au refroidissement radiatif, alors que la concentration de
gouttelettes résulte de l’activation des aérosols en gouttelettes (Sec 1.1.3), qui dépend des
propriétés physico-chimiques des aérosols et de la sursaturation.
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a) b)

Figure 4.1: (a) N en fonction du LWC (b) N en fonction de Deff sur les 18 cas validés du
FM120 sur le site de Jachère. Les brouillards de rayonnement, radiatif-advectif, affaissement
de stratus et précipitations sont indiqués par des ronds, losanges, carré et croix respective-
ment. Les observations du FM120 BASTA sont indiqués par des triangles. Les couleurs
sont représentatives des valeurs médianes de (a) Deff (b) LWC. Les quantiles 25 et 75 sont
représentés par des croix noires. Les numéros des POIs (Tab 3.2) sont indiqués sur les épisodes
concernés en noir pour la Jachère et gris pour le site du BASTA.

a) b)

Figure 4.2: (a) Même légende que la Fig 4.1 mais à partir des mesures du CDP.
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Les grandeurs microphysiques mesurées près du sol par le CDP sont analysées afin de relier
les propriétés microphysiques observées au sol avec le FM120 et près du sol avec le CDP. Un
seuil de hauteur maximale du CDP est fixé à 5 m, justifié par une corrélation satisfaisante
avec le FM120 (Sec 3.3.2). La médiane ainsi que les quantiles 25 et 75 sont calculés pour
chaque passage du CDP à moins de 5 m du sol, puis la médiane globale pour chaque POI est
déterminée. Cette méthodologie, mesurant les propriétés microphysiques à différents moments
du cycle de vie, permet d’être comparable avec les observations en continu du FM120.

On a reporté les résultats sur la Fig. 4.2. On observe un accord satisfaisant entre le CDP
et le FM120, les valeurs de N et LWC étant majoritairement inférieures à 60 cm−3 et 0.1 g m−3

(Fig 4.2a), et le Deff présente des valeurs significatives, de 13 à 21 µm en quantiles 25 et 75
avec une médiane à 18 µm (Fig 4.2b). Les valeurs de N, LWC et Deff du CDP présentent de
fortes variations durant un même épisode, l’écart interquartile étant fréquemment significatif,
en accord avec les observations du FM120 (Fig. 4.1). La comparaison par POI montre des
résultats comparables entre le CDP et le FM120, en particulier pour les POIs 11, 13a, 13b
et 14, associées aux plus fortes valeurs de LWC (Fig 4.2a) et Deff (Fig 4.2b). Une différence
significative est constatée en N pour la POI 2c, proche de 100 cm−3 avec les mesures du CDP
et de l’ordre de 40 cm−3 avec le FM120 Jachère (Fig 4.1). Cette différence est explicable par
le caractère intermittent de cet épisode, présentant 3 brouillards distincts dont le dernier,
représentant la majorité des passages au sol du CDP, est caractérisé par des concentrations
entre 80 et 130 cm−3. Le FM120 présente également de plus fortes concentrations durant cette
période, avec une médiane de 60 cm−3, mais plus faibles que celles du CDP (non montré). Par
ailleurs, les observations du CDP permettent d’étendre l’étude aux POIs 6a et 15, classées
radiatives et non validées avec le FM120 Jachère (Tab 3.3). On constate des diamètres
effectifs inférieurs à 15 µm (Fig 4.2b), confirmant les faibles valeurs de Deff observées pour
les brouillards radiatifs (Fig 4.1b).

Ainsi, les brouillards observés durant la campagne SOFOG3D sont caractérisés par des
très faibles concentrations, de très faibles sursaturations et concentrations d’aérosols près du
sol. L’anti-corrélation observée entre la concentration et le diamètre montre plusieurs cas
présentant des Deff supérieurs à 20 µm. Enfin, le LWC est en accord avec la littérature. Les
spectres dimensionnels sont documentés dans la section suivante, en comparant brouillards
radiatifs et radiatifs-advectifs et en investiguant la présence de très larges gouttelettes voire
de bruine.

4.2.2 Distributions dimensionnelles à la formation

Les distributions dimensionnelles des 18 épisodes validés avec le FM120 Jachère sont analysées.
Afin de discriminer les caractéristiques des différents types de brouillard, définis par leurs
mécanismes principaux de formation (Gultepe et al., 2007; Tardif and Rasmussen, 2007), les
distributions sont examinées durant les deux premières heures après la formation. Cela est
cohérent avec Mazoyer et al. (2019), analysant les distributions des gouttelettes dans l’heure
suivant la formation du brouillard. Les résultats sont reportés sur la Fig. 4.3.
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-  Radiatif

-  Radiatif-Advectif

-  Affaissement stratus

 - Précipitation

Figure 4.3: Distributions dimensionnelles mesurées durant les deux premières heures du
brouillard pour les 18 épisodes validés avec le FM120 Jachère. Les brouillards radiatifs,
radiatifs-advectifs, de précipitation et par affaissement de stratus sont indiqués en bleu, rouge,
violet et vert respectivement.
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• Les épisodes radiatifs-advectifs (rouge) présentent un second mode de gouttelettes (sauf
C2) dès la formation du brouillard (b1,d1) ou jusqu’à 30 min après (d2,e1), associé aux
diamètres les plus élevés, jusqu’à 30 µm. Cela est en accord avec Niu et al. (2012) ob-
servant en Chine, pourtant dans une zone polluée caractérisée par des concentrations de
gouttelettes supérieures à 200 cm−3, les distributions les plus larges pour les brouillards
radiatifs-advectifs, avec la présence de gouttelettes jusqu’à un diamètre de 45 µm.

• Les épisodes radiatifs (bleu) sont caractérisés par une distribution initiale monomodale
centrée sur les petites gouttelettes mais avec la présence de grosses gouttelettes (sauf a1
et c4 où la distribution devient bimodale très rapidement). Plusieurs épisodes présen-
tent une distribution devenant bimodale mais plus tardivement, de l’ordre d’une heure
(a4). Dans certains cas, l’établissement du second mode semble se produire aux dépens
du premier, pouvant conduire à une distribution monomodale centrée sur de larges gout-
telettes (b3,c3). Cela est à relier au mûrissement d’Ostwald, où la croissance par diffu-
sion de vapeur des grosses gouttelettes est favorisée par rapport au petites (Sec 1.1.3),
L’hypothèse d’une croissance par collision-coalescence (Mazoyer et al., 2022) n’est pas
privilégiée en raison du faible diamètre du mode de larges gouttelettes (16 µm), inférieur
au seuil théorique de 20 µm (Fig. 1.5). Ces distributions hétérogènes observées pour les
brouillards radiatifs sont cohérentes avec Niu et al. (2012), discriminant pour ce type
de brouillard des distributions d’une part présentant un deuxième mode de gouttelettes
à 15 µm en diamètre et d’autre part centrées sur un diamètre inférieur.

• Le cas d’affaissement de Stratus (b2) présente une distribution similaire aux brouillards
radiatifs-advectifs, centrée dès la formation du brouillard sur 2 modes entre 5 et 7 µm
et sur 26 µm respectivement, en accord avec les observations de Wagh et al. (2021).

• La distribution du brouillard de précipitation (b2) est très similaire aux cas radiatifs-
advectifs et d’affaissement de stratus, différant notablement de Niu et al. (2012) qui ont
observé uniquement la présence de gouttelettes de diamètre inférieur à 8 µm. Niu et al.
(2012) associent cette distribution à des valeurs négligeables de LWC et N, contrairement
aux observations de la campagne SOFOG3D (Fig. 4.1a).

Ainsi, la majorité des épisodes présente une distribution bi-modale, caractérisée par un
premier mode centré sur 4-6 µm et un second plus variable, de 16/17 µm (b3,c1) à 27 µm
(b1,b2). Ces observations sont en accord avec les campagnes précédentes (Tab 1.1) où des
distributions bimodales ont été observées pour les brouillards radiatifs (Mazoyer et al., 2022),
radiatifs-advectifs (Niu et al., 2012) et par affaissement de stratus (Wagh et al., 2021). Cepen-
dant, le diamètre du second mode apparaît plus élevé durant SOFOG3D, supérieur à 25 µm
pour 9 épisodes sur 18, en cohérence avec des diamètres effectifs élevés (Fig. 4.1). Il convient
de mentionner que la bimodalité des distributions du FM120 ne peut être imputée à un arte-
fact instrumental causé par la surestimation de la concentration de petites gouttelettes, mis
en évidence durant la validation (Sec. 3.3.2) et dans la thèse de Fathalli (2022), le FM120
n’ayant pas montré de surestimation par rapport au PWD durant la validation (Tab. 3.3).

Enfin, la présence de très larges gouttelettes voire de bruine est étudiée à partir des ob-
servations conjointes du FM120 et du MPS, ce dernier mesurant les gouttes de 25 à 1550 µm
(Sec. 3.1). Les distributions dimensionnelles observées lors des POI 6b (4 Janvier) et 13b
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a) b)

Figure 4.4: Distributions dimensionnelles moyennées sur 20 min mesurées par le FM120
(traits) et le MPS (tiretés) dans la nuit (a) du 24 au 25 janvier 2020 entre 2340 et 0130
UTC (b) du 23 au 24 février 2020 entre 2100 et 2250 UTC.

(23 Février) sont reportées sur la Fig. 4.4. On constate lors de la POI 13b (Fig. 4.4b) que
la distribution du FM120 (traits pleins) présente une concentration significative de larges
gouttelettes, caractérisée par un mode centré sur 25 µm et une queue de distribution s’étirant
au-delà de 40 µm. Lorsque la concentration du mode de larges gouttelettes du FM120 diminue
à 2120 UTC (bleu), des comptages apparaissent dans les premières classes du MPS et devi-
ennent significatives à 2140 UTC (cyan), traduisant la présence probable de bruine. Cela
est cohérent avec les observations de Wendish et al. (1998), qui constatent une accumulation
du mode de larges gouttelettes entre 25 et 45 µm juste avant la formation de bruine puis
une chute de ce même mode en quelques minutes. La présence de bruine durant SOFOG3D
n’apparaît cependant que temporairement, en accord également avec les résultats de Wendish
et al. (1998). Au contraire, pour la POI 6b, la bruine n’est pas décelée avec le MPS (Fig.
4.4a). La distribution du FM120 est alors caractérisée par un mode de gouttelettes de l’ordre
de 20 µm en diamètre (spectre vert) et une plus faible concentration de très larges gouttelettes
(> 40 µm) que lors de la POI 13b.

L’analyse des observations du MPS pour les autres épisodes de la campagne SOFOG3D
montre des augmentations temporaires de la concentration, en accord avec de larges gout-
telettes mesurées par le FM120 , mais les observations ne permettent pas de relier systéma-
tiquement la présence de larges gouttelettes mesurée par le FM120 à la formation de bruine
(non montré). Une analyse plus approfondie des distributions du MPS serait pour cela néces-
saire. Ainsi, les observations du MPS ne seront pas exploitées par la suite dans le cadre de
cette thèse.
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En conclusion, des spectres bimodaux sont observés près du sol durant la campagne SO-
FOG3D, caractérisés par un second mode de gouttelettes élevé, supérieur à 25 µm dans 9
cas, en accord avec la littérature. Huit d’entre eux sont associés à des brouillards radiatifs-
advectifs, bimodaux dès la formation, associés à des Deff élevés. Les brouillard radiatifs
sont caractérisés par une distribution initialement monomodale suivie d’une évolution vari-
able. Dans certains cas, la distribution demeure stable et dans d’autres, un deuxième mode
apparaît se former aux dépens du premier, associé à une croissance par diffusion de vapeur
favorisée pour les grosses gouttelettes. Le seul épisode d’affaissement de stratus a présenté
une distribution cohérente avec les campagnes précédentes, tandis que le brouillard de pré-
cipitation diffère sensiblement des observations antérieures. Enfin, la formation temporaire
de bruine a été mise en évidence.

Les variations importantes de concentration, LWC et diamètre effectif constatées durant
un même épisode, traduites par un écart interquartile élevé, et l’hétérogénéité observée des
distributions dimensionnelles à la formation du brouillard, indiquent une forte variabilité des
propriétés microphysiques au cours du cycle de vie. L’évolution du cycle de vie au sol est
analysé dans la section suivante.

4.3 Évolution du cycle de vie au sol

Dans cette section, on se focalise sur l’évolution des propriétés microphysiques au sol, en
particulier des brouillards radiatifs qui ont présenté les distributions dimensionnelles les plus
hétérogènes à la formation. Le cycle de vie est découpé en 4 phases suivant l’évolution de la
visibilité, de manière analogue à Mazoyer et al. (2022). La première période, de formation,
correspond à une chute relativement brutale de la visibilité puis la phase de développement
2 est caractérisée par une diminution plus progressive de la visibilité jusqu’à atteindre un
minimum. La phase mature 3 est associée à une augmentation progressive de la visibilité puis
la phase de dissipation 4 est associée une augmentation soudaine de la visibilité, peu avant la
dissipation. Cette division en 4 phases est en accord avec le découpage classique en 3 périodes
(Sec 1.2), les phases de développement et mature correspondant au développement vertical du
brouillard. Ce découpage en 4 phases permet d’analyser les distributions dimensionnelles au
cours du cycle de vie en lien avec la tendance de la concentration et du LWC au sol, Pilié et al.
(1975a); Mazoyer et al. (2022) observant en effet une augmentation de N et LWC jusqu’au
minimum de visibilité. Cette méthodologie se distingue cependant des études divisant le cycle
de vie à partir de l’évolution croissante de la turbulence (Sec 1.2), liée selon Dhangar et al.
(2021) à la transition de brouillard optiquement fin à épais, analysée en Sec 5.

Mazoyer et al. (2022), sur le site du SIRTA, constatent avec ce découpage en 4 phases que
le minimum de visibilité correspond statistiquement au minimum de température au sol. Afin
d’évaluer si cette relation est observée sur les sites de mesures de SOFOG3D, caractérisés par
un environnement contrasté par rapport au site du SIRTA, une comparaison entre les heures
de minimum de température et visibilité est menée dans un premier temps.
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Figure 4.5: (a) Heure du minimum de température en fonction de l’heure du minimum de
visibilité sur le site de Jachère. Les brouillards radiatifs, radiatifs-advectifs, d’affaissement, de
précipitation et d’advection sont indiqués par des points, losanges, carrés, croix et pentagones
respectivement. Les cas validés (invalidés) sont indiqués par des symboles pleins (vides).

4.3.1 Minimum de température et visibilité

L’heure du minimum de température est comparée à l’heure du minimum de visibilité, suiv-
ant Mazoyer et al. (2022), pour les 18 cas validés, et étendue à l’ensemble des 30 épisodes
de la campagne, les mesures de température et de visibilité étant indépendantes de celles
du FM120. Pour chaque épisode, seul le brouillard le plus représentatif est considéré. On a
reporté les résultats sur la Fig. 4.5. On observe une corrélation entre l’heure du minimum de
température et de visibilité pour les 18 cas validés avec le FM120 (symboles pleins), associée
à un R2 de 0.85 (régression noire). L’accord est dégradé en étendant l’étude aux 30 cas de la
campagne incluant les cas non validés (symboles creux), la valeur de R2 diminuant à 0.7 (ré-
gression grise) car de fortes différences sont observées, qui apparaissent liées majoritairement
à des brouillards de type non-radiatif. En effet, d’une part, un affaissement de stratus (carré
vert creux) est caractérisé par une évolution de la température indépendante de la visibilité
(non montré). Cela est cohérent avec la nébulosité basse de ce type de brouillard, limitant
le refroidissement nocturne (Sec 1.3.1). D’autre part, plusieurs épisodes radiatifs-advectifs
(losanges rouges) présentent des écarts significatifs, associés à un minimum de visibilité atteint
peu après la formation du brouillard, la température continuant de décroître sous l’influence
du refroidissement nocturne (non montré). Malgré des différences plus faibles, 2 brouillards
radiatifs, correspondant aux POI 4 et 11, montrent un écart supérieur à 2 h entre le minimum



4.3. Évolution du cycle de vie au sol 113

de température et visibilité. Il convient de mentionner que la durée des brouillards étant rel-
ativement élevée, de l’ordre de 5h30 en médiane et 3 h en quantile 25, les épisodes présentant
un faible écart ne peuvent être statistiquement imputés à une durée de vie plus faible. Cela
est confirmé par l’étude des 9 brouillards de durée inférieure à 3 h, présentant des différences
faibles, de 16 à 57 min en quantiles 25 et 75 et 18 min en médiane.

Un accord correct est ainsi constaté entre les minima de température et visibilité, compa-
rable aux résultats de Mazoyer et al. (2022) sur le site du SIRTA. Des différences significatives
sont cependant observées, indiquant que d’autres paramètres influencent le cycle de vie du
brouillard, étudiés plus en détail en Sec. 5 pour la détermination de l’heure de transition de
brouillard optiquement fin à épais. La POI 11 classée radiative présente en particulier, un
écart supérieur à 2 h. L’évolution des propriétés microphysiques au sol se focalisant sur les
brouillards radiatifs, la POI 11 est investiguée dans la section suivante car disposant égale-
ment de mesures microphysiques sur la verticale, analysées en Sec. 5 et 6. Cela permettra de
relier les propriétés microphysiques observées au sol et en altitude.

4.3.2 Cas d’étude : POI 11

L’évolution du cycle de vie au sol de la POI 11 est étudiée à partir du découpage en 4 phases
suivant l’évolution de la visibilité (Mazoyer et al., 2022). Les phases 1 et 4 ont été élargies de
30 minutes avant la formation et après la dissipation respectivement, Haeffelin et al. (2013)
ayant montré la présence de gouttelettes lorsque la visibilité est comprise entre 1 et 2 km.

La formation du brouillard à 2038 UTC (Fig. 4.6a) est caractérisée par une atmosphère
stable (Fig. 4.6c), la température à 2 m (rouge) décroissant plus rapidement que la tempéra-
ture à 5 m (rouge foncé) et 10 m (rouge clair), un vent faible à modéré (Fig. 4.6d), de l’ordre
de 2 m s−1, une nébulosité faible, indiquée par un rayonnement net infrarouge important (Fig.
4.6e) et un signal faible du radar (Fig. 4.6a). Après la formation, la visibilité diminue jusqu’à
2200 UTC, en accord avec la température. Un second minimum de visibilité est atteint à 0141
UTC, associé à des réflectivités élevées du radar BASTA près du sol (Fig. 4.6a), illustrant
la présence de très larges gouttelettes voire de bruine1, et pouvant signer la sédimentation
des gouttelettes depuis les couches supérieures. Cette hypothèse est confirmée dans la Sec.
5 à partir de l’analyse des mesures du CDP lors des 2 profils successifs entre 0127 UTC et
0203 UTC (Fig. 4.6a, courbe noire), montrant près du sol des valeurs significatives de LWC
(Fig. 10 de l’article), et des distributions dimensionnelles caractérisées par un mode de larges
gouttelettes à 30 µm (Fig 13 de l’article). Le rayonnement net infrarouge durant cette période
est très faible, signifiant que le brouillard est devenu optiquement épais (Sec 1.2), confirmé
par un gradient vertical de température négatif proche du sol (Fig. 4.6c).

L’évolution de la concentration, du LWC et du diamètre effectif, mesurés par le FM120
durant les 4 phases, est reportée sur la Fig. 4.7, les distributions dimensionnelles étant
illustrées sur la Fig. 4.8. On observe un contraste important entre les 4 phases :

1En effet, la réflectivité Z étant définie comme le moment d’ordre 6 de la distribution dimensionnelle, cette
grandeur est particulièrement sensible à la présence de larges gouttelettes et de bruine.
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Figure 4.6: Évolution temporelle durant la POI 11 de (a) la réflectivité du radar BASTA. Le
trajet du ballon captif est superposé en noir. Le LWP du HATPRO est indiqué en gris, le CBH
et CTH issus du télémètre et radar BASTA par des croix vertes et rouges respectivement.
Évolution temporelle (b) de la visibilité, (c) de la température à 2, 5 et 10 m (d) de la force
et direction du vent, (e) du rayonnement IR descendant et montant. Mesures réalisées en (a)
sur le site de Charbonnière, les autres figures sur le site de Jachère.

• Une forte variabilité est observée durant la phase 1 sur Deff (Fig. 4.7,d vert) et N (Fig.
4.7b), en accord avec Mazoyer et al. (2022), caractérisée en N par des pics des valeurs
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Figure 4.7: Évolution temporelle durant la POI 11 de (a) la visibilité (b) de la concentration
(c) du LWC (d) du Deff , mesurés par le FM120 sur le site de Jachère. Les phases de
formation, developpement, mature et dissipation sont indiquées en vert, rouge, bleu et violet
respectivement. Les mesures 1 min (respectivement 1 s) sont indiquées en noir (en couleur).
La droite de régression pour chaque phase est indiquée en gris. La couleur des traits verticaux
est concordante avec l’heure des spectres sur la Fig. 4.8.

moyennées par minute jusqu’à 80 cm−3. Le spectre dimensionnel est monomodal, centré
sur 6-7 µm (Fig. 4.8a, vert clair), caractéristique des nappes de brouillard en phase 1
selon Mazoyer et al. (2022), en accord avec le faible signal du radar BASTA jusqu’à 2115
UTC (Fig. 4.6a). L’hypothèse est que l’augmentation de la concentration à la formation
traduit une activation significative des aérosols en gouttelettes. Une fois formées, les
gouttelettes grossissent par diffusion de vapeur, expliquant l’augmentation de LWC et
Deff durant la phase 1. A la fin de la phase de formation, une augmentation de la
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Figure 4.8: Distributions dimensionnelles moyennées sur 10 min, mesurées par le FM120
durant la POI 11 (a) entre 2010 et 2115 UTC (b) entre 2120 et 0130 UTC (c) entre 0135
et 0330 UTC (d) entre 0335 et 0420 UTC. La couleur des spectres est concordante avec les
traits verticaux sur la Fig. 4.7.

concentration de larges gouttelettes aux dépens des petites est observée (Fig. 4.8a, vert
foncé), constatée dans la section précédente et pouvant correspondre à une croissance
par diffusion de vapeur des gouttelettes activées. Ainsi, la phase de formation est
caractérisée par une augmentation de N, LWC et Deff présentant des pentes positives
(Fig. 4.8b,c,d gris).

• Un deuxième mode de larges gouttelettes est formé au début de la phase 2 (Fig. 4.8b,
rouge clair). Cette phase présente un caractère plus homogène des grandeurs micro-
physiques, N oscillant en effet à 20 cm−3 (Fig. 4.7b, rouge), proche de la valeur représen-
tative de l’épisode (Fig. 4.1, POI 11). Deff continue d’augmenter durant cette phase
jusqu’à 2200 UTC, associé à une augmentation du mode de larges gouttelettes, puis se
stabilise (Fig. 4.7d). Après 2200 UTC, la concentration de larges gouttelettes continue
de croître (Fig. 4.8b), en lien avec une augmentation du LWC (Fig. 4.7c). Cette phase
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est reliée au développement vertical du brouillard qui s’étend à 85 m à 2130 UTC, puis
à partir de 2300 UTC, atteignant 120 m à la fin de la phase 2 à 0130 UTC (Fig. 4.6a).
La présence d’un second mode de gouttelettes proche de 30 µm pourrait correspondre à
une croissance par collision-coalescence. On peut faire l’hypothèse que ce processus est
présent durant toute la phase 2, la température, stable après 23 h (Fig. 4.6), ne permet-
tant pas aux gouttelettes de grossir par diffusion. A la fin de la phase 2, à 0130 UTC, on
observe une augmentation significative de la concentration de larges gouttelettes (Fig.
4.8b, rouge foncé) et du LWC, confirmant l’hypothèse de la sédimentation depuis les
couches supérieures, mis en évidence à partir des réflectivités du BASTA (Fig. 4.6a) et
des mesures sur la verticale du CDP (Fig 13 de l’article). Ainsi, N et Deff fluctuent
autour de leur valeur représentative de l’épisode durant cette phase une fois le mode de
larges gouttelettes établi, alors que le LWC augmente, en particulier lorsque les gout-
telettes commencent à sédimenter. La pente de N et Deff est par conséquent faible, et
positive pour le LWC (Fig. 4.8b,c,d, gris).

• Une diminution de N (Fig. 4.7b, bleu) et du LWC (Fig. 4.7c) est observée durant
la phase 3, Deff augmentant légèrement après la chute brutale du LWC (Fig. 4.7d).
Cela pourrait traduire l’évaporation des larges gouttelettes qui sédimentent, les grosses
gouttelettes s’évaporant en effet plus lentement que les petites. La concentration du
mode de larges gouttelettes diminue au début de la phase 3 (Fig. 4.8c, bleu clair),
confirmant la sédimentation et l’évaporation des larges gouttelettes, puis se stabilise.
En revanche, le mode de petites gouttelettes augmente durant cette phase. Cela pourrait
être lié au relâchement de vapeur d’eau suite à l’évaporation des gouttelettes, permettant
l’activation de nouvelles gouttelettes, la concentration augmentant légèrement durant
la seconde partie de la phase mature (Fig. 4.7b, bleu foncé). Le brouillard continue
de se développer verticalement durant la phase 3, atteignant 250 m à 0330 UTC. Il est
alors mélangé, pouvant expliquer la stabilité du mode de larges gouttelettes au sol.

• Enfin, N (Fig. 4.7b, violet) et LWC (Fig. 4.7c) diminuent significativement durant la
phase 4, en accord avec Pilié et al. (1975a); Mazoyer et al. (2022), pouvant correspon-
dre à l’évaporation des gouttelettes à la dissipation du brouillard. Les valeurs de Deff

fluctuent durant cette phase mais demeurent significatives, de l’ordre de 30 µm (Fig.
4.7d), signifiant que de larges gouttelettes sont présentes. Les spectres présentent une
diminution homogène de la distribution, et confirment la présence d’une faible concen-
tration de larges gouttelettes (Fig. 4.8d, violet). Cette phase est résumée par une pente
négative de N et LWC, et proche de 0 en Deff (Fig. 4.8b,c,d gris).

Le cycle de vie au sol suit donc une évolution en 4 phases, avec une forte variabilité des
grandeurs microphysiques lors des phases de formation et de dissipation, en accord avec Pilié
et al. (1975a); Mazoyer et al. (2022). Les processus de croissance par diffusion de vapeur ont
été proposés durant la phase de formation, en lien avec le refroidissement nocturne, puis la
sédimentation et la collision-coalescence durant la phase de développement et mature pour
expliquer la présence de larges gouttelettes au sol, et enfin l’évaporation durant la phase
mature et de dissipation. Le cycle de vie est également apparu lié à l’épaisseur géométrique,
le second mode de gouttelettes s’établissant lors du développement vertical du brouillard.
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4.4 Conclusion

Les valeurs représentatives des grandeurs microphysiques mesurées durant la campagne SO-
FOG3D ont tout d’abord été documentées. Les mesures du Fog Monitor et du CDP ont mis
en évidence de très faibles concentrations de gouttelettes, entre 20 et 40 cm−3 en quantiles
25 et 75, inférieures aux valeurs des campagnes de mesures antérieures. Cela pourrait être
causé par de très faibles sursaturations et concentrations d’aérosols, en lien avec la ruralité et
la proximité maritime des sites de mesure. L’anti-corrélation attendue entre la concentration
et le diamètre des gouttelettes a conduit à mesurer des diamètres effectifs significatifs, entre
16 et 23 µm en quantiles 25 et 75, supérieurs aux valeurs des campagnes de mesures précé-
dentes. Parmi les 9 épisodes présentant des valeurs de Deff supérieures à 25 µm, huit sont
associés à des brouillards radiatifs-advectifs, tandis que les plus faibles valeurs de Deff sont
observées pour les épisodes radiatifs. Enfin, les valeurs de LWC sont apparues cohérentes
avec les précédentes campagnes de mesures.

L’analyse des distributions dimensionnelles a montré un caractère majoritairement bi-
modal, en accord avec les campagnes précédentes. Le mode de larges gouttelettes s’établit
peu après la formation pour les brouillards radiatifs-advectifs. Pour les brouillards radiat-
ifs, un comportement plus variable est observé. Certains épisodes radiatifs ne présentent
qu’un mode de petites gouttelettes et une présence de larges gouttelettes, tandis que d’autres
montrent l’établissement d’un mode de larges gouttelettes aux dépens des petites, pouvant
correspondre au mûrissement d’Ostwald où la croissance par diffusion des grosses gouttelettes
est favorisée. L’analyse des distributions du FM120 et MPS a indiqué sur un cas d’étude la
présence de bruine mais la relation entre présence de larges gouttelettes et bruine ne semble
pas systématique.

Enfin, il a été montré que l’évolution du cycle de vie au sol pouvait être étudiée en 4
phases à partir de l’évolution de la visibilité, l’heure du minimum de visibilité apparaissant
correspondre statistiquement à l’heure de minimum de température. Les processus de crois-
sance par diffusion ont été proposés durant la phase de formation, la sédimentation et la
collision-coalescence durant la phase de développement et mature, et l’évaporation des gout-
telettes après le minimum de visibilité. L’évolution des propriétés microphysiques au sol s’est
avérée reliée à l’épaisseur du brouillard, le mode de larges gouttelettes s’établissant lors du
développement vertical du brouillard.

La documentation des grandeurs microphysiques au sol durant la campagne SOFOG3D a
ainsi montré des résultats cohérents par rapport aux études antérieures, soulignant le rôle joué
par les processus initiés dans la partie supérieure du brouillard, en particulier la sédimentation
et la collision-coalescence. L’étude de la structure verticale du brouillard est donc requise pour
approfondir les observations au sol et fait l’objet des deux prochains chapitres. Le chapitre
6 traite de l’évolution de la concentration, du diamètre et des distributions dimensionnelles
des gouttelettes afin de déterminer les processus microphysiques clés pilotant le cycle de vie
du brouillard. L’évolution du profil vertical de LWC est analysée dans le chapitre suivant,
conjointement à l’évolution du profil de température, à partir des mesures sous ballon captif
du CDP et de la sonde de turbulence.
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Chapter 5. Évolution du profil vertical de LWC durant le cycle de vie du

brouillard et lien avec la thermodynamique

5.1 Introduction

La campagne SOFOG3D, par son dispositif instrumental, permet une étude détaillée des
propriétés microphysiques de la structure verticale du brouillard durant son cycle de vie en
contrastant brouillard optiquement fin et épais. Cette section vise à caractériser le profil
vertical de LWC par mesures in situ sous ballon captif à partir des 12 POIs réalisées durant
SOFOG3D au regard du modèle conceptuel de Toledo et al. (2021), décrit en Sec 1.3, faisant
l’hypothèse d’un profil de LWC continuellement croissant avec l’altitude. De plus, la com-
paraison entre les propriétés microphysiques et thermodynamiques, qui a présenté au sol un
accord satisfaisant en termes d’heure de minimum de visibilité et de température (Sec. 4),
est étendue dans cette section à toute la structure verticale du brouillard.

5.2 Article

5.2.1 Résumé

Les propriétés microphysiques du brouillard sur la verticale ont été très peu documentées
dans la littérature, faute de dispositif instrumental adéquat. Cette étude tire parti de la
stratégie d’observation déployée durant la campagne SOFOG3D qui combine mesures par
télédétection (radar nuage et radiomètre micro-ondes), mesures in situ sous ballon captif et
observations à la surface. En particulier, un compteur optique de gouttelettes (CDP) sous
ballon captif permet pour la première fois de documenter les profils verticaux microphysiques
dans la couche de brouillard. L’analyse des observations des 12 POIs (période d’observations
intensives) vise à caractériser le profil vertical de LWC durant le cycle de vie en contrastant
brouillard optiquement fins et épais grâce aux 140 profils séléctionnés. La transition entre ces
deux phases a été déterminée par des mesures indépendantes au sol en termes de turbulence,
gradient vertical de température, rayonnement infrarouge, épaisseur géométrique et contenu
en eau total. On analyse en détail l’évolution pour 4 POIs, caractérisées par un brouillard
demeurant fin (POI 13b) et 3 devenant épais (POI 6c, 11 et 14)

L’adiabaticité des profils verticaux de LWC et température a été déterminée par une méth-
ode originale de régression linéaire s’affranchissant des effets conjugués de l’entraînement et
du mélange turbulent au sommet. La fraction d’adiabaticité α et d’instabilité γ, représen-
tatives des profils verticaux de LWC et de température respectivement, ont été calculées,
correspondant au ratio entre la variation verticale observée sur celle théorique. Les résultats
montrent une évolution conjointe des profils verticaux de LWC et de température au cours du
cycle de vie. Lorsque le brouillard est optiquement épais, le profil neutre à légèrement instable
observé en température est associé à un profil vertical de LWC quasi-adiabatique, en accord
avec la littérature. En revanche, lorsque le brouillard est optiquement fin, caractérisé par un
profil stable en température, les observations sous ballon captif montrent un profil vertical
de LWC décroissant avec l’altitude. Cela est associé à un contenu en eau liquide élevé au sol
lorsque le brouillard est optiquement fin, diminuant significativement après la transition en
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brouillard épais, modulé par les processus de sédimentation et collision-coalescence qui redis-
tribuent l’eau liquide dans la couche de brouillard du sommet vers la surface. Par ailleurs, la
corrélation entre les profils de LWC et température est perturbée par les effets non locaux,
correspondant à des advections et passages nuageux au-dessus de la couche de brouillard, qui
impactent la transition de brouillard optiquement fin à épais.

L’analyse a tout d’abord été menée en se basant sur le modèle conceptuel de Toledo et al.
(2021) qui considère l’adiabaticité équivalente αeq en faisant l’hypothèse d’un profil vertical de
LWC continuellement croissant avec l’altitude. Dans un premier temps, la comparaison entre
mesures in situ et télédétectées dans la détermination de αeq a été analysée et indique que
les plus fortes différences apparaissent imputables à la paramétrisation théorique de LWC
au sol basée sur Gultepe et al. (2006). Dans un second temps, la comparaison entre les
valeurs de α et αeq a montré un accord satisfaisant pour la majorité des profils verticaux,
présentant des valeurs comprises entre -1 et 1. Cependant, une sous-estimation significative
de αeq est constatée pour les plus faibles valeurs, correspondant aux brouillards les plus fins.
Ces résultats mettent en évidence les limitations du modèle conceptuel de Toledo et al. (2021)
lorsque l’extension verticale du brouillard est très faible en raison notamment des seuils de
détection des instruments de télédétection.

Enfin, l’évolution des valeurs de α et γ au cours du cycle de vie a été étudiée sur les 12
POIs de la campagne. Les résultats montrent que les plus faibles valeurs de α sont associées
aux plus faibles valeurs de γ, correspondant aux brouillards les plus fins. Une corrélation
satisfaisante entre les 2 paramètres est également obtenue pour les brouillards les plus épais,
correspondant aux plus fortes valeurs de α et γ, proches de 1. Entre ces deux états, on
constate une zone d’incertitude pour les valeurs faiblement négatives de α, comprises entre
-1 et 0, pour lesquelles une forte variabilité sur γ est observée. Ces résultats traduisent aussi
une corrélation importante entre les profils verticaux de LWC et de température au cours
du cycle de vie du brouillard. Ils constituent des éléments nouveaux pour progresser dans
l’amélioration des schémas microphysiques des modèles de prévision, dont une des priorités
est de mieux représenter la transition de brouillard optiquement fin à épais.

5.2.2 Article : Vertical profiles of liquid water content in fog layers dur-
ing the SOFOG3D experiment

Cet article est en cours de révision dans le journal "Atmopheric Chemistry and Physics".
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Abstract.

Observations collected during the SOuth west FOGs 3D experiment for processes study (SOFOG3D) field campaign are

examined to document vertical profile of microphysical and thermodynamic properties of fog layers. In situ measurements

collected under a tethered balloon provide 140 vertical profiles of liquid water content (LWC) from an adapted cloud droplet

probe (CDP), which allow an exhaustive analysis of the life cycle of 8 thin fogs (thickness < 50 m) and 4 developed layers. We5

estimate thin-to-thick transition time from remote sensing instruments (microwave radiometer and Doppler cloud radar) and

surface measurements, by using thresholds for longwave radiation flux, turbulent kinetic energy, vertical temperature gradient,

fog top height and liquid water path (LWP) values. We found that a LWP threshold value of 15 g.m−2 is more suited for the

thick fogs sampled at the super-site. CDP data are used to compute the equivalent fog adiabaticity from closure (αclosure
eq )

and compare to value derived from remote sensing instruments, 2-m height visibility, and an one-column conceptual model10

of adiabatic continental fog assuming that LWC linearly increases with height. The comparison of αclosure
eq shows a large

variability that results mainly from the parameterization used to estimate LWC at ground, but their evolution as a function of

the fog thickness follows the same trend. We found larger negative values of αclosure
eq for thin layers, associated to low LWP

values. CDP data reveal that reverse trend of LWC profile (LWC being maximal at the ground and decreasing with altitude) are

ubiquitous in optically thin fogs, while quasi-adiabatic features with increasing LWC values with altitude are mainly observed15

in well-mixed optically thick fogs. We investigate the actual fog adiabaticity and lapse rate fraction by using linear regressions

to best fit the vertical profiles of LWC and temperature, respectively. This analysis highligths that reverse LWC profiles, when

stable temperature conditions exist during the optically thin phase of fogs, evolve towards quasi-adiabatic features with slightly

unstable temperature lapse rate, when fogs become optically thick. We also found that LWC at ground is higher during the thin

phase and significantly decreases as the profile is changing from reverse to increasing with height. But this trend could be20

balanced when collision-coalescence and sedimentation processes redistribute the LWC through the fog layer from the top to

the ground. This study provides new insights on the evolution of LWC profile during the fog life cycle, that would help to

constrain numerical simulations.
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1 Introduction25

Fog is defined by the World Meteorological Organization as water droplets (sometimes ice crystals) in suspension in the

atmosphere reducing the visibility at the Earth’s surface below 1000 m (5/8 mile) (World Meteorological Organization, 1956).

This meteorological phenomenon affects human activities, and strongly perturbs the aviation, marine and land transportation,

leading to human losses and high financial costs (Gultepe et al., 2007). Despite numerous studies on fog modelling, the accuracy

of fog predictions by numerical weather prediction (NWP) models remains a challenge (Müller et al., 2010; Steeneveld et al.,30

2015; Boutle et al., 2018; Westerhuis et al., 2020)

The difficulties encountered are related to low horizontal (Bergot and Guedalia, 1994; Pagowski et al., 2004; Boutle et al.,

2016) and vertical resolutions (Beare and Macvean, 2004; Tardif, 2007; Edwards, 2009), surface heterogeneities (Bergot et al.,

2015; Mazoyer et al., 2017), surface conditions (Duynkerke, 1999), large-scale conditions (Koračin et al., 2001), and initial

conditions (Rémy and Bergot, 2009). Fog life cycle results from a complex interaction between radiative cooling, turbulence,35

microphysics, and non-local effects. Roach et al. (1976) and Teixeira (1999) illustrated the impact of radiative cooling for

reliable fog predictions. The role of turbulence (Musson-Genon, 1987; Turton and Brown, 1987) and non-local effects related

to complex terrain (Müller et al., 2010; Cuxart and Jiménez, 2012; Ducongé et al., 2020) were also evidenced.

In particular, a main issue concerns the transition from optically thin-to-thick fog being too sudden in numerical simulations

and forecasts due to an excessive amount of liquid water in the fog layer (Poku et al., 2021; Boutle et al., 2022; Antoine et al.,40

2023). A fog becomes optically thick during its development phase when the layer closest to the ground radiates sufficiently in

the longwave (LW) range to warm the surface below (Mason, 1982; Price, 2011). The downward LW radiation then increases

so that the net LW flux becomes zero (Duynkerke, 1999; Wærsted et al., 2017; Dupont et al., 2016; Dhangar et al., 2021),

while the fog optical thickness increases (Vehil et al., 1989). Its geometric thickness also increases (Wærsted et al., 2017;

Price, 2011), as does the liquid water path (LWP) which results from the contributions of geometric thickness and liquid water45

content (LWC). As the fog top rises, it begins to cool by LW radiation, while the lower part of the fog is shielded from cooling

and tends to warm. These two effects destabilise the temperature profile (Roach et al., 1976; Price, 2011) and the vertical

temperature gradient becomes negative near the ground (Dupont et al., 2016). This destabilisation in turn creates small vertical

motions within the fog layer which gives rise to turbulence (Nakanishi, 2000). However, this transition from thin-to-thick fog

is not systematic, contrary to what fog simulations usually predict. Observations at Cardington (UK) and during the LANFEX50

campaign (Price et al., 2018) have shown that only 50% of sampled events become optically thick fogs (Price, 2011, 2019).

Performing sensitivity tests on droplet concentration, Boutle et al. (2018) and Ducongé et al. (2020) found an optically thin-

to-thick fog transition more consistent with observations. They suggested that a lower droplet concentration leads to greater

droplet sedimentation, resulting in lower LWC values in the fog layer and thus optically thinner fog. Numerous studies have

shown that aerosol properties and droplet size distribution representations through microphysical scheme are also a major55

cause of uncertainty in fog simulation and forecasting (Bott, 1991; Zhang et al., 2014; Stolaki et al., 2015; Maalick et al.,
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2016; Schwenkel and Maronga, 2019; Boutle et al., 2022; Fathalli et al., 2022). Therefore, observations of fog microphysics

are essential to improve fog simulations.

Previous observations of ground-level microphysics have revealed large and rapid temporal variability of LWC in fogs

(Gerber, 1981; Choularton et al., 1981; Fuzzi et al., 1984). Fog campaigns also highlighted significant differences in droplet60

size distribution during fog episodes (Kunkel, 1984; Wendish et al., 1998; Gultepe et al., 2009; Niu et al., 2011; Price, 2011;

Mazoyer et al., 2019), among many others). Recently, Mazoyer et al. (2022) examined the evolution of microphysics during

the fog life cycle and showed that it depends on the vertical developpement of the fog layer. However, most fog campaigns

were carried out at ground level or on low masts, and observations inside the fog layer are rare due to the difficulty of the

measurements. The pionnering experiments of Okita (1962) along the slope of the Mt. Tokaschi (2070 m A.G.L) and Pinnick65

et al. (1978) with a tethered balloon, provided the first measurements of vertical profiles of microphysical properties in fog.

More recently, Okuda et al. (2010); Egli et al. (2015); Price et al. (2015) have also reported microphysical measurements

using a tethered balloon. Most of these measurements were conducted in deep well-mixed mature fogs, or fogs that lifted

into stratus. In general, they revealed LWC profiles that were roughly constant or increasing with height, similar to aircraft

measurements performed in stratus and stratocumulus clouds. Based on these observations and following the approach of70

Cermak and Bendix (2011), Toledo et al. (2021) have developped a one-column conceptual model of adiabatic continental fog

by assuming that LWC linearly increases with height, but with a reduced condensation rate referred as the local adiabaticity.

They used remote sensing data from 7 years of measurements performed at the SIRTA (Site Instrumental de Recherche par

Télédétection Atmosphérique) observatory near Paris, to compute the equivalent local adiabaticity by closure that would give

the same LWP in the fog layer, but assuming a linear increase in LWC with height. They showed that this parameter is indeed75

positive for the majority of their data, corresponding to thick adiabatic and buoyant fog layers, but they noted some negative

values for thinner fogs with LWP < 30 g.m−2, suggesting that LWC could be higher at the surface and decrease with heigth

in such cases. Using cloud radar reflectivity measurements, Wærsted et al. (2017) also retrieved higher LWC values near

the ground for a thin fog event. But in situ observations of the vertical profile of fog microphysics are sorely lacking in the

literature.80

The SOuth west FOGs 3D experiment for processes study (SOFOG3D) field campaign took place during winter 2019/2020

in the South-West of France to provide 3D mapping of the boundary layer during fog events (Burnet et al., 2020). The obser-

vation strategy combined vertical profiles derived from remote sensing instruments (microwave radiometer (MWR), Doppler

cloud radar and Doppler lidars) and balloon-borne in-situ measurements of fog microphysics and thermodynamics. Bell et al.

(2022) and Vishwakarma et al. (2023) combined cloud radar reflectivity with temperature and humidity profiles and LWP85

retrieved from MWR, to better estimate the vertical profile of LWC in the fog layer. They demonstrated that LWC retrieval is

highly sensitive to the prescribed droplet concentration, and that agreement with in situ data is highly dependent on cloud–fog

heterogeneity. Dione et al. (2023) combined remote sensing measurements with the conceptual adiabatic fog model to ana-

lyze the thermodynamic and turbulent processes involved in fog formation, development and dissipation, focusing of the four

deepest case studies : two radiation fogs and two advection-radiation fogs. They defined the different phases characterizing the90

fog’s life cycle and provided quantitative analyses of key paramemeters and conditions that drive their temporal evolutions.
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In this study, we examine in situ microphysical measurements collected under the tethered balloon during the SOFOG3D

field campaign, to document the vertical profiles of LWC in the fog layer. For the first time, these observations provide an

exhaustive analysis of the evolution of vertical profiles of microphysical and thermodynamic properties during the fog life

cycle, from the formation phase in a thin stable layer to the well-mixed fog layer once vertical development has occurred, and95

even during dissipation when fog lifted in a stratus cloud. They are used to investigate the actual fog adiabaticity in various

case studies and to compare it with the equivalent value derived from the closure proposed by Toledo et al. (2021).

This article is organized as follows, Section 2 describes the dataset and proposes an estimate of the thin-to-thick transition

time with an uncertainty period. Section 3 introduces fog adiabaticity, presents the methodology for analyzing the in situ data

and compares these results with equivalent adiabaticity from closure values. Section 4 documents the evolution of LWC and100

temperature vertical profiles in the sampled fog layers and provides new information for both thin and optically thick fogs.

These results are discussed in section 5, followed by the conclusion and outlook in section 6.

2 Dataset

2.1 Observationnal sites and instrumentation

The SOFOG3D experiment (Burnet et al., 2020) was conducted during the winter of 2019/2020 in the southwest of France105

in the Landes forest region (Fig. 1a). A total of 17 instrumented sites were spread over a 30 x 50 km area (red rectange in

Fig. 1). The Jachère site (44.41◦ N, 0.61◦ W) has been selected in a fallow field located in a large open area (Thornton et al.,

2023) and was specifically equipped for measurements of aerosols and fog microphysics as well as energy balance with in

situ instruments at the surface and on masts. The Charbonnière site, 1.4 km away over a flat terrain (Fig. 1b), was specifically

dedicated to remote sensing observations and tethered balloon operations. It was located close to an agricultural building for110

convenience, and was open from SW to NE with a small forested area on the other side. Measurements from these two sites

will be analysed in this paper to document the evolution of the vertical profile of the microphysical properties.

The instruments used in this study are summarized in Table 1. Both sites were equipped with a ground-based meteorological

station that provided standard dynamical and thermodynamical measurements such as temperature, wind speed and wind

direction as well as longwave and shortwave radiation.115

A 95 GHz BASTA cloud radar was operated at the Charbonnière site on a vertical pointing mode. It measured radar reflec-

tivity and Doppler velocity up to 18 km with three vertical resolutions (12.5, 25, and 100 m) (Delanoë et al., 2016). The 12.5

m vertical resolution mode is dedicated to fog and low clouds, with the first available gate between 25 and 37.5 m a.g.l.. Cloud

base height (CBH) and cloud top height (CTH) were provided at a time resolution of 3 s, by the level 2 product developed by

combining the three modes to derive optimized radar reflectivity, velocity, and mask indicating the valid signal from noise. A120

additionnal mask has been defined to remove radar reflectivities when the tethered balloon was interfering with the cloud radar

measurements (Delanoë, 2020). Since qualitative analysis of the BASTA reflectivities is performed here to provide geometrical

thickness of the fog layer, we choose to use all the available data and this specific mask was not applied. An RPG HATPRO

1/10 Hz microwave radiometer (MWR) was also deployed at the Charbonnière site (Martinet et al., 2022). Using neural net-
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Figure 1. (a) Map of France with the location of SOFOG3D in red rectangle © Google Earth (b) Focus on the Jachère and Charbonnière

sites © Google Earth.

work inversion, it provides vertical temperature and humidity profiles up to 2.5 km with a vertical resolution of 25 m up to 100125

m high and 30 m above, as well as the liquid water path (LWP) over the whole layer. The synergy between both instruments

was investigated for IOP 11 (Vishwakarma et al., 2023) and IOP 14 (Bell et al., 2022), by combining the LWP retrieved from

the radiometer and the reflectivity from the BASTA radar in order to better estimate the vertical profile of LWC within the fog

layer. However, we analyse here all the data collected during the SOFOG3D experiment, and we then use independant retrieval.

An 18 m3 tethered balloon was operated at the Charbonnière site to provide in situ measurements through the boundary130

layer up to 500 m during the fog events. The payload consisted of an adapted DMT cloud droplet probe (CDP) for fog

microphysics and meteorological sensors to provide thermodynamical vertical profiles of temperature, humidity, wind speed

and wind direction. Depending on the period, a Vaisala tethersonde or a Gill ultrasonic anemometer and an inertial sensor were

used for turbulence measurements (Canut et al., 2016), as indicated in Table 2. The CDP is an aircraft instrument that provides

the size distribution of cloud droplets from 2 to 50 µm in diameter at 1 Hz (Lance et al., 2010). To operate under a tethered135

balloon, a wind vane is used to align the sampling section perpendicular to the wind, and a small fan fixed just to the rear of

the laser beam aspirates the air flow. The air speed in the sampling section is therefore equal to the wind speed plus 5 m.s−1

(Fathalli et al., 2022).

2.2 Case studies

During the SOFOG3D campaign, 15 intensive observation periods (IOPs) with tethered balloon operations were conducted.140

Here we analyze 12 fog events sampled with the CDP under the balloon. Their charateristics are summarized in Table 2.
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Table 1. List of instruments used in this study, references for uncertainty are : 1 (Bell et al., 2022), 2 (Martinet et al., 2022), 3 (Lance et al.,

2010)

Instruments Measured Variable Unit Vertical Position Uncertainty Temporal Resolution

PT100 Temperature ◦C 2 m 0.5 ◦C 60 s

Young Wind Monitor Wind Speed m/s 10 m 0.3 m/s 60 s

Wind Direction ◦ 10 m 3 ◦ 60 s

Kipp and Sonnen Spectrometer Downward/Upward Longwave Radiation W/m2 1 m 10 % 60 s

METEK Sonic Anemometer Turbulent Kinetic Energy (TKE) m2/s2 3 m 1.5 % 30 min

Young Visibility Sensor Horizontal Visibility m 3 m 10 % 60 s

Vaisala PWD22 Horizontal Visibility m 3 m 15 % 15 s

BASTA Cloud radar Reflectivity (Z) dBZ 0.5-2 dBZ1 3 s

Cloud Base/Top Height (CBH/CTH) m 12.5 m 3 s

HATPRO Radiometer Temperature K 0.25 K RMS2 10 min

Liquid Water Path (LWP) g/m2 20 g/m2 1 s

XSENS Sensor Altitude (Z) m 5 m 10 s

Rotronic Sensor Temperature ◦C 0.1 K 10 s

Gill Anemometer Wind Speed m/s 1.5 % 10 s

Cloud Droplet Probe (CDP) Liquid Water Content (LWC) g/m3 30 %3 1 s

Vaisala RS41-SGP Temperaure ◦C 0.3 ◦C 1 s

The time of formation and dissipation, and the type of fog are determined on the basis of measurements at the Jachère site

since visibility measurements at the Charbonnière site were only available between January 23, 2020 and March 4, 2020. A

fog event starts when visibilty falls below 1 km for at least 30 minutes, and dissipation occurs when visibility exceeds this

threshold for more than one hour.145

The algorithm developed by Tardif and Rasmussen (2007) was implemented to determine the type of fog that should reflect

the main processes leading to fog formation. It depends on the magnitude of radiative cooling and wind speed, as well as

the presence of precipitation or stratus cloud prior to fog formation. But threshold effects appeared for several cases leading

to fog being classified as either radiative or advective, even though these two major processes are equally important. This is

because Tardif and Rasmussen (2007) considered radiative-advective fogs to be radiative fogs because no distinction was made150

between heating and air drainage. Given the importance of the advective component observed during SOFOG3D linked to

the proximity of the Atlantic Ocean, we analyzed large scale conditions using synthetic analysis products, in addition to local

conditions in the Supersite’s surroundings at the fog formation, using satellite data, radar and thermodynamical parameters

from meteorological stations at the Jachère and Charbonnière sites. This analysis enabled us to determine the most appropriate

classification, allowing a fog to be classified as radiative-advective (Ryznar, 1977; Gultepe et al., 2007; Yang et al., 2018) if155
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Table 2. Summary of the IOPs from the SOFOG3D campaign used in this study, based on the measurements at the Jachère site (except for

the transition time based on net longwave radiation from the Charbonnière site). The time interval between the first and last threshold (see

text) is indicated in brackets. IOPs 13b, 14, 11 and 6c, will be studied more specifically in Section 4.

IOP Date Formation ( UTC) Duration Type Transition (UTC) Number of profiles :

Dissipation (UTC) (time interval) thin/thick/stratus - total

2a 05-06/12/2019 2139/ 0525 7h46 Radiative 17/0/0 - 18

2b 06-07/12/2019 1924/ 0514 5h32 Radiative-Advective 26/0/0 - 25

6a 03-04/01/2020 0141/ 0746 6h05 Precipitations 11/0/0 -11

6b 04-05/01/2020 2342/ 0121 1h31 Radiative 3/0/0 - 3

6c 05-06/01/2020 2037/ 0928 12h51 Radiative-Advective 2126 (04h11) 0/24/2 - 26

9a 23-24/01/2020 2103/ 0138 4h35 Precipitation 2104 (2h29) 0/9/0 - 9

9b 24-25/01/2020 0040/ 0256 2h16 Radiative 3/0/0 - 3

11 08-09/02/2020 2038/ 0349 7h11 Radiative 0044 (0h25) 4/4/4 - 12

13a 22-23/02/2020 2303/ 0311 2h52 Radiative-Advective 9/0/1 - 10

13b 23-24/02/2020 2104/ 0018 3h14 Radiative-Advective 8/0/2 - 10

14 07-08/03/2020 2120/ 0705 8h31 Radiative-Advective 0012 (0h48) 3/3/4 - 10

15 11-12/03/2020 2242/ 0417 5h35 Radiative 3/0/0 - 3

both aspects are considered significant. All other possible fog types were the same as those described by Tardif and Rasmussen

(2007), i.e. radiative, advective, precipitation, stratus lowering and evaporation fogs.

Three deep fog events with CTH higher than 200 m were sampled with the tethered balloon, namely IOP-6c, 11 and 14.

Given such vertical developpment they have clearly undergone a transition from thin to thick. The life cycle of these cases

has been examined by Dione et al. (2023) to analyze the thermodynamics and turbulent processes involved in fog formation,160

evolution and dissipation. Most of the fog layers sampled at the Charbonnière site, however, reached much lower thickness

than these 3 cases. Indeed we found only one additional thick fog on the database (IOP 9a), while the other 8 cases remained

optically thin. For the 4 thick events, an estimation of the time of the thin-to-thick transition is provided in Table 2 with a

duration reflecting the associated uncertainty based on a method described in the next section.

For the in situ measurements performed under the tethered balloon, the observation strategy consisted of ascents and descents165

through the layer to provide vertical profiles of the fog microphysics and thermodynamics, and constant-height sections at

various altitude to investigate time evolution and turbulence within the fog layer. To be representative, the turbulent kinetic

energy (TKE) is determined over constant-height sections lasting at least 20 minutes. Tethered balloon tracks for the four fog

events analyzed in section 4 are illustrated in Fig. 8c, 9c, 10c and 11c superimposed to the radar reflectivity, for IOP 13b, 14,

11 and 6, respectively. The maximum ascent or descent speed of the balloon is 0.5 m.s−1. It then theoretically takes 10 minutes170
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to cross over up and down a 150 m-thick layer. However, due to the increase of the wind with the altitude that tends to sweep

off the balloon away from the winch, the required time is much higher. In addition, the CDP is powered with a battery that

allows measurements up to a maximum of around 1.5 hr. As a result, some profiles did not cross the entire fog layer from the

ground up to the CTH and were discarded for this study. For 5 episodes, some vertical profiles were performed after the fog

lifted into a stratus cloud during the dissipation phase, including the 2 thin cases sampled at the end of February. Overall a total175

of 140 vertical profiles has been selected, including 91 in thin fogs, 41 in thick fogs, and 14 in stratus clouds. The number of

profiles is given for each IOP in the last column of Table 2. The number of profiles available in each phase of the life cycle is

highly variable depending on fog duration, vertical extension and various technical difficulties encountered during operations.

But with the exception of the 2 shortest events, there are between 9 and 27 profiles per fog case providing a unique dataset to

document the vertical structure of the thermodynamics and microphysical properties of fog layers.180

2.3 Determination of the thin-to-thick transition time

As mentioned in section 1, a fog becomes optically thick when the layer closest to the ground radiates sufficiently in the

longwave range to warm the surface below. This leads to the destalibization of the fog layer which evolves from a stable to a

neutral or slightly unstable temperature profile. Precise estimation of the time of transition is not easy, however. Many authors

have proposed various thresholds for different radiative, thermodynamic, geometric and microphysical parameters.185

We apply the following five conditions for the four thick fogs in order to assess the uncertainty associated with the definition

of the transition time. To smooth out high frequency fluctuations that are not representative of the typical length scale of the

fog phases, we compute the transition time for a given parameter from the 30-minutes running average of its time series except

for TKE and vertical temperature gradient for which original sampling frequency data are used (Table 1).

– As the fog becomes optically thick, the longwave net radiation LWN = (LWDOWN −LWUP ) increases during the190

night and approaches 0 (Wærsted et al., 2017; Dupont et al., 2016; Dhangar et al., 2021). Mazoyer et al. (2017) observed

a difference of 8 W.m−2 between LWDOWN and LWUP after the fog vertical development. We consider that the

transition is triggered when |LWN |< 5 W.m−2.

– Warming at the surface and cooling at the fog top destabilize the vertical profile of temperature, which reverses from

stable conditions and starts to decrease with height (Roach et al., 1976; Price, 2011). We use the temperature profile195

provided by the MWR just above the surface, but we have discarded the first two gates because of the excessive influence

of the ground on the measurements. The considered threshold is when the temperature gradient between 50 m and 25 m

becomes negative, i.e. T50m < T25m.

– Due to the destabilization of the vertical temperature profile, turbulent motions increase (Nakanishi, 2000). a threshold

on σ2
w values is difficult to define. Price (2019) proposed σ2

w values higher than 0.002-0.005 m2.s−2 at the transition.200

But Dione et al. (2023) found much larger values (0.01 < σ2
w < 0.04 m2.s−2) during the stable/adiabatic transition of the

4 deepest fog events of SOFOG3D and an increase in TKE of up to 0.4 m2.s−2. These discrepancies may be explained

by the contrasting environment between the two measurement areas (Thornton et al., 2023). In the same way, Dhangar
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Figure 2. Time series for IOP 14 fog event : (a) visiblity (b) downward (light red) and upward (brown red) longwave radiative fluxes, (c)

TKE (green) and σ2
w (light green), (d) vertical gradient of temperature between 25 and 50m from the MWR, (e) LWP from the MWR, (f)

CTH and CBH from the BASTA cloud radar. In panels (c) to (f), threshold values are indicated by the dotted horizontal lines. In panels

(b) to (f), the vertical segments represent the transition times. (g) Summary graph with the five transition times and their respective colours

superimposed over the foggy period (grey area) delimited by the formation and dissipation times in vertical black lines. The vertical purple

dotted segment represents the transition time derived from the LWP with a threshold of 15 g.m−2 instead of 30 g.m−2.

et al. (2021), during the WIFEX campaign over New Delhi, considered a TKE threshold of 0.10 m2.s−2. We then choose

TKE > 0.10 m2.s−2.205

– An increase in geometrical thickness is systematically observed as the fog becomes optically thick. This vertical de-

velopment can be detected using the fog cloud top height derived from cloud radars (Wærsted et al., 2017) or tethered

balloon systems (Price, 2011). Based on theses studies we consider that the transition occurs when CTH > 110 m.

– Finally, the LWP also increases. We apply the condition determined by Wærsted et al. (2017), i.e. LWP > 30 g.m−2.

Results for IOP 14 case study are illustrated in Fig. 2. Each transition time for a given parameter is represented by a vertical210

bar on the corresponding time series in Fig. 2b-f and they are all reported in Fig. 2g for a synthetic representation. As expected,

the thin-to-thick transition is systematically associated with an increase in LWN , TKE, LWP, CTH and a decrease in the

vertical temperature gradient. For this case, the different transition time values are very close within a 48-min period around

0012 UTC. But there could be large discrepancies. Figure A1 presents the results for IOP 11 with transition times from 0030

UTC to 0055 UTC, except the 30 g.m−2 LWP threshold about two hours later. This threshold seems too high in this case215
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since the transition rather occurs when LWP reaches 15 g.m−2. IOP 6 reveals the largest scattering (Fig. A2) with the LW flux

exceeding 5 W.m−2 very early (50 min) after the fog onset, about 2h30 before the TKE threshold, and 3h30 before both CTH

and vertical temperature gradient thresholds. This appears to be mainly due to advective processes that perturbed the fog life

cycle. Indeed all these parameters are also close to their respective thresholds (CTH = 87.5 m, TKE = 0.06 m2.s−2 and vertical

temperature gradient = 0.0007 ◦C.m−1) but the vertical developpment of the fog layer is temporarily stopped as the surface220

wind decreased before its direction shifted from SW to SE (Fig. A2b). The fog started to deepen again around midnight and then

all parameters reached their thresholds shortly after, except the 30 g.m−2 LWP threshold which required 1h15 more. Finally,

during IOP 9a (not shown), LWN indicates that the fog is already thick at its formation, due to the immediate condensation of

liquid water over a 80 m thick layer, but with a rather low value of LWP < 5 g.m−2. A cloud passing above temporarily caused

the fog layer to drop below 50 m, and as for IOP 6, other parameters then exceed their thresholds later on when the fog started225

to deepen again, resulting in a transition interval of 2h29 as indicated in Table 2.

For these four cases, the transition occurred with LWP values systematically much lower than the 30 g.m−2 threshold. To

be consistent with the other parameters, we find that a value of 15 g.m−2 is more suited to detect the transition phase. The

other estimations are in agreement during IOPs 11 and 14 during which there was a clear thin-to-thick transition, but they

are more dispersed during IOPs 9a and 6c since the fog became optically thick immediately after its formation or shortly230

after, respectively. However, these four cases do not reveal any trend in the order of exceeding the thresholds by the different

parameters. Furthermore it appears that non-local processes such as the change in wind orientation or the advection of clouds

can disrupt the usual fog life cycle by stopping the vertical development of the fog layer.

This analysis provides estimations of the transition time for each case with an associated period of uncertainty, independent

of the in situ measurements performed under the tethered balloon. These are now examined to document the evolution of the235

vertical profile of microphysical properties during the fog life cycle, with particular emphasis on fog adiabaticity.

3 Fog adiabaticity

3.1 Equivalent adiabaticity from closure

In adiabatic liquid clouds, the liquid water content increases almost linearly with the altitude as LWC(z) = Γad(T,P )(z−Zb),

where Zb is the cloud base height and Γad(T,P ) the condensation rate that depends on pressure P and temperature T at the240

cloud base (Betts, 1982; Albrecht et al., 1990; Brenguier, 1991) following:

Γad(T,P ) = ρd(
(ϵ+ws)wslvΓw

RdT 2
− gwsP

(P − es)RdT
) (1)

with lv the latent heat of vaporization, g the acceleration of gravity, Rd the dry air ideal gas constant, ϵ the ratio between the

dry air to water vapor ideal gas constant equal to 0.622, es the vapor saturation pressure, ws the saturation mixing ratio, ρd the

dry air density, and Γw is the moist adiabatic lapse rate given in Eq. 2 (Hummel and Kuhn, 1981):245
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Γw =
g

cp

1+ lvws

RdT

1+
ϵl2vws

RdcpT 2

(2)

with cp the specific heat of dry air at constant pressure.

The liquid water path of a cloud layer is the total amount of liquid water, as :

LWP =

Zt∫

Zb

LWC(z)dz (3)

where Zt is the cloud top height. In shallow convective cloud where the condensation rate can be assumed relatively constant250

it follows: LWPad =
1
2Γad(T,P )(Zt−Zb)2 (Albrecht et al., 1990).

Processes such as entrainment-mixing of dry air or precipitation formation, however, tend to reduce LWC values, and Betts

(1982) introduced the in-cloud mixing parameter β to reduce the condensation rate as (1−β)Γad(T,P ). Many studies have

quantified departure from the adiabatic values using aircraft in situ data and revealed that the reduction in stratiform clouds

is much lower than in cumulus ones and results mainly from mixing at the cloud top and drizzle formation (Gerber, 1996;255

Wood, 2005; Brenguier et al., 2011; Braun et al., 2018). By using remote sensing instruments in shallow stratocumulus clouds,

(Albrecht et al., 1990) also noticed a large reduction in LWP, compared to the adiabatic values, when drizzle is observed.

Observations in fog are rare due to the difficulty of measurement, but previous studies have reported LWC profiles that are

fairly constant or increase with height in a well-developed fog layer (Okita, 1962; Pinnick et al., 1978; Price et al., 2015; Egli

et al., 2015).260

To retrieve the cloud base from satellite data, allowing discrimination between low stratus and fog, Cermak and Bendix

(2011) developped a subadiabatic model of cloud microphysics. They derived a complex cloud profile parameterization used

for LWP computation by dividing the cloud in three layers with different β values to account for processes reducing the LWC

near the ground, in the central region and at cloud top.

Recently, to improve nowcasting of fog dissipation, Toledo et al. (2021) developped a one-column conceptual model of265

adiabatic continental fog by assuming that the LWC linearly increases with height with a reduced condensation rate expressed

as α(z)Γad(T,P ) where α(z) is the local adiabaticity. The LWP of a fog layer is then computed considering that the equivalent

local adiabaticity αeq = 1−β remains constant throughout the fog layer from the ground to the CTH, as:

LWP =
1

2
αeqΓad(T,P ).CTH2 +LWC0.CTH (4)

where LWC0 is the LWC value at the ground.270

Toledo et al. (2021) then used data from 7 years of measurements performed at the SIRTA (Site Instrumental de Recherche

par Télédétection Atmosphérique) observatory near Paris, to compute this equivalent local adiabaticity αeq . Without measure-

ments of the vertical profiles of LWC, they used an inversion of Eq. 4 to calculate αeq by closure as :

αclosure
eq =

2(LWP −LWC0.CTH)

Γad(T,P ).CTH2
(5)
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where LWP and CHT are provided by a HATPRO MWR and a BASTA radar, respectively, and LWC0 is derived from the275

measured visibility at ground by the parameterization developped in Gultepe et al. (2006).

αclosure
eq is then the equivalent adiabaticity that would give the same LWP in the fog layer, but assuming a linear increase in

LWC with height. Note that from Eq. 5, αclosure
eq = 0 corresponds to a constant LWC profile equal to LWC0 from the ground

to CTH and is quite different from β = 1, which corresponds to the total evaporation of the cloud due to mixing with clear air

(Betts, 1982). They found that αclosure
eq depends mainly on the CTH and pointed out that thinner fog with LWP values lower280

than 20 g.m−2 has αeq values below 0.6 and can even reach negative values. Dione et al. (2023) used this model to analyze

the four deepest fogs of SOFOG3D and revealed that αclosure
eq increases from 0 to 0.5 during the thin-to-thick transition and

reaches 0.5 when LWP > 20 g.m−2. We now use the CDP measurements to analyze fog adiabaticity derived from in situ

measurements.

3.2 Vertical profiles of LWC and temperature from in situ measurement285

Droplet size distribution recorded by the CDP under the therered balloon during SOFOG3D allows us to retrieve vertical

profiles of LWC in the fog layer and then to examine the actual fog adiabaticity and compare to the equivalent values derived

by closure.

Figure 3 presents vertical profiles of LWC and temperature measurements collected during IOP 14 (upper panels) and IOP

11 (lower panels). Boxplots correspond to statistics computed within 5 m height layers from the ground up to the fog top.290

Black lines indicate the adiabatic theoretical calculation of LWC and lapse rate, from Eq. 1 and 2 respectively.

The ascent of IOP 14 was performed between 0611 and 0647 UTC, about 6 hours after the fog became optically thick (Fig.

2) and 2 hours before its dissipation in stratus (profile # 6 of Fig. 9d). As a general trend, LWC values increase with the altitude

up to 215 m, before they drop suddenly in the upper fog layers near the fog top at 255 m (Fig. 3a). In this deep fog, however,

we can observe that the increase of LWC is not continuously monotonic, with the presence of a layer with much lower LWC295

values at heights between 120 and 170 m. The vertical profile of temperature decreases almost regularly with height up to the

fog top (Fig. 3b). Unfortunately, the balloon failed to cross the summit due to the increase in wind speed to over 6 m.s−1, but

the radiosonde launched 35 minutes earlier indicates a sharp temperature inversion of -1.5 ◦C (not shown). These observations

are consistent with previous measurements in well- mixed fog layer revealing mainly adiabatic vertical profiles of LWC and

temperature, but also a sharp reduction in LWC at the fog top probably due to entrainement-mixing of dryer air in the upper300

fog layers.

In contrast, the descent during IOP 11 between 2209 and 2223 UTC reveals a reverse trend with LWC being maximal at

the ground, around 0.11 g.m−3, and decreasing with altitude up to the CTH at 55 m, except a thin slice around 40 m. It is

associated with a stable vertical profile of temperature that increases from 8.5 ◦C at ground to 10.1 ◦C above the CTH. Indeed

at this time (profile #2 of Fig. 10d) the fog is still optically thin as the transition to thick fog will occur about 1 hour and a half305

later. Such reverse LWC profiles were almost systematically observed in optically thin fogs during the SOFOG3D campaign

and are investigated in more details in section 4. These results hightlight that while the adiabatic model correctly represents
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Figure 3. Adiabaticity (left) and lapse rate (right) from CDP vertical profiles collected during (a and b) a descent of IOP 14 between 0611

UTC and 0647 UTC and (c and d) a descent of IOP 11 between 2209 UTC and 2223 UTC. Boxplots are derived from CDP data collected

within 5 m height layer. The theoretical and local values are indicated by a black and red line respectively. The equivalent adiabaticity

retrieved by remote sensing (αclosure
eq ) and in situ measurements (αclosure

eqCDP ) are indicated by a dashed and dash-dotted blue line respectively.
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thermodynamical and microphysical properties of well-mixed fogs, it does not represent the properties of optically thin fogs at

all.

For LWC profiles, the linear increase corresponding to αclosure
eq calculated from Eq. 5 following Toledo et al. (2021) is310

plotted in dashed blue line with values of 0.45 and 0.53 for IOP14 and IOP11, respectively. As expected for the well-mixed fog

case, the resulting profile of LWC tends to underestimate actual values of LWC in the lower part of the layer with predicted

values that can be half the measured ones. The dotted and long dashed blue line corresponds to the fog adiabaticity from closure

but computed with the CDP data αclosure
eqCDP (see next section), and produces a very similar result. Indeed, these low values of

αclosure
eq result mainly from the strong reduction of LWC at the fog top. Consequently, the corresponding profiles of αclosure

eq315

are not really representative of the global agreement of the measured LWC with the adiabatic model. This overall agreement

is, however, clearly reflected on the temperature adiabatic (Fig. 3b, black) and local lapse rates (Fig. 3b, blue), the latter being

less affected by the evaporation following the mixing below the fog top. Surprisingly, the reverse LWC profile of IOP 11 is

well reproduced with data aligned along the negative slope -1.04 of αclosure
eqCDP . In contrast for this case, αclosure

eq is positive due

to a larger LWP value provided by the MWR (7.12 g.m−2) compared the CDP measurements (2.81 g.m−2) and the profile320

is shifted to larger LWC due to an excessive value of LWC0 provided by the parameterization of Gultepe et al. (2006) (0.17

g.m−3) compared to the CDP measurements (0.11 g.m−3).

To better estimate the agreement of the measurements with the adiabatic model, we calculate the local adiabaticity α and γ

with respect to LWC and lapse rate, respectively, by determining the slope of the linear regression between medians values of

the statistics at each altitude range. To avoid underestimation of local adiabaticity resulting from entrainment-mixing processes325

below the fog top for well-mixed fog, we discard this layer by truncating the vertical profile at the altitude where LWC reaches

its maximum value. The corresponding profiles are superimposed as red lines on Fig. 3a and b. With such a procedure α = 0.64

for IOP 14 and the corresponding fit to the measurements better represents the general shape of the vertical profile. For the

lapse rate γ = 0.97 which is then very close to the adiabatic decrease. In contrast, the descent during IOP 11 reveals negative α

and γ values of -0.82 and -7.26 respectively.330

In a first step, we take advantage of the 140 selected profiles to evaluate the agreement between αclosure
eq and the equivalent

values derived from in situ data.

3.3 Comparison between equivalent fog adiabaticity from closure estimations

We use the CDP data to compute the fog adiabaticity from closure αclosure
eqCDP from Eq. 5: CTH is determined by using an LWC

threshold of 0.01 g.m−3, the LWP is calculated by integrating the LWC in each altitude range up to CTH, and LWC0 is defined335

as the median value of LWC in the lowest altitude range. The median height corresponding to LWC0 is 3.5 m with quantiles

25 % and 75 % of 2.5 m and 6.2 m respectively, i.e. very close to the height of the visibilimeters deployed at 3 m above ground

level.

Comparison of αclosure
eqCDP vs. αclosure

eq are reported on Fig. 4a and reveal large discrepancies, with very low values of the

coefficient of determination R2 and the slope of the linear regression which reach 0.16 and 0.29, respectively. The first available340

gate of the radar being 37.5 m, it obviously can not detect CTH below this height. In total 21 profiles performed by the tethered
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Figure 4. Fog adiabaticity from closure values comparison : (a) αclosure
eq values derived from the CDP measurements as a function of

αclosure
eq . Sensitivity tests performed on αclosure

eq when using only one parameter derived from CDP measurements: (b) LWP, (c) CTH, and

(d) LWC0. Colour of dot depends on IOP as indicated in the legend.

balloon are lower than this limit, that is about 20 % of the data set. This provides an additional motivation to compute αclosure
eqCDP

in order to evaluate the conceptual approach against the actual vertical profile for the thin layers which correspond to the

formation phases of many radiation fog events in stable conditions. For LWP retrieved from the MWR measurements, caution

should be taken when clouds above the fog layer were detected, because it is not possible to dissociate the LWP values of the345
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fog layer and of the cloud layer above. Therefore, due to the presence of clouds above fog during IOP 2b and IOP 6a, these two

cases were discarded. Finally, profiles within stratus cloud have been also removed to allow calculation of αclosure
eq . In total the

dataset is then reduced to 79 profiles. Note that both methods lead to values of αclosure
eq > 1 but not for the same cases. This

suggests that such values result from inaccuracy in measurements rather than reflecting superadiabatic conditions.

Sensitivity tests are carried out on LWP, CTH and LWC0, by modifying only one of the 3 variables in Eq. 5 using the350

CDP measurements, the other two remaining based on αclosure
eq calculation in order to determine which parameters introduce

the most dispersion in the comparison. Discrepancies seem less related to LWP and CTH as the sensitivity tests on these two

variables present satisfactory correlations with R2 values around 0.7 for both parameters (Fig. 4b-c). Indeed comparison of

LWP provided by the MWR compared to the CDP measurements reveals a very good agreement, including for values below

15 g.m−2 (Martinet et al., 2024) (In prep). Nevertheless, the worst cases on Fig. 4b (2 green points) corresponds to the IOP11355

profiles with LWP from CDP much lower than the MWR value and highlights the impact of such difference. For CTH, the

worst cases, from IOP 9b and 13b are mainly due to overestimation of CTH by the radar for actual CTH just above its detection

limit that results in overestimation of αclosure
eq . Finally, the strongest differences are observed when LWC0 is replaced by the

CDP values: Fig. 4d shows that there is a strong increase of the scatter of the data, consistent with a poor value of the coefficient

of determination of 0.45. Indeed, the comparison of LWC0 values is reported in Fig. 5 which reveals large discrepancies with360

a correlation coefficient as low as 0.44. This confirms that the 2 worst cases from IOP 13b (pink points) on the comparisons

of Fig. 4a and Fig. 4d, which correspond to αclosure
eq <−4 whereas αclosure

eqCDP reaches -1.8 and 0, are due to LWC0 from the

parameterization that are about twice the values measured by CDP. The slope of the regression is 0.59 but this likely results from

the large scatter of the data and it is not clear that the parameterization of Gultepe et al. (2006) with visibility measurements

tends to produce systematically LWC values larger than the CDP measurements. Therefore, these sensitivity tests reveal that365

most of the discrepancies between αclosure
eq and αclosure

eqCDP arise from the LWC0 values derived from visibility measurement

through the parameterization of Gultepe et al. (2006). Note however, that the data on Fig. 4a are not completely distributed in

the same way as in Fig. 4d, reflecting that some differences between the parameters compensate for each other.

Toledo et al. (2021) have shown that αclosure
eq statistically increases with both CTH and LWP from negative values for thinner

fogs to values > 0.5 and converging to ≈ 0.7 for developped fogs. They further proposed a parametrisation as a function of370

fog thickness (their Eq. (7)) to perform conceptual model calculations. Dione et al. (2023) obtained similar results to those of

Toledo et al. (2021) for the four deepest fogs of SOFOG3D but with a lower LWP threshold of 20 g.m−2 for αclosure
eq > 0.5. We

therefore examined evolution of αclosure
eqCDP as function of LWP and CTH issued from the CDP measurements for our dataset

in Fig. 6 where measurements in stratus clouds have been excluded for consistency with previous studies. The observations

reveal similar trend with mainly negative values of αclosure
eqCDP when LWP < 5 g.m−2, which represent 67 % of the sampled375

profiles. Note that some values reach -4, much lower than those reported in Toledo et al. (2021). Indeed they correspond to

very thin layers with CTH in the blind zone of the radar BASTA. Except for two profiles of IOP 11 (green dots), αclosure
eqCDP is

always positive when LWP exceeds 10 g.m−2. Surprisingly, these two profiles of IOP 11 correspond to significant values of

CTH (Fig. 6b). Indeed we will see in section 4.2.2 that these particular reverse profiles of LWC result from the sedimentation

process. Beyond a LWP of 15 g.m−2, αclosure
eqCDP tends to converge around 0.5, but the number of samples is too limited for380

16



Figure 5. LWC0 derived from the CDP measurements as a function of LWC0 derived from the visibility measurements at the Jachère site

using the parameterisation defined in Gultepe et al. (2006) Colours of dot corresponding to IOP are given in Fig. 4.

a precise evaluation of this limit. Two cases from IOP 2a exhibit superadiabatic conditions with αclosure
eqCDP > 1. In fact, these

profiles correspond to a particular case where the condensation of liquid water at the fog formation occurred first at altitude

before the surface which therefore distorts the slope calculation (see Fig. C1).

The evolution of αclosure
eqCDP as a function of CTH depicted in Fig. 6b is very similar. The parametrisation of Toledo et al. (2021)

has been defined for CTH > 85 m corresponding to the first gate of the radar used at the SIRTA site. This limit has been extended385

here to 10 m (dashed line) to compare with in situ data : most of them are situated above this curve reflecting that αclosure
eqCDP

becomes positive for CTH lower than 100 m. Statistics on classes of 10 m width indicate that the median of αclosure
eqCDP values is

positive when CTH > 60 m. For CTH > 150 m, αclosure
eqCDP values fluctuate around 0.4. This limit is lower than the convergence

values of 0.65 and 0.6 reported for fog conditions in Toledo et al. (2021) and Dione et al. (2023), respectively. However, the

number of profiles sampled in such developped fogs is obviously too limited here to derive significant convergence. Note that390

calculations of αclosure
eq with remote sensing measurements for the same profiles exhibit the same trend and do not improve

the convergence estimation (Fig. B1). This attests that differences observed from our dataset result from the actual properties

of the fog sampled during SOFOG3D and not from the measurements used (in situ or remote sensing) to compute the fog

adiabaticity from closure.

In summary, the comparison of equivalent fog adiabaticity from closure calculations reveals that, despite the large variability395

that results mainly from LWC0 and LWP retrievals, the distribution of equivalent fog adiabaticity is approximately the same

between in situ or remote sensing measurements and the Toledo et al. (2021) approach. Additionnally, in situ data allow to
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a) b)

Figure 6. Adiabaticity fraction as a function of (a) LWP and (b) CTH derived from the CDP data for the 12 IOPs. Each IOP is indicated with

a specific colour from IOP 2a to IOP 15 given in Fig. 4. The parametrisation between αclosure
eq , and CTH defined by Toledo et al. (2021) is

indicated by a black curve and the red line marks the adiabaticity.

characterize large negative αclosure
eq values relative to thin fogs. We now focus on in situ CDP data to examine relationships of

equivalent fog adiabaticity with the real local adiabaticity.

3.4 Comparison between α and αclosure
eq400

We introduced at section 3.2 a calculation of the local adiabaticity α by fitting CDP measurements (red lines in Fig. 3a,c).

The diluted layer just below the top is not taken into account to represent the general shape of the LWC vertical profiles. The

main objective is now to derive a synthetic parameter to better quantify departure from the adiabatic model and document its

evolution during the fog life cycle. To perform a quantitative evaluation of this parameter, we extend the analysis to the 140

selected profiles of the campaign. The thermodynamical and microphysical properties of each vertical profile are calculated405

with a vertical resolution of 5 m for episodes that experienced thin-to-thick transition. For fogs that remained thin and very

thin (less than 10 m) throughout their life cycle, the vertical resolution is increased to 3 m and 1 m, respectively.With the

exception of very thin fog episodes, a threshold for the minimum number of observations over each altitude range was set at 5.

Given that, the average speed of the tethered balloon is about 0.5 m.s−1, this represents a height of about 3 m corresponding to

the vertical resolution required for most vertical profiles. Then, α and γ are calculated only on representative vertical profiles410
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Figure 7. Adiabaticity fraction α as a function of the equivalent adiabaticity issued from the CDP measurements. Each IOP is indicated with

a specific colour from IOP 2a to IOP 15 given in Fig. 4.

gathering at least 5 different altitude ranges. As discussed above, the diluted region below CTH is removed for the well-mixed

fog. For doing so, α is first calculated over the entire profile. Cases with α > 0.1 are identified as increasing with height and α

is therefore recalculated on the lower part of the profile delimited by the maximum median LWC values, otherwise there are

classified as reverse profile.

Comparison of α with αclosure
eqCDP are reported on Fig. 7 for the 127 selected profiles. As expected, the absolute values of α are415

generally larger than those of αclosure
eqCDP as attested by the slope of linear regression of 1.51. Some values of α exceed 1 but the

examination of such profiles does not reveal any superadiabatic growth. In fact, these values rather result from the uncertainties

of the method, which could be very sensitive to the highest values of LWC below the top or LWC0 at the bottom (see profiles

# 6 and # 7 of IOP 6 on Fig. 11 for example). This is particularly the case for the first profile of IOP2a (in grey), where high

values of LWC > 0.1 g.m−3 at 20 m height while condensation at the surface has not yet taken place, lead to an α as high as420

4.63 as depicted in Fig. C1c. Fitting the CDP data also produces higher negative values for reverse LWC profiles. Appendix

C1a illustrates the corresponding profile for one of the lowest values (α=-8.3) obtained during IOP 2b, which appears to be

realistic given the linear regression on the vertical profile of LWC. Note that for such thin fog layer of 10 m height, the LWP is

only 0.7 g.m−2 although LWC0 reaches 0.1 g.m−3.
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Such reverse profiles were frequently observed during the experiment and are mainly associated with stable atmospheric425

conditions resulting from radiative cooling established before the fog formation phase. As a next step, the evolution of vertical

profiles during the fog life cycle is now studied in more detail to determine to what extent LWC profiles correlate with tem-

perature profiles and how they both evolve during the thin-to-thick transition, when it exists, towards the adiabatic shapes of

well-mixed fog layers.

4 Evolution of vertical profile properties during the fog life cycle430

The analysis is first carried out on an episode that remains optically thin throughout its life cycle as the majority of fog cases

sampled during the SOFOG3D campaign (8 out of 12, Table 2). Then, the contrast with fogs that underwent a transition

from optically thin-to-thick is investigated with three other case studies. Finally, a generalization of the thermodynamical and

microphysical properties over all fog samples of the 12 IOPs is conducted in section 4.3.

4.1 Thin fog event : IOP 13b case study435

The radiation fog sampled during IOP 13b occurred during the night of February 23-24, 2020, associated with anticyclonic

conditions and clear sky during the day, leading to a significant radiative cooling shortly after sunset, while wind speed re-

mained low during this period (Fig. 8a). The fog appeared in patches around 2000 UTC and remained intermittent for two

hours before visibility dropped below 1 km for a longer period between 2200 and 0000 UTC (Fig. 8a). At this point, radiative

cooling stopped and the temperature stabilized at around 2.5 ◦C until the fog dissipated at 0018 UTC due to the advection of440

a 300-m thick stratus cloud at 2330 UTC, as depicted by radar reflectivity (Fig. 8c). It should be noted that this fog episode is

too thin to be detected by radar, with the exception of a few isolated signals between 25 and 50 m height.

The eight profiles performed in the fog layer are displayed in Fig. 8c-d for temperature and LWC, respectively. Despite an

increase of the CTH from 20 to 50 m, this fog remains optically thin throughout its life cycle (Fig. 8b). This optical thinness

is associated with strong stable vertical profiles of temperature throughout the night, with γ values ranging from -34.4 to -445

14.5. LWC vertical profiles are characterized by high values of LWC near the ground of around 0.1-0.2 g.m−3 which tend to

decrease with height, particularly profiles # 2 and # 3 (Fig. 8d) or to remain almost constant. Consequently, α values are also

negative throughout the fog life cycle, ranging from -3.4 to -0.04, with the exception of vertical profile # 4 which reaches 1.89

due to high variability of LWC near the ground. Figure 8f illustrates the temporal evolution of γ and α during the fog life cycle

and clearly shows that both parameters increase progressively with CTH from negative values close to 0, and become positive450

in the stratus cloud after fog dissipation. Therefore, during a fog episode that remains optically thin throughout its life cycle,

stable conditions persist and appear to be associated with a vertical profile of LWC more or less decreasing with height, in

contrast to the adiabatic characteristics usually observed in well-developped fogs.
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Figure 8. Temporal evolution during IOP 13b of (a) visibility, temperature at 2m and wind barbs at 10 m above ground level (empty circles,

half barbs and full barbs represent wind speeds < 2.5, 5 and 10 m.s−1, respectively. The orientation of the barbs gives the wind direction);

(b) the upward (red) and downward (brown red) longwave radiation. The gray shaded area delimitate foggy periods; (c) reflectivity, CTH

and CBH derived from the BASTA cloud radar. The trajectory of the tethered balloon is superimposed in grey. Each selected vertical profile

is highlighted in blue and labeled by its number; (d) Corresponding vertical profiles of measured temperature, with local adiabatic (red) and

moist adiabatic lapse rate (black); (e) Corresponding vertical profiles of LWC measured by the CDP with local (red) and theoretical (black)

adiabaticity; (f) Temporal evolution of the adiabaticity (blue line) and lapse rate (green line) for the selected profiles.
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4.2 Fog events with thin-to-thick transition

4.2.1 IOP 14 case study455

IOP 14 took place on the night of March 7-8, 2020, characterized by a ridge. Shortly after the last residues of the warm front

had dissipated, radiative cooling set in over at the Charbonnière site associated with a low wind (Fig. 9a). A low cloud appeared

on the reflectivity at around 150 m height at 2030 UTC (Fig. 9c) and lowered for 40 minutes before reaching the ground at

2120 UTC as fog formed. This cloud formation at 150 m height may be explained by the presence of a fence of trees near

the Charbonnière site, i.e. in the direction of the wind, as simulated on the SIRTA site by Mazoyer et al. (2017) using Large460

Eddy Simulations. Due to radiative and advective processes, this fog was classified as a radiative-advective case as Dione et al.

(2023) and not as a fog by stratus lowering due to its rapid descent. The fog layer remained about 100 m thick for one hour but

the CTH then rapidly lowered as the wind speed aloft dropped, with the wind shifting from SW to SE direction between 2230

and 2300 UTC (see Fig. 10d of Dione et al. (2023)). The ground temperature then decreased until 2330 UTC (Fig. 9b) when

the fog layer began to thicken again.465

The thin-to-thick transition times determined from the different parameters are very close within a 48-min period around

0012 (Fig. 9c and Fig. 2 in section 2.3). In fact, for this case, the advection around 0030 UTC of a stratus with a base height

just above the fog top height contributes to the increase of LWP above the 30 g.m−2 threshold. The CTH derived from the

radar also increased sharply above 400 m, but in situ measurements from the tethered balloon attest that it is a distinct cloud

layer above the fog. This transition period is included in the period determined by Dione et al. (2023) which extends from 2330470

to 0100 UTC but is twice as short. The fog began to dissipate at 0416 UTC but visibility remains around 1000-2000 m for 2

hours before it dissipated completely at 0705 UTC, shortly after sunrise, and lifted in stratus cloud that persisted until 1000

UTC.

The first three vertical profiles with CTH < 80 m reported in Fig. 9d-e were performed during the optically thin phase of the

fog event. The first profile reveals low negative values of -0.62 and -1.46 for α and γ, respectively, with a reverse LWC profile475

which rapidly became almost constant with height for profiles # 2 and # 3 with α values close to 0. Vertical profiles # 4 and # 5,

which are consecutive descent and ascent after the transition, show contrasting microphysical properties. Profile # 4 indicates

a continuous increase of LWC with height throughout the fog layer, except at the fog top, consistent with the quasi-adiabatic

characteristic. But the α value only reached 0.46, indicating that some dilution has occurred. The vertical profile # 5 exhibits a

similar trend up to a height of 100 m, but above that, in contrast, the LWC gradually decreased up to the CTH. The temperature480

profiles show a significant warming between 100 and 200 m height (+ 2 ◦C) which explains the evaporation of liquid water in

the upper part of the layer. It is likely that this warming is linked to the advection of a stratus above the fog top. In this case, the

α value reached 0.65, but this represents only the lower part of the profile. The last vertical profile performed in the fog layer

5 hours later depicts also an adiabatic profile, as discussed previously (Fig. 3).

Finally, the three profiles in the stratus following fog dissipation indicate a similar trend with α and γ values between485

0.56-0.69 and 0.84-1.0, respectively. Figure 9f illustrates the temporal evolution of α and γ during the fog life cycle, with the
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Figure 9. Same as Fig. 8 but for IOP 14. In addition b) the different thin-to-thick fog transition times are indicated by vertical lines as in Fig.

A1; c) and f) the transition time for the net longwave radiation is indicated by a vertical red dashed line.
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thin-to-thick transition indicated by the dashed segment. It appears that α and γ distinctly transition from negative values, when

the fog is optically thin, to positive values after the fog development.

4.2.2 IOP 11 case study

IOP 11 took place on the night of February 8-9, 2020, characterized by the establishment of a ridge after an inactive cold front490

had crossed the country during the day. Shortly after sunset, the sky cleared and radiative cooling set in over the "Supersite",

leading to the formation of a radiative fog at 2039 UTC (Fig. 10b). This fog persisted until 0349 UTC when advection of warm

air at the supersite caused the fog to lift into low stratus, which gradually dissipated until 0830 UTC.

As pointed out in section 2.3, the thin-to-thick transition time values are very similar for the different parameters between

0030 and 0055 UTC except for LWP which took two hours more to exceed the 30 g.m−2 threshold (Fig. A1 in Appendix).495

Dione et al. (2023) considered that the transition period extended from 2300 to 0230 UTC which is the longest period of their

4 cases studies.

Of the nine selected vertical profiles reported in Fig. 10d-e, four were performed during the thin phase, one during the

transition, three during the thick phase and the last shortly after the fog lifted into stratus. As with IOP 14, the first three

vertical profiles during the thin phase with CTH < 80 m present stable lapse rate and reverse LWC profiles with the highest500

values near the ground. Both α and γ values are negative but the γ values range from -2.45 and -8.97, which are higher, as for

IOP 14, than those obtained during thin fog at IOP 13b, where they are systematically lower than -15. Consistently, α values

range from -0.44 to -0.8, which are also generally higher than IOP 13b. Note that these higher α and γ values are associated

with a thicker fog layer with CTH values from 45 m to 75 m compared with the maximum height of 50 m for IOP 13b. It is

worth noting that one hour later, around 2300 UTC, the LWC # 4 profile increases slightly with height, although the transition505

occurs one hour later, but in line with the transition period defined by Dione et al. (2023), which began at 2300 UTC. The

associated temperature profile is still globally stable, but some warming is observed between 65 and 120 m height, which

could be explained by the change in wind direction. Below this, the layer between 25 and 65 m has begun to destabilize,

possibly reflecting the onset of vertical motions. During the transition (profile # 5) the entire layer was much colder and

unstable. The LWC exhibited a two-layer profile with an adiabatic tendency up to 50 m height and lower values in the upper510

part.

Surprisingly, reverse LWC trends were observed for profiles # 6 and # 7 with α <0 even though the thin-to-thick transition

had already occurred one hour earlier. In addition, LWC values at the ground reached 0.25 g.m−3 which are the highest values

measured on all IOPs. Note that consistently, high radar reflectivities were also observed near the ground in Fig. 10c. The

corresponding lapse rates are fairly constant through the layer constrating with the stable profiles observed during the thin515

phase. The LWC profile becomes increasing again with a slightly positive α at profile # 8 sampled when the fog is 240 m

thick, and also in stratus where α reaches 0.56 with a vertical profile of temperature that has finally destabilized with γ = 1.82.

The following vertical profiles measured inside the stratus reveal the same microphysical and thermodynamical properties (not

shown) as those observed in IOP 14.
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Figure 10. Same legend as Fig. 9 but for IOP 11 25



Consequently, it is clear from Fig. 10f that the temporal evolution of α and γ during the fog life cycle follows the same trend520

as for IOP 14, from negative values when the fog is optically thin to positive values after the transition to thick fog, except for

the sharp decrease in α for profiles # 6 and # 7, which disrupts the overall trend.

4.2.3 IOP 6 case study

IOP 6 took place during the night of January 5-6, 2020 and was characterized by anticyclonic conditions over France, associated

with clear sky and negligible wind. Surface radiative cooling became established on the "Supersite" after sunset, and as the525

south-westerly wind began to blow, ground visibility suddenly dropped by more than 10 km in 10 minutes (Fig. 11a). This

sudden fog formation at 2037 UTC is associated with the appearance of an upper liquid water layer on the BASTA reflectivity

(Fig. 11c), which was also detected at different heights of the towers surrounding the "Supersite" (not shown). Fog formation

was spread out over time at the various instrumented sites and was observed earlier and later for the sites located to the

southwest and northeast of the domain, respectively (not shown). This suggests that a mesoscale advection coming from530

the west with moist maritime characteristics favoured the formation of fog in addition to radiative cooling near the ground.

Therefore, we rather classify this episode as a radiative-advective fog, although Dione et al. (2023) estimated that the formation

was mainly driven by radiative cooling at the surface.

As discussed in section 2.3, the transition from thin-to-thick fog occurred very rapidly (50 minutes) after fog formation

based on LW flux measurements. However, the vertical developpment of the fog layer was temporarly stopped when the535

wind direction shifted from southwest to southeast, and it took around 2h30 for the fog to deepen again around midnight.

Consequently, the other parameters indicate a transition occurring much later between 0000 for TKE and 0230 UTC for LWP,

in agreement with Dione et al. (2023), who estimated that the period lasted 2 hours from midnight. Finally, the fog dissipated

completely at 0928 UTC, around 1h30 after sunrise, as it lifted into a deep stratus that persisted throughout the day until it

lowered and formed fog again around 1600 UTC.540

Among the twenty-seven vertical profiles validated during IOP 6, nine representative profiles selected between 2152 and

0300 UTC are reported in Fig. 11 to illustrate the evolution of the microphysical and thermodynamical properties during the

fog development period. In addition, the α and γ values for the last four profiles when the fog remained adiabatic, despite the

decrease in thickness of around 100 m and the rise in stratus (profiles # 10 to # 13 from 0600 to 1100 UTC), are also indicated

in Fig. 11f.545

As a result, they all show quasi-adiabatic characteristics with positive values of α and γ, except during the period where de-

velopement is stopped from 2230 to 0000 UTC. This confirms that IOP 6 became optically thick very early as indicated by LW

measurements. Note that for this case, Dione et al. (2023) classified the period from 2040 to 0000 UTC as stable, considering

that the transition period started at midnight, as they observed that αclosure
eq values remained negative with MWR LWP values

< 10 g.m−2. In contrast, the first three profiles in Fig. 11d-e show a clear increase in LWC with height associated with the550

quasi-adiabatic lapse rate. This suggests that other thresholds characterizing the transition with remote sensing measurements

should be defined to better detect the transition when the fog life cycle is perturbed by non-local processes.
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Figure 11. Same legend as Fig. 9 but for IOP 6. Visibility in (a) is issued from the Jachère site.27



During the period corresponding to the wind rotation, the CTH dropped from 80 to 30 m in height and a large variability

appears on the LWC vertical profiles. The α values decrease and become negative although the vertical profiles do not reveal

decreasing values with maximum values near the ground, but rather a constant LWC with height as seen on profile # 4, except555

for the minimum values of α = -1.38 when the fog is at its thinnest (profile # 5). During this period, the lapse rate decreased and

remained almost neutral (γ ≈ 0) but did not reach low negative values as in previous cases. It is likely that the layer could not

return to thermally stable conditions because the time period is too short to allow coupling with the surface, despite the ground

temperature lost 1 ◦C. From midnight, fog thickness increased again. In the same way, the LWC increased with height, and

the α values are positive and range between 0.51 and 1.35 until the end of the episode, including in the stratus that followed560

dissipation (Fig. 11g, dotted blue line). As a result, the corresponding temperature profiles are very close to the moist adiabatic

lapse rate with γ between 0.71 and 0.94.

This event therefore corroborates the fact that the profiles sampled after the thin-to-thick transition exhibit quasi-adiabatic

characteristics with positive values of both α and γ, except when dynamic conditions interrupt vertical developpement and lead

to a significant reduction in fog thickness.565

4.3 Correlation between the microphysical and thermodynamical properties

The four case studies presented above have revealed a similar temporal evolution of the vertical profiles of microphysical and

thermodynamical properties with contrasting patterns before and after the transition from optically thin-to-thick fog. Values of

α and γ of the 140 validated profiles of the campaign are reported on Fig. 12a with empty, full circles, and diamonds, for thin

and thick fogs and stratus, respectively, to highlight the contrast between the different phases.570

A large majority of profiles performed during the thin phase are located in the lower left part of the graph, corresponding

to negative γ and α values, while those performed in thick fog are located in the upper right part corresponding to positive

or near-zero γ and α values. This trend is particularly marked for the lapse rate. For instance, γ <−0.5 for all the profiles

performed in thin fog except the #3 profile of IOP 14. Similarly, γ >−0.5 for all the profiles in thick fog except the two

specific reverse LWC profiles of IOP 11. LWC profiles are a bit more scattered but α < 0 for 74 % of the thin cases and α > 0575

for 75 % of the thick ones. The lowest α values, between -5 and -8, correspond to very stable conditions with γ <−10. These

profiles performed during IOP 2b are associated with the lowest CTH values < 10 m (Fig. 12c) and also with very low LWP

values < 2 g.m−2 (Fig. 12b). In contrast, optically thick fogs and stratus by fog lifting are associated with the highest values

of LWP and CTH, as illustrated previously by IOP 6c, 13b and 14. In between, intermediate samples of γ ranging between -10

and 0 are associated with intermediate values of α around 0. These profiles are associated with CTH values reaching 50 m but580

not necessarily with significantly higher LWP values.

An interesting difference when comparing the thin phase of these fogs concerns the amplitude of the adiabatic and lapse rate

fractions. For fogs that remained optically thin during their life cycle, γ ranges from -30 to -15 on average and α from -4 to 0.

Whereas for those that underwent a transition to thick fog, γ ranges from -10 to 0 and α fluctuates around -1.5/-1. This would

suggest that fogs that remained thin are associated with much stable conditions and stronger reverse LWC profiles. But there585

are only 3 thick cases sampled before the transition and more data are needed to confirm this result.

28
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Figure 12. Adiabatic fraction as a function of the lapse rate fraction in logarithmic scale, over the 12 IOPs : (a) colored with IOPs as in Fig. 4,

thin and thick fog are indicated by empty dots and filled dots, respectively, (b) colored with LWP values issued from the CDP measurements,

(c) colored with CTH values issued from the CDP measurements. Fog and stratus are indicated by dots and diamonds respectively.

In conclusion, the analysis of the 140 profiles sampled during the experiment reveals significant differences between thin

and thick fogs, with adiabaticity and lapse rate fractions being much lower for thin fogs (α<0, γ<-0.5) than for the thick ones

and stratus (α>0, γ>-0.5). This confirms the temporal evolution from reverse LWC profile and stable conditions during the thin

phase to quasi-adiabatic features after the transition as depicted by the 3 deepest IOPs.590
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5 Discussion

The CDP data collected below the tethered balloon have revealed reverse trend of LWC profile (LWC being maximal at the

ground and decreasing with altitude) when stable temperature conditions exist during the optically thin phase of fogs. Oliver

et al. (1978) obtained similar shape of LWC profile in advective-radiative fog by using a second-order closure model of

turbulence. But in their simulation, the fog forms in an unstable mixed layer initiated by the advection of a stable boundary595

layer over a region with warmer surface temperature. Toledo et al. (2021) mentionned that such shape should exist to explain

their observations of αclosure
eq < 0. By using cloud radar reflectivity measurements Wærsted et al. (2017) also retrieved higher

LWC values near the ground for a thin fog event. But to our knowledge, only two cases of LWC vertical profile decreasing with

height have been reported in the litterature. Okita (1962) measured one profile in a very thin layer < 20 m just after the fog

formation. More recently, one of the 2 profiles through the radiative fog sampled during IOP1 of the LANFEX experiment in600

Boutle et al. (2018) presents also higher values at surface, with CTH < 40 m and LWP < 15 g.m−2. Measurements presented

here then suggest that such features are ubiquitous in optically thin fogs. Because such cases correspond also to geometrically

thin fog layer (typically from 10 to 50 m height), the LWP is very low (typically a few g.m−2) and these properties can hardly

be captured by current remote sensing instruments (first available gate of the cloud radar from 25 to 37.5 m height).

We therefore use these in situ data to compute a local adiabaticity α and a lapse rate fraction γ using linear regressions in605

order to best fit the vertical profiles of LWC and temperature, respectively. This method allows to remove the impact of the

mixing at fog top and it is not very sensitive to significant gradients between two consecutive altitude ranges. As a result, it

provides valuable information to investigate departure from the adiabatic model and to document the evolution during the fog

life cycle. However, these calculations must be interpreted with great caution when fog layer is thin or very thin (lower than

10 m), because it may lead to very low or very high values of α and γ when LWC and temperature gradients are calculated610

on a reduced number of data. Figure C1a in Appendix illustrates that the methods work perfectly for a sharp decrease in LWC

at an altitude of 10 m, resulting in a very low value of α at -8.31. But Fig. C1c-d report measurements from the first profile

sampled during IOP 2a, which exhibit the highest α value (4.63) with one of the lowest γ values (-20). This particular profile

was performed at the very beginning of fog formation, when condensation first occurred at a height of around 20 m before

the surface, thus distorting the slope calculation and giving a misleading result. This is also the case for profile # 4 of IOP 13,615

where slightly high values of LWC at 30 m height combined with some low values at 10 m height lead to an α value of 1.4,

whereas the profile appears to be fairly constant with altitude. Thick fogs are also subject to crude approximation when profiles

are not monotonic, as LWC profiles # 5 of IOP 11 and IOP 14. In such cases α values obviously can not represent the shape of

the profiles.

Nevertheless, despite such uncertainty, this analysis has shown that these reverse LWC profiles sampled during the thin620

phase evolve towards quasi-adiabatic features with increasing LWC values with altitude and a neutral to slightly unstable

temperature lapse rate, when the transition to optically thick fog occurs. The 3 deepest episodes presented previously provide

convincing elements that highlight such evolution of the vertical profiles during the fog life cycle. The number of sampled

profiles, however, is limited, and these fog life cycles were perturbed by non-local processes such as low clouds advection or

30



changes in wind direction , which complicate the interpretation of the observations. On the whole, however, the 140 profiles625

sampled during the experiment provide a robust assessment of this finding.

To determine the transition time independently of the tethered balloon measurements, we defined 5 thresholds for LW flux,

TKE, vertical temperature gradient, CTH and LWP. We found that the threshold value of 30 g.m−2 for LWP proposed by

Wærsted et al. (2017) is too high for our cases and that a values of 15 g.m−2 is more suited. Dione et al. (2023) also found

that the adiabaticity from closure αclosure
eq exceeds 0.5 when LWP > 20 g.m−2. In fact, in general, the fogs sampled at the630

Charbonnière site during SOFOG3D have lower LWP values than previous studies at SIRTA (Wærsted et al., 2017; Toledo

et al., 2021), but similar to IOP1 of LANFEX (Boutle et al., 2018). Note that LWP measurements at Agen in the Garonne

valley during SOFOG3D were much larger (Fathalli et al., 2024) (in prep), confirming that site characteristics determine fog

layer properties. Note also that if the 30 g.m−2 LWP threshold is too high, the CTH threshold is adequate. Consequently, this

suggests that the transition depends more on the geometric extent of the layer than on the LWC amount.635

Transition time estimates from these different parameters are in agreement during IOPs 11 and 14, during which there was a

clear thin-to-thick transition (uncertainty periods of 0h25, and 0h48, respectively), but they are more dispersed during IOPs 9a

and 6c (uncertainty periods of 2h29 and 3h41, respectively) since the fog became optically thick immediately after its formation

or shortly after, respectively. It is worth noting that the evolution of the LWC profiles is consistent with these transition time

estimations, with reverse profiles before the transition evolving towards an increase with altitude after the transition. With640

respect to IOP 6c, the LWC profiles provide a finer scale understanding of the fog evolution confirming that the layer is already

thick very shortly after the fog onset and becoming temporarily thin as the wind direction changes. Recently, Dione et al.

(2023) proposed to additionally use αclosure
eq to better discriminate the different phases of the fog life cycle (stable, transition,

adiabatic and dissipation). The resulting durations of the transition from stable to adiabatic phase for IOP 11, 14 and 6 are 3h30,

1h30 and 2h, respectively (their Table 2). These deviations from the uncertainty periods derived above mainly arise from their645

criteria that determines the end of the transition phase, namely when αclosure
eq > 0.5. Indeed, the time series reported in Dione

et al. (2023) indicate that the evolution of αclosure
eq satisfactorily reproduces periods of thin and thick fog, with promising strong

variations during the fog life cycle. Further case studies are needed to better define the key parameter values for characterizing

the transition.

We have shown, however, that some uncertainty in the calculation of αclosure
eq is introduced by the LWC0 value derived650

from the visibility by the parameterization of Gultepe et al. (2006), which does not take into account the actual droplet number

concentration. CDP measurements provide accurate measurements of LWC0. Figure 13 reveals that LWC0 values are higher

as α decreases, although there is a large dispersion, and a significant reduction of LWC0 values for α > 0. This suggests that

LWC near the ground decreases after the transition, as the LWC profile is changing from reverse to increasing with height. This

is consistent with observations of Mazoyer et al. (2022) that reveal a decrease of the LWC measured near the ground during655

the mature phase of fogs, resulting from the evaporation due to surface warming induced by infrared radiation emitted by the

fog itself.

Profiles sampled after the transition exhibit continuous increase of the LWC with height but with a large variability of the

adiabaticity, profiles # 6, # 7 and # 8 of IOP 6 are very close to the adiabatic, whereas profiles # 4 of IOP 14 and # 8 of IOP11
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Figure 13. LWC0 as a function of the local adiabaticity α for the 12 IOPs with the same symbols as Fig. 4 and 12.

are much more diluted throughout the fog layer. We have seen that αclosure
eqCDP values for the few thick profiles with CTH > 150660

m sampled with the CDP fluctuate around 0.4, which is below the convergence value ≈ 0.6 reported for fog conditions in

Toledo et al. (2021) and Dione et al. (2023). During SOFOG3D, 13 profiles were performed in stratus cloud. They reveal that

the adiabaticity is also higly variable, with profile # 9 of IOP 13b adiabatic and other very diluted such as # 8 of IOP 14 or #

9 of IOP 11. The mean αclosure
eqCDP value reaches 0.61 with 1st and 3rd quartiles of 0.48 and 0.67, respectively, and the mean α

value reaches 0.76 with 1st and 3rd quartiles of 0.56 and 1.01, respectively. These statistics are in agreement with the typical665

adiabaticity of 0.7 observed in stratocumulus clouds from airborne measurements (Brenguier et al., 2011; Cermak and Bendix,

2011; Braun et al., 2018). This confirms that these lower adiabaticity values derived from CDP measurements result from the

actual properties of the sampled fogs. Other case studies are obviously necessary to assess whether this is a general trend and

to better understand the processes that explain such characteristics.

As pointed out previously, the 3 LWC profiles sampled after the transition during IOP 11 depict very unexpected trend.670

Profile # 5 presents a two-layer structure with adiabatic increase until 50 m height and reduced values above. Such a shape has

already been observed in a fog formed by stratus lowering (Fathalli et al., 2022) but it remains difficult to explain. Surprisingly

reverse LWC trends are observed for profiles # 6 and # 7 sampled less than one hour later with the highest LWC0 values

measured near the ground (0.25 g.m−3). Interestingly, these 2 LWC0 values come out of all the samples in Fig. 6, Fig. 11a

and Fig. 13. Given that, these profiles were sampled 1h30 after the transition when the fog layer was well developped, with675
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Figure 14. Droplet number size distributions measured by CDP in the 15 m thick layer above the surface for profiles (a) # 4 to # 7 from IOP

11, and (b) # 3 to # 5 from IOP 14.

LWP > 10 g.m−2 et CTH > 120 m, and the lapse rate slightly unstable: it is very unlikely that these reverse profiles result from

the condensation at surface due to radiative cooling as those observed during the thin phase of radiation fogs.

Indeed, these high values of LWC0 result from the existence of a mode of large droplets as attested by Fig. 14a, which

shows the evolution of the droplet number size distributions (DSD) measured by the CDP at the surface during IOP 11.

Initially centered around 15-20 µm (profile # 4 red line), the DSD broadens and shifts towards larger sizes during the transition680

(profile # 5 blue line). Finally, for profiles # 6 and # 7, the DSD near the ground are very similar with a mode as large as 35

µm. In contrast, for IOP 14 (Fig. 14b), the DSD before the transition exhibits a mode below 10 µm, which is further shifted

to about 20 µm. Note that droplets as large as 30 µm also exist but at a much lower concentration. DSD with such mode of

large droplets have been observed in many experiments as reported in Wendish et al. (1998); Gultepe et al. (2009); Niu et al.

(2011); Formenti et al. (2019); Mazoyer et al. (2022); Wagh et al. (2023). Usually, they are mainly oberved in bimodal DSD685

and are attributed to a mass transfer from the smaller droplets into the larger ones through collision–coalescence or Ostwald

ripening processes, and droplet removal through sedimentation. It is remarkable here that the DSD # 6 and # 7 of IOP 11 have

a single mode and are very narrow with high concentration of large droplets. In addition, vertical profiles reveal that LWC has

decreased in the upper part of the fog layer, contributing also to the reversal of the LWC trend with height. It is therefore likely

that collision–coalescence and sedimentation processes actively contributed to produce such feature by redistributing the liquid690

water through the fog layer from the top to the ground. A more detailed analysis of the evolution of the vertical profile of the

microphysical properties is currently conducted to confirm this hypothesis and will be presented in a companion article to be

submitted soon.
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6 Summary and conclusions

The aim of this study was to document vertical profiles of microphysical and thermodynamic properties in fog layers from in695

situ measurements collected under a tethered balloon during the SOFOG3D field campaign. Droplet size distributions recorded

by an adapted CDP provide 140 vertical profiles of LWC, which allow an exhaustive analysis of 8 thin fogs (thickness < 50 m)

and 4 developed layers, including 3 episodes exceeding 200 m in thickness. These data reveal that reverse trend of LWC profile

(LWC being maximal at the ground and decreasing with altitude) are ubiquitous in optically thin fogs, while quasi-adiabatic

features with LWC values increasing with altitude are mainly observed in well-mixed optically thick fogs. We used remote700

sensing instruments (microwave radiometer and Doppler cloud radar) and surface measurements to determine the thin-to-thick

transition time, and defined 5 thresholds for LW flux, TKE, vertical temperature gradient, fog top height and LWP, enabling us

to assess an associated period of uncertainty. We found that a LWP threshold value of 15 g.m−2 is more suited for the 4 thick

fogs sampled at the Charbonnière site. This analysis also suggests that the transition depends more on the geometric extent of

the layer than on the LWC amount.705

The CDP data are used to compute the equivalent fog adiabaticity from closure and compare to the value defined by Toledo

et al. (2021) which is derived from remote sensing instruments, 2-m height visibility, and an one-column conceptual model

of adiabatic continental fog assuming that LWC linearly increases with height. The comparison shows a large variability that

results mainly from the parameterization used to estimate LWC at ground from the visibility, in the equivalent fog adiabaticity

from closure, but their evolution as a function of the fog thickness follows the same trend, demonstrating the consistency be-710

tween both methods. We found larger negative values for thin layers, associated to low LWP values, that represent a specificity

of the fog layers sampled at the Charbonnière site during the SOFOG3D experiment. In situ data are further used to investigate

the actual fog adiabaticity and lapse rate fraction by using linear regressions to best fit the vertical profiles of LWC and temper-

ature, respectively. We presented an analysis of 4 episodes that highligths that reverse LWC profiles, when stable temperature

conditions exist during the optically thin phase of fogs, evolve towards quasi-adiabatic features with increasing LWC values715

with altitude, and neutral to slightly unstable temperature lapse rate, when fog becomes thick. This study reveals that non-local

processes, such as low cloud advection or changes in wind direction, perturb the fog life cyle and modulate the thin-to-thick

transition. On the whole, however, the 140 profiles sampled during the experiment provide a robust assessment of the vertical

profile temporal evolution. We also found that LWC at ground is higher during the thin phase, and significantly decreases as

the profile is changing from reverse to increasing with height. But this trend could be balanced when collision-coalescence and720

sedimentation processes redistribute the LWC through the fog layer from the top to the ground.

This study provides new insights into the evolution of LWC profiles during the fog life cycle that would help constrain

numerical simulations. Although this analysis is based on 140 vertical profiles, the number of samples collected during the

thin-to-thick transition remains limited. More continuous observations are therefore required to examine the triggering factors

of this transition and to disentangle the local and non-local processes involved in the fog life cycle. The method developed725

to evaluate the local adiabaticity by fitting the vertical profiles of LWC allows to remove the impact of mixing at the fog top.
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However, the results revealed large variability among the differents cases, with some profiles highly diluted. More analysis is

then needed to explain such departure from the adiabatic model in well-mixed fogs.

To take a step forward, we are currently conducting a detailed analysis of the vertical profiles of droplet size distribution

measurements. Following Mazoyer et al. (2022), the main objective is to investigate the vertical and temporal evolution of the730

droplet size as a function of the number concentration. The vertical profile dataset is extended with constant-height sections

at various altitudes within fog layers, which were performed for TKE measurements. Reflectivity and Doppler velocity along

the sight of water drops, measured by the BASTA cloud radar, also provide valuable information on the dynamical and micro-

physical properties of the fog layer (Vishwakarma et al., 2023; Dione et al., 2023). A scanning unit was deployed around 1 km

away from the vertical pointing unit of the Charbonière site, which allowed for the first time a volume sampling of a fog layer.735

Investigation of these data in synergy with CDP measurements would improve the three-dimensional retrieval of microphysical

properties and provide new insights to better understand the key processes driving the microphysical evolution during the fog

life cycle.

Appendix A: Determination of the thin-to-thick transition time

A1 IOP 11740

As for IOP 14 (Fig. 2), there is a consistency in the temporal determination of all the thresholds (Fig. A1), which range from

0030 UTC (TKE, green line) to 0055 UTC (vertical temperature gradient, blue line), i.e. an amplitude of 25 minutes, (Table 2).

A2 IOP 6

A significant variability is observed in the temporal determination between all the thresholds (Fig. A2). Downward longwave

radiation strongly increases at the fog formation, leading to a decrease in LWN , reaching 5 W.m−2 at 2126 UTC, 49 minutes745

after the fog formation at 2037 UTC (Fig. A2b). At this point, a decrease in vertical temperature gradient is observed, with

the fog layer closest to the ground becoming almost neutral and therefore almost reaching the vertical temperature gradient

threshold (Fig. A2d). An increase in LWP and CTH is also observed at this time, with the latter close to the 110 m threshold

(Fig. A2f). Then, all the variables diverge from their respective threshold, with the exception of LWN . When the fog deepens

vertically at around 0000 UTC (Fig. 11), TKE exceeds its threshold, while CTH, vertical temperature gradient and LWP750

thresholds are reached later, between 0101 and 0136 UTC.

Appendix B: Fog equivalent adiabaticity from closure

Figure B1 illustrates the comparison between the values of αclosure
eq and LWP as well as CTH, using the measurements re-

trieved from the HATPRO radiometer and the BASTA radar respectively. The results are quite similar to that using the CDP

measurements (Fig. 6). However, as in Fig. 6, three vertical profiles exhibit superadiabatic behaviour. The two profiles during755

POI 2a (in grey) show αclosure
eq values greater than 1 due to low LWC0 values, which are associated with low LWP and CTH
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Figure A1. Same legend as Fig. 2 but for IOP 11.

(a)

(b)

(c)

(d)

(e)

(f)

(g)

Figure A2. Same legend as Fig. A1 but for IOP 6
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a) b)

Figure B1. Same legend as Fig. 6 but using LWP and CTH derived from the HATPRO radiometer and BASTA radar, respectively.

values as well, result in a strong overestimation of αclosure
eq . In addition, the superadiabatic vertical profile during IOP 14 (in

red) is associated with a value of CTH just above the detection limit of the BASTA radar.

Appendix C: Vertical microphysical properties

Figure C1a,b shows the vertical profiles of temperature and LWC during IOP 2b. This IOP is characterized by three distinct760

fog periods, between 1924 UTC and 2110 UTC, associated with a 130 m thick fog, between 0002 UTC and 0136 with a 60 m

vertically thick fog and between 0331 UTC and 0513 UTC, associated with a thin fog with a maximum CTH of 30 m. These

dissipations may be explained by the presence of temporary medium and low clouds detected by the BASTA radar at around

2130 UTC and 0100 UTC, close to 3000 m and 1100 m, respectively. The two vertical profiles illustrated in Fig. C1a and C1b

are representative of the last fog episode, characterized by very low values of α and γ. Figure C1c,d shows the vertical profiles765

of temperature and LWC for the first sample during IOP 2a, which reveals a sharp increase in LWC below the fog top, related

to condensation occurring at 20 m A.G.L before the surface.

Data availability. All the data used in this study are hosted by the French National Center for Atmospheric Data and Services (AERIS) at the

following links: https://doi.org/10.25326/XX. The CDP data files are being finalized for submission to the database. https://doi.org/10.25326/89

(Canut, 2020), https://doi.org/10.25326/135 (Delanoë, 2020) and https://doi.org/10.25326/207 (Martinet, 2021). Data access can be provided770

by following the conditions fixed by the SOFOG3D project.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure C1. Vertical profile of (left) LWC (right) temperature during (a,b) the ascent between 0336 UTC and 0339 UTC of IOP 2b (c,d) the

ascent between 2139 UTC and 2141 UTC of IOP 2a. Are indicated (left) the theoretical adiabaticity, the adiabaticity and the coefficient of

determination of the LWC linear regression with the number of points used in brackets (right) the moist adiabatic lapse rate, the lapse rate

and the coefficient of determination of the temperature linear regression with the number of points used in brackets.
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5.3 Résultats Complémentaires

Des résultats complémentaires sont présentés dans cette section visant à approfondir la
méthodologie suivie dans l’article. Dans un premier temps, les mesures de rayonnement
infra rouge, intervenant dans la détermination de l’heure de transition de brouillard optique-
ment fin à épais (Sec 2.3), des sites de Jachère et Charbonnière, distants de 1.3 km, sont
comparées. Dans un second temps, des tests de sensibilité sur les valeurs de LWP, CTH et
LWC0 intervenant dans la détermination de l’adiabaticité équivalente αclosure

eq sont menés.

5.3.1 Comparaison LWN Jachère/Charbonnière

La méthodologie suivie en Sect. 2.3 de l’article pour déterminer l’heure de transition de
brouillard optiquement fin à épais des POIs 6c (Fig. A2), 11 (Fig. A1) et 14 (Fig. 2)
combine des mesures des sites de Charbonnière et Jachère. Les seuils en LWP, CTH, ∇T et
LWN proviennent du site de Charbonnière, tandis que la TKE est mesurée à Jachère. Or, ce
site présente également des mesures de rayonnement infrarouge, qui sont comparées à celles
du site de Charbonnière dans cette section afin d’évaluer l’impact sur l’heure de transition.
Ainsi, l’heure de transition en LWN provenant du site de Jachère pour les POIs 6c, 11 et
14, est déterminée en appliquant le même seuil que dans l’article, i.e. |LWN | < 5 W m−2.
Les résultats sont reportés sur la Fig. 5.1, et la comparaison en LWN de la formation à la
dissipation entre les sites de Jachère et Charbonnière est indiquée sur la Fig. 5.2.

• On observe un impact limité du seuil de LWN sur l’heure de transition pour la POI
14, déterminée à 0015 UTC avec les mesures du site de Jachère (Fig. 5.1a) et 0012
UTC sur le site de Charbonnière (Tab. 2) respectivement. Cependant l’évolution de
|LWN | est significativement différente entre les deux sites, les observations à Jachère
présentant des valeurs supérieures à 10 W m−2 après la formation, alors que |LWN | est
inférieur à 10 W m−2 dès la formation sur le site de Charbonnière (Fig 2 de l’article).
La comparaison en LWN entre les deux sites (Fig. 5.2a) confirme statistiquement ces
différences, montrant des valeurs plus élevées sur le site de Jachère durant tout l’épisode,
traduites par une pente de 2.18, mais une corrélation satisfaisante est obtenue, avec un
R2 de 0.89.

• Des différences significatives en fonction du seuil de LWN sont observées sur l’heure de
transition de la POI 11, déterminée à 0233 UTC sur le site de Jachère, 2 h après les
autres seuils (Fig. 5.1b). Un seuil de 10 W m−2 en |LWN | apparaît plus adapté (rouge
pointillé) par rapport aux autres critères, avec une transition déterminée à 0042 UTC,
très proche du site de Charbonnière (Tab. 2, 0044 UTC). La comparaison en LWN (Fig.
5.2b) montre une corrélation dégradée, associée à un R2 de 0.6. On constate cependant
un accord satisfaisant entre les deux sites à la formation du brouillard, lorsque les valeurs
de LWN sont les plus élevées, supérieures à 30 W m−2.

• Enfin, la POI 6 présente les écarts en fonction du seuil de LWN les plus significatifs,
le seuil déterminé à 2126 UTC sur le site de Charbonnière (Fig. A2 de l’article) peu
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Figure 5.1: Évolution temporelle du rayonnement infra rouge descendant (rouge) et montant
(marron) mesuré sur le site de Jachère. L’heure de transition en |LWN | avec un seuil de
5 W m−2 (10 W m−2) est indiquée par un trait vertical plein (pointillés). Graphe récapitulatif
des heures de transition en LWP (violet), CTH (orange), ∇T (bleu), |LWN | (5 et 10 W m−2)
et TKE (vert) pour les POIs (a) 14 (b) 11 (c) 6c.
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a) b) c)

Figure 5.2: LWN issu du site de Jachère en fonction de LWN issu du site de Charbonnière
pour la POI (a) 14 (b) 11 (c) 6c.

après la formation n’étant pas atteint avec les mesures sur le site de Jachère malgré une
augmentation du LWDOW N à la formation (Fig. 5.1c). Un seuil en |LWN | de 10 W m−2

apparaît également plus pertinent par rapport aux autres critères, la transition étant
déterminée à 0130 UTC, s’étendant de 0000 (TKE, vert) à 0136 UTC (LWP, violet),
en accord avec l’intervalle déterminé par Dione et al. (2023). La comparaison en LWN

confirme les valeurs plus élevées sur le site de Jachère, avec une pente de 1.51, la
corrélation entre les deux sites étant pour ce cas faible, avec un R2 de 0.15 (Fig. 5.2c).

Ainsi, la comparaison du rayonnement net infrarouge entre les sites de Jachère et Char-
bonnière a montré des différences significatives, affectant l’heure de transition de brouillard
optiquement fin à épais, en particulier pour la POI 6. Les statistiques en LWN entre ces
deux sites ont mis en évidence des valeurs plus élevées sur le site de Jachère, les pentes
s’échelonnant entre 0.94 et 2.16 mais une corrélation satisfaisante est constatée pour la POI
14, et dans une moindre mesure pour la POI 11. Ces différences pourraient être expliquées
par un biais instrumental d’un des deux instruments en lien avec une incertitude constructeur
élevée, de 10 %, sur les mesures de rayonnement LW, mais également par la variabilité spatiale
du brouillard. Par ailleurs, en considérant les mesures du site de Jachère, un seuil en |LWN |
de 10 W m−2 est apparu plus approprié. Ces résultats indiquent que le seuil de 5 W m−2 défini
dans l’article ne semble valable que pour le site de Charbonnière et n’est pas applicable aux
autres sites de mesures.

5.3.2 Comparaison des LWP, CTH et LWC0

Dans l’article, des tests de sensibilité ont été menés en Sec. 3.3 sur αclosure
eq qui fait intervenir

le LWP, CTH et LWC0 (Eq. 1.28). Ces grandeurs peuvent être restituées d’une part avec
les mesures in situ du CDP, et d’autre part avec les mesures du radiomètre HATPRO pour
le LWP, du radar BASTA pour le CTH, et à partir de la paramétrisation de Gultepe et al.
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a) b)

Figure 5.3: (a) LWP dérivé du CDP en fonction du LWP restitué par le radiomètre HAT-
PRO (b) CTH dérivé du CDP en fonction du CTH restitué par le radar BASTA. Les profils
verticaux dans le brouillard (stratus) sont représentés par des ronds (diamants). Chaque POI
est indiquée par une couleur spécifique, identique à la Fig. 5 de l’article.

(2006) reliant la visibilité au LWC (Eq. 1.27). Cette section vise à poursuivre les tests de
sensibilité sur αclosure

eq en présentant la comparaison des mesures dans un premier temps de
LWP et CTH, et dans un second temps de LWC0.

Comparaison LWP et CTH

Les mesures de LWP du radiomètre HATPRO et CTH issues du radar BASTA sont comparées
aux observations du CDP, en appui à l’étude de Martinet et al. (2024) montrant un très bon
accord entre le LWP du CDP et du HATPRO pour des valeurs inférieures à 15 g m−2. On a
reporté sur la Fig 5.3 la comparaison en LWP (Fig 5.3a) et CTH (5.3b). D’une part, malgré
l’accord satisfaisant pour les faibles valeurs de LWP, des différences sont observées pour les
LWP supérieurs à 15 g m−2, associées à un R2 de 0.62 (Fig 5.3a). Les valeurs de LWP mesurées
par le CDP indiquent majoritairement de plus faibles valeurs que celles du HATPRO mais trois
profils du CDP échantillonnés dans un stratus durant les POI 13a (Fig 5.3a, diamant rose)
et 13b (diamant magenta), présentent de plus fortes valeurs que le HATPRO. Ces différences
pour les LWP les plus élevés peuvent être causées par les hétérogénéités microphysiques 3D
durant la traversée du CDP. En effet, en raison de la vitesse d’ascension du ballon captif, de
l’ordre de 0.5 m s−1, un échantillonnage pendant plusieurs minutes de la structure verticale du
nuage est nécessaire si son épaisseur géométrique est importante. D’autre part, la comparaison
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en CTH indique une faible dispersion (Fig 5.3b), la régression obtenue étant satisfaisante, avec
un R2 de 0.84 et une pente de 0.9. Les différences observées en CTH correspondent à des
nuages situés au-dessus de la couche de brouillard, qui ne sont pas différenciés par le radar
BASTA, notamment durant les POIs 2b (noir) et 14 (rouge), illustrée sur la Fig. 9 de l’article.

Ainsi, la comparaison en LWP et CTH confirme les tests de sensibilité réalisés sur αclosure
eq .

Des différences faibles sont en effet observées entre le CTH dérivé du CDP et restitué par
le radar BASTA, en accord avec un faible impact du CTH sur les valeurs de αclosure

eq . En
revanche, des différences plus significatives sont constatées entre le LWP dérivé du CDP et
restitué par le radiomètre HATPRO, mais plus faibles qu’entre le LWC0 du CDP et issu de
la paramétrisation de Gultepe et al. (2006), où le R2 est réduit à 0.44 (Fig. 5 de l’article).
Ces résultats confirment la plus grande sensibilité de αclosure

eq aux valeurs de LWC0.

Comparaison LWC0

Comme mentionné dans la Sec. 2.2 de l’article, les mesures discontinues de visibilité à Char-
bonnière suite à des problèmes instrumentaux n’ont permis de déterminer le LWC0 basé sur
la paramétrisation de Gultepe et al. (2006) avec la visibilité issue du site de Charbonnière,
que pour 5 POIs parmi les 12 échantillonnées (POIs 9a,9b,11,13a et 13b). Cette méthodologie
permet de s’affranchir de la variabilité spatiale du brouillard, le CDP étant opéré sur le site
de Charbonnière. Ces 5 POIs représentent 44 profils verticaux dont 7 en stratus, sur les 140
sélectionnés (Tab 2 de l’article). Cette partie vise à comparer pour ces 5 POIs les visibilités
des sites de Jachère (comprenant un PWD) et Charbonnière (un PWD et un Young), afin
d’évaluer l’impact sur les valeurs de LWC0.

La comparaison pour la POI 9a entre les valeurs de LWC0 paramétré à partir du PWD
situé à Jachère et des deux visibilimètres du site de Charbonnière est illustrée sur la Fig. 5.4.
Des différences sont constatées entre les deux sites d’une part à la formation, 1h plus tardive
sur le site de Jachère (Fig. 5.4, bleu), et d’autre part au cours du cycle de vie, les PWD (rouge)
et Young (vert) du site de Charbonnière présentant des valeurs supérieures au PWD Jachère
(bleu). Ces différences entre les deux sites sont variables entre les 5 POIs mais des valeurs
plus élevées sur le site de Charbonnière semblent systématiques une fois le brouillard établi
(non montré). Les valeurs de LWC0 issu du CDP sur les 9 profils représentatifs de l’épisode
montrent des résultats comparables aux visibilimètres, notamment ceux de Charbonnière
pour les 3 premiers profils lorsque le brouillard est en phase de formation (Fig. 5.4, points
noirs), mais deux profils du CDP présentent cependant une sous-estimation significative à
2209 et 2223 UTC. Ainsi, la sensibilité au site de mesures entre Jachère et Charbonnière pour
la détermination de la visibilité et du LWC0 apparaît déterminante, des écarts importants
étant observés d’une part entre les deux sites, et d’autre part, par comparaison avec le CDP.
Par ailleurs, les mesures au sol du FM120 sur le site de Jachère ayant montré des résultats
satisfaisants avec le PWD sur ces 5 épisodes (Tab. 3.3), la comparaison des valeurs de LWC0
du CDP pourrait être étendue aux LWC mesurés par le FM120.

La comparaison sur ces 5 POIs du LWC0 au sol du CDP avec les valeurs dérivées de
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brouillard et lien avec la thermodynamique

Figure 5.4: (a) Évolution temporelle pour la POI 9a du LWC0 issu de la paramétrisation de
Gultepe et al. (2006) à partir de la visibilité du PWD Jachère (bleu), PWD Charbonnière
(rouge) et Young Charbonnière (vert). Le LWC0 issu du CDP est superposé en noir. La
période de brouillard à Charbonnière (Jachère) est représentée en rouge (bleu).

la paramétrisation de la visibilité, est reportée sur la Fig. 5.5. On observe une meilleure
corrélation en considérant la visibilité à Charbonnière par rapport à Jachère, les statistiques
présentant un R2 de respectivement 0.77 (Fig. 5.5a) et 0.56 (Fig. 5.5b), mais un biais est
présent, la pente étant réduite à 0.70 avec les mesures à Charbonnière contre 0.84 sur le site
de Jachère. Ces résultats mettent en évidence l’impact de la variabilité spatiale du brouillard
entre ces 2 sites, montré durant la validation des mesures du CDP avec le FM120 Jachère
(Sec. 3.3.2). Enfin, les valeurs de αeq déterminées à partir du LWC0 issu des sites de Jachère
et Charbonnière sont comparées à αclosure

eq où le LWC0 est issu du CDP. Les résultats sont
présentés sur la Fig. 5.6. On observe peu d’écarts entre les deux sites, les statistiques étant
similaires avec un R2 de l’ordre de 0.55 (Fig. 5.6a,b), mais une forte incertitude est présente,
les régressions sur les deux sites indiquant une précision de 0.22 sur αclosure

eq . Les faibles R2
obtenus confirment l’impact prépondérant du LWC0 dans le calcul de αclosure

eq par rapport au
LWP et CTH, pour lesquels les valeurs de R2 sont de l’ordre de 0.7 sur ces 5 épisodes (non
montré). Ainsi, ces résultats confirment la forte sensibilité de αclosure

eq aux valeurs de LWC0.

En conclusion, la considération des mesures de visibilité du site de Jachère sur 5 des 15
POIs conduit à des différences en LWC0, par comparaison d’une part avec la visibilité du site
de Charbonnière et d’autre part avec les mesures du CDP. De plus, une forte incertitude est
observée sur les valeurs de αclosure

eq , et les faibles corrélations obtenues confirment la sensibilité
de αclosure

eq aux valeurs de LWC0.
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a) b)

Figure 5.5: LWC0 CDP en fonction de (a) LWC0 Charbonnière (b) LWC0 Jachère pour les POIs
9a, 9b, 11, 13a et 13b. Les couleurs de chaque POI sont identiques à celles de la Fig. 5.3.

a) b)

Figure 5.6: αclosure
eq LW C0 CDP

en fonction de αclosure
eq issu de la visibilité mesurée sur le site de (a)

Charbonnière (b) Jachère pour les POIs 9a, 9b, 11, 13a et 13b. Les couleurs de chaque POI
sont identiques à celles de la Fig. 5.3.
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Dans ce chapitre est analysée l’évolution des propriétés microphysiques sur la verticale afin
d’identifier les processus microphysiques clés pilotant le cycle de vie du brouillard. Les profils
verticaux de la concentration et du diamètre des gouttelettes sont analysés dans un premier
temps, ainsi que la corrélation entre LWC et concentration de gouttelettes. Nous étudions
ensuite l’augmentation de la concentration au sommet du brouillard, puis l’évolution des
distributions dimensionnelles dans la couche de brouillard.
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2253 UTC / 2259 UTC (N°1)

0611 UTC / 0647 UTC (N°6)

a) b) c) d) e)

f) g) h) i) j)

Figure 6.1: Profil vertical de (a,f) la température (b,g) du LWC (c,h) de la concentration,
(d,i) du diamètre volumique moyen (MVD) (e,j) de la distribution dimensionnelle mesurée
lors de la POI 14 par le CDP durant (a,b,c,d,e) la montée entre 2253 UTC et 2259 UTC
(Profil #1 Fig. 9 de l’article) (f,g,h,i,j) la montée entre 0611 UTC et 0647 UTC (Profil #6,
Fig. 9 de l’article). La couleur des boxplots est cohérente avec les spectres dimensionnels
pour chaque tranche d’altitude. Les mesures au-dessus du sommet sont indiquées en gris.

6.1 Introduction

La section précédente a montré une corrélation entre le profil de LWC et de température,
caractérisée d’une part par des valeurs décroissantes de LWC avec l’altitude lorsque le brouil-
lard est optiquement fin et la température stable et d’autre part un profil de LWC et T plus
proches de l’adiabatique en phase optiquement épais. Cette section vise à relier l’évolution
observée du profil de LWC aux grandeurs et processus microphysiques en jeu au cours du cycle
de vie. Le LWC, dépendant du nombre de gouttelettes et de leur diamètre (Eq. 1.18), la con-
centration N et le diamètre volumique moyen (MVD) (Eq. 1.19) sont dans un premier temps
examinés, ainsi que la corrélation entre la concentration et le contenu en eau liquide. Nous
étudions dans un second temps l’augmentation de la concentration au sommet du brouillard,
puis l’évolution des distributions dimensionnelles sur la verticale au cours du cycle de vie.
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La Fig. 6.1 illustre les propriétés microphysiques sur la verticale de deux profils échan-
tillonnés durant la POI 14 lorsque le brouillard est optiquement fin (Fig. 6.1, haut) et épais
(Fig. 6.1, bas) respectivement, présentant des évolutions contrastées :

• En brouillard fin, caractérisé par un profil décroissant de LWC (Fig. 6.1a) et neutre
en température sur les 50 premiers mètres puis stable au-dessus, la concentration est
relativement constante sur la verticale (Fig. 6.1c). Les valeurs mesurées sont faibles,
de l’ordre de 30 cm−3, en accord avec les valeurs caractéristiques mesurées au sol par
le FM120 sur cet épisode où N est de l’ordre de 15 cm−3 (Fig. 4.1). Elles sont as-
sociées à des valeurs de MVD décroissantes avec l’altitude (Fig. 6.1d). Ainsi, pour
ce profil, la variation verticale du LWC est reliée au profil de MVD. On observe la
présence de gouttelettes de diamètre jusqu’à 30 µm au sol (Fig. 6.1e, spectres bleus),
et que la concentration des larges gouttelettes (> 20 µm) diminue avec l’altitude (Fig.
6.1e, cyan,jaune). Au sommet (spectres orange,rouge), la distribution est monomodale,
centrée sur 10 µm mais de concentration deux fois plus élevée qu’au sol.

• En brouillard épais (Fig. 6.1, bas), caractérisé par un profil adiabatique de LWC (Fig.
6.1g) et température (Fig. 6.1f), le profil de concentration montre une augmentation
avec l’altitude (Fig. 6.1h), associé à des valeurs significativement plus élevées qu’en
brouillard fin, la concentration augmentant de 50 cm−3 dans la partie inférieure à plus
de 250 cm−3 au sommet du brouillard. Au sol cependant, N est plus faible, de l’ordre
de 25 cm−3. Le MVD augmente avec l’altitude (Fig. 6.1i), en lien avec une distribution
monomodale (Fig. 6.1j), caractéristique d’une croissance par diffusion de vapeur (Sec
1.1.4). Au sol, de larges gouttelettes (> 30 µm) sont présentes, associées à de fortes
valeur de MVD (Fig. 6.1j, spectres bleus). L’augmentation, dans un brouillard épais,
du LWC et de la concentration de gouttelettes avec l’altitude, associée à des valeurs
significatives de N, est en accord avec les résultats de Egli et al. (2015), signant selon
eux une croissance par condensation plus efficace que par collision-coalescence.

Ces observations sur 2 profils verticaux illustrent une évolution contrastée durant le cycle
de vie. La concentration est caractérisée d’une part par de faibles valeurs relativement ho-
mogènes sur la verticale lorsque le brouillard est fin, et d’autre part, par des valeurs croissantes
avec l’altitude et plus élevées en phase optiquement épais. Par ailleurs, le profil décroissant
de LWC apparaît associé au diamètre des gouttelettes en phase optiquement fin, et alors que
le profil croît, est associé à l’augmentation du diamètre ainsi que de la concentration en phase
épais. Enfin, de larges gouttelettes sont observées au sol durant les deux phases. Une analyse
plus approfondie de l’évolution des profils verticaux de N et MVD et de leur corrélation avec
le LWC au cours du cycle de vie du brouillard est réalisée dans la section suivante.

6.2 Profils verticaux des propriétés microphysiques : cas d’étude

L’évolution des profils verticaux de N et MVD ainsi que la corrélation entre la concentration et
le LWC au cours du cycle de vie est réalisée en suivant la même méthodologie que celle réalisée
dans l’article. On analysera ainsi les 3 POIs présentant les brouillards les plus développées
de la campagne (POIs 6c, 11 et 14), ainsi que la POI 13b, associée à un brouillard demeurant
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optiquement fin. On se focalisera cependant sur les POIs 11 et 14. En effet, la POI 14
présente une transition de brouillard optiquement fin a épais relativement progressive, et
permet d’étudier l’impact des effets non locaux, en lien avec l’advection d’un stratus sur le
site de mesures lors de l’échantillonnage du profil N°5 (Sec. 4.2.1 de l’article). La POI 11
est également intéressante à analyser par l’aspect de la sédimentation en lien avec les profils
inversés de LWC observés après la transition de brouillard optiquement fin à épais (Sec. 4.2.2
de l’article et discussion). Une généralisation aux 12 POIs de la campagne SOFOG3D est
menée dans un second temps.

La même méthodologique que dans l’article a été appliquée pour quantifier les profils
verticaux de N et MVD. Afin de prendre en compte le mélange turbulent, réduisant le LWC
dans la partie supérieure du brouillard (Sec. 1.1.4), les profils de N et MVD ont été tronqués
à l’altitude du maximum de LWC si le profil de LWC est adiabatique, définie par une valeur
de la fraction d’adiabaticité α > 0.1. Sur cette portion, les gradients verticaux de N et MVD
ont été déterminés par régression linéaire sur chaque tranche d’altitude, avec une résolution
verticale variant suivant l’épaisseur du brouillard. Cette méthodologie permet de restituer une
valeur représentative de dN

dz dans la couche de brouillard. Concernant le MVD, par analogie
avec α, la fraction de croissance adiabatique µ a été déterminée en calculant le ratio du profil
de MVD observé (∂MV D

∂z ) sur celui théorique (∂MV D
∂z )ad (Eq. 1.24b). (∂MV D

∂z )ad, nécessitant
cependant les valeurs de N et de MV D2, la médiane de N et MVD sur tout le profil vertical
a été considérée. Enfin, les profils verticaux de concentration et LWC ayant montré des
évolutions similaires en phase optiquemet épais, la comparaison entre ces deux grandeurs est
analysée en comparant les valeurs de N et LWC pour chaque hauteur normalisée Hnorm par
rapport au sommet. Une régression linéaire est également effectuée sur les valeurs médianes
de N et LWC de chaque tranche d’altitude, et tracée en rouge sur les Fig. 6.2, 6.6, D1 et D2.

Les profils verticaux de N, MVD et la comparaison entre N et LWC est reportée sur la
Fig. 6.2 pour la POI 14 et sur la Fig. 6.6 pour la POI 11, les profils verticaux de la POI
6c et 13b étant reportés en App. D1 et D2 . Les profils sélectionnés pour ces 4 POIs sont
identiques aux profils analysés dans l’article (Fig. 8, 9,10 et 11).

6.2.1 Étude de la POI 14

Les profils verticaux de la POI 14 sont tout d’abord analysés.

• Les trois premiers profils verticaux échantillonnés lorsque le brouillard est optiquement
fin, caractérisés par des valeurs négatives de α (Fig. 6.2a), montrent des valeurs de
dN
dZ proches de 0 pour le profil N°1, et positives pour les deux profils suivants (profils
N°2 et N°3). Les valeurs médianes de N sont comparables pour les 3 profils, de l’ordre
de 40 cm−3. Le profil N°2 présente une plus forte concentration au sommet de l’ordre
de 80 cm−3 alors qu’elle n’est que de 15 cm−3 en médiane au sol, en accord avec les
statistiques sur l’épisode des observations du FM120 au sol (Fig. 4.1). Ces fortes
valeurs de N pourraient être causées par une activation significative des aérosols en
gouttelettes au sommet, expliquant en partie le profil croissant de concentration avec
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Figure 6.2: Profil vertical (a) du contenu en eau liquide (b) de la concentration (c) du MVD.
(d) N en fonction de LWC par tranche d’altitude (points larges) et sur tout le profil (points
petits), mesuré par le CDP pour 9 profils verticaux représentatifs de la POI 14. La couleur
des points représente la hauteur normalisée Hnorm entre le CBH et le CTH. Le contour des
points situés à une altitude supérieure au maximum de LWC si le profil est adiabatique est
indiqué en noir. Les valeurs de α, dN

dz , µ et R2 de la régression N/LWC sont indiquées sur
chaque profil.
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l’altitude.

• Les profils N°4 et N°5, échantillonnés peu après la transition, présentent des valeurs
différentes de α et dN

dZ , et sont comparés sur la Fig. 6.3. On observe des caractéristiques
contrastées. Le profil N°4 présente une diminution de la concentration dans la partie
supérieure alors que le LWC continue d’augmenter de façon quasi-linéaire, de même
que le MVD. Le profil N°5 montre une diminution significative du LWC dans la partie
supérieure (Fig. 6.3b, rouge), en lien avec une température plus élevée de 1 ◦C (Fig.
6.3d, rouge) et une humidité spécifique plus élevée (Fig. 6.3e, rouge), pouvant traduire
une évaporation des gouttelettes. L’écart en température plus important entre 90 et
120 m est à nuancer par une incertitude de mesures de la sonde de turbulence durant
cette période. Il est probable que ces changements brutaux résultent de l’advection d’un
stratus au-dessus de la couche de brouillard, conduisant à une augmentation du CTH
et LWP et à une transition rapide en brouillard optiquement épais selon Dione et al.
(2023).

• Une fois le profil de LWC devenu quasi-adiabatique, caractérisé par des valeurs de
α de l’ordre de 0.6 (Fig. 6.2a, profils N°6,7), le profil de concentration suit la même
évolution avec des gradients verticaux de 0.4 cm−3 m−1 et 0.85 cm−3 m−1 respectivement
(Fig. ??b). Les concentrations sont alors élevées, supérieures à 200 cm−3 dans la partie
supérieure du brouillard. Cela indique que la concentration activée augmente lorsque
le brouillard se développe sur la verticale, en accord avec les observations de Mazoyer
et al. (2022).

• Après la dissipation en stratus à partir de 0705 UTC, le profil de N demeure légèrement
croissant avec l’altitude mais avec une dilution très hétérogène, caractérisé par un gra-
dient vertical de respectivement 0.57 cm−3 m−1 et 0.91 cm−3 m−1 (Fig. 6.2b, profils N°7
et 8).

Ainsi, les profils de la POI 14 confirment une corrélation entre la concentration et le
LWC lorsque le brouillard est optiquement épais. Cela est en accord avec Okita (1962), con-
statant également des fortes valeurs de N, supérieures à 100 cm−3, dans la partie supérieure
du brouillard, argumentant que la croissance par condensation seule ne peut expliquer ces
fortes valeurs. En revanche, en brouillard optiquement fin, les profils de N et LWC présentent
des caractéristiques contrastées. Ces observations sont confirmées par l’étude de la corréla-
tion entre les valeurs de N et LWC (Fig. 6.2d). On observe en effet que les valeurs de R2
sont inférieures à 0.3 lorsque le brouillard est optiquement fin, et que les valeurs de concen-
tration sont faibles (profils N°1,2,3). Une fois devenu épais (N°6) et après la dissipation en
stratus (N°8,9), les corrélations sont meilleures et R2 dépasse 0.8 pour les profils N°6,8 et
9. Les valeurs de concentration sont nettement plus élevées, de même que celles de LWC,
qui atteignent 0.3 g m−3. Comme discuté précédemment, les profils N°4 et 5 présentent une
évolution complexe de N et LWC. La comparaison entre les valeurs de N et LWC met égale-
ment en évidence de plus faibles valeurs de N lorsque le brouillard est optiquement fin même
lorsque les valeurs de LWC sont similaires (Fig. 6.2d). En effet, lorsque le LWC est inférieur
à 0.1 g m−3, la concentration dépasse légèrement 100 cm−3 en phase développée, alors qu’elle
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Figure 6.3: Profil vertical de (a) la concentration (b) du LWC (c) de la température corrigée
(d) de l’humidité spécifique pour les profils N°4 (bleu) et N°5 (rouge) de la POI 14, indiqués
sur la Fig. 6.2.

est nettement inférieure en phase stable. Une hypothèse pour expliquer les différences ob-
servées dans la corrélation N/LWC en phase stable réside dans le fait que le LWC résulte de
la condensation et présente par conséquent des valeurs maximales là où le refroidissement est
maximal, i.e. en surface, tandis que la concentration est maximales là où la sursaturation est
maximale, i.e. au sommet. Cela indique que la sursaturation augmente lorsque le sommet
s’élève.

Nous pouvons également étudier la corrélation entre la concentration et le LWC sur les
mesures collectées lors des paliers à altitudes constantes. Neuf paliers ont été sélectionnés
durant la POI 14, indiqués sur la Fig. 6.4a, répartis en 1 réalisé en brouillard optiquement
fin, 5 en épais, 1 à la transition fin/épais et 2 en stratus. Ces 9 paliers sont illustrés sur la Fig.
6.4, avec les moyennes minute des distributions dimensionnelles. La hauteur relative du palier
par rapport au sommet étant également importante à considérer, les valeurs de Hnorm sont
représentées en couleurs sur chaque palier. La comparaison entre N et LWC lors des paliers
montrent des résultats cohérents avec la comparaison effectuée lors des profils verticaux. En
effet, les deux paliers effectués dans la partie supérieure du stratus (Hnorm>0.8) présentent
un R2 supérieur à 0.8, associé à un spectre monomodal centré sur 10 µm (Fig. 6.4b, N°8P,
9P). Les 4 paliers successifs en brouillards épais montrent également des valeurs satisfaisantes
mais on constate une diminution du R2 près du sol. En effet, le palier effectué à la moitié
de la couche (palier 4P, Hnorm=0.57) présente un de R2 de 0.89, diminuant à 0.76 à 43 %
du sommet (palier 5P) puis à 0.68 à 43 % du sommet (palier 6P), et enfin à 0.47 proche du
sol (palier 7P). Cette diminution de la corrélation est associée à une diminution progressive
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Figure 6.4: (a) Évolution temporelle durant la POI 14 de la hauteur du CDP, du CBH issu
du télémètre (vert) et du CTH issu du radar BASTA (rouge). L’heure de transition fin/épais
et la période de brouillard sont indiquées par un trait vertical rouge et par la zone grisée. Les
paliers sélectionnés sont indiqués en bleu et numérotés de 1P à 9P (b) Spectre dimensionnel
des 9 profils moyennés à 2 min. La couleur dépend de la hauteur normalisée entre le CBH et
le CTH (violet : HNorm<=0.2, bleu : 0.2<HNorm<=0.4, vert : 0.4<HNorm<=0.6, orange
: 0.6<HNorm<=0.8, rouge : 0.8<HNorm<=1). La couleur va temporellement du clair au
foncé (c) N en fonction de LWC, la couleur des points correspond à la hauteur normalisée.
Les valeurs de R2, l’altitude moyenne et la durée de chaque palier sont indiquées.

du mode vers les petites gouttelettes au cours de ces 4 paliers (Fig. 6.4b). D’autre part, en
phase stable, le palier N°1 (palier 1P), échantillonné dans la partie supérieure du brouillard
(Hnorm=0.71) présente une faible corrélation (R2=0.13), associée à la présence de larges
gouttelettes jusqu’à 30 µm de diamètre. Enfin, le palier 2P confirme que, à valeurs de LWC
similaires, la concentration est plus élevée lorsque l’altitude est plus élevée.

La corrélation observée entre le profil de MVD et LWC sur deux profils représentatifs de
la POI 14 (Fig. 6.1) est constatée durant tout le cycle de vie du brouillard (Fig. 6.2c). En
effet, lorsque le brouillard est optiquement fin (profils N°1,2,3), les valeurs négatives de α sont
associées à des valeurs négatives de µ s’échelonnant entre -0.3 (profil N°3) et -1 (profil N°2),
traduisant des gouttelettes de diamètre plus élevé en surface, de l’ordre de 18 à 20 µm. En
particulier, le profil N°1 montre une très bonne corrélation avec des valeurs de α et µ de -0.62
et -0.7 respectivement. Puis, en phase optiquement épais, (profils N°6, 7), les valeurs de µ

deviennent positives , en lien avec des valeurs positives de α et dN
dZ . Le profil N°6 présente
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Figure 6.5: Évolution temporelle lors les profils représentatifs de la POI 14 des valeurs de
α (bleu), dN

dZ (vert) et µ (rouge). L’heure de transition en Rn est indiqué par un trait noir
pointillé. L’enveloppe de couleur correspond aux quantiles 25 à 75.

cependant une valeur relativement faible de µ, valant 0.15, associée à une augmentation
importante de la concentration avec l’altitude (Fig. 6.2d, profil N°6). Une fois le brouillard
dissipé en stratus, les valeurs de µ demeurent positives et faibles, de l’ordre de 0.15 à 0.20
(Fig. 6.2a, profil N° 8,9).

La Fig. 6.5 synthétise pour les 10 profils représentatifs de la POI 14 (Fig. ??) l’évolution
du profil vertical de LWC avec les profils de N (Fig. 6.5a) et MVD (Fig. 6.5b). Les profils
de MVD et LWC (Fig. 6.5b) présentent une très bonne corrélation, associée à des valeurs
négatives de µ (rouge) et α (bleu) en phase optiquement fin puis positives une fois la tran-
sition effectuée. Les valeurs maximales de LWC observées au sol sont donc associées à des
gouttelettes plus larges, diminuant en diamètre avec l’altitude. La concentration présente
des gradients verticaux proches 0 pour les profils N°1 et N°3 mais le profil N°2 montre un
gradient positif, résultant de l’augmentation au sommet du brouillard. Lorsque le brouillard
devient optiquement épais, la corrélation entre le profil vertical de N et LWC apparaît plus
significatif, associée à des valeurs positives de α, dN

dZ (Fig. 6.5a) et µ (Fig. 6.5b). Nous
analysons maintenant les profils de la POI 11.

6.2.2 Étude de la POI 11

Les profils verticaux de la POI 11 sont représentés sur la Fig. 6.6.

• Lorsque le brouillard est optiquement fin (profils N°1,2,3), les profils de concentration
et MVD confirment les caractéristiques observées durant la POI 14. On observe en
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Figure 6.6: Même légende que la Fig. 6.2 mais pour 9 profils représentatifs de la POI 11.
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effet d’une part un profil de concentration relativement homogène sur la verticale, avec
des valeurs faibles, inférieures à 50 cm−3, hormis près du sommet (Fig. 6.6b), pouvant
correspondre à l’activation des gouttelettes au sommet. Les corrélations entre N et
LWC sont alors mauvaises, les valeurs de R2 étant inférieures à 0.1. (Fig. 6.6d). On
constate que ces mauvaises corrélations sont associées à un découplage entre la partie
inférieure (Hnorm<0.5) et supérieure (Hnorm>0.5) de la couche de brouillard. D’autre
part, le profil de MVD (Fig. 6.6c) confirme la relation entre les fortes valeurs de LWC
au sol et la présence de larges gouttelettes diminuant en diamètre avec l’altitude.

• Bien que le profil soit échantillonné 1h30 avant la transition en brouillard optiquement
épais, déterminée à 0044 UTC (Tab. 2 de l’article), le profil N°5 est déjà légèrement
croissant en LWC avec l’altitude. Cela est associé à des concentrations plus élevées sur
une zone plus large dans la moitié supérieure, ainsi qu’à une meilleure corrélation entre
N et LWC, avec un R2 de 0.48.

• Le profil N°5, caractérisé par un profil complexe de LWC croissant jusqu’à 50 m puis
décroissant jusqu’à 100 m, est associé à une concentration faible jusqu’au sommet, in-
férieure à 50 cm−3, mais une augmentation significative est observée au sommet, at-
teignant 200 cm−3. Bien que la transition de brouillard optiquement fin à épais ait eu
lieu 1 h plus tôt, les profils N° 6 et 7 présentent de larges valeurs de LWC au sol et sont
associés à de larges gouttelettes près du sol, supérieures à 25 µm en MVD, ainsi qu’à
de faibles concentrations homogènes sur la verticale, se traduisant par une corrélation
faible entre N et LWC. Les processus de sédimentation et collision-coalescence ont été
mis en évidence durant cette période (Sec. Discussion de l’article).

• Lorsque le profil de LWC redevient croissant avec l’altitude (Fig. 6.6a, N°8) puis après la
dissipation en stratus (profil N°9), les valeurs de R2 demeurent faibles. Cela est associé
à une valeur étonnamment négative de dN

dz dans le stratus (Fig. 6.6b, N°9), le profil de
concentration indiquant un caractère hétérogène sur la verticale, mais avec des valeurs
nettement plus élevées. Une hypothèse est que cette forte hétérogénéité de N soit causée
par l’activation de nouvelles gouttelettes par la sursaturation provoquée par la détente
adiabatique suite au soulèvement en stratus, puis par la dissipation progressive de la
couche de brouillard, qui finit par être totalement dissipée peu après 0830 UTC (Fig 10
de l’article).

La corrélation entre la concentration et le LWC sur les mesures collectées lors des paliers à
altitudes constantes est présentée sur la Fig. 6.7 : 8 paliers ont été sélectionnés durant la POI
11, répartis en 2 en brouillard optiquement fin, 3 en épais et 2 en stratus. Les deux premiers
paliers effectués au sommet lorsque le brouillard est optiquement fin présentent des valeurs de
R2 de 0.28 (palier 1P) et 0.59 (palier 2P). Le palier suivant, effectué dans la partie inférieure
(Hnorm=0.3), indique une diminution significative de la corrélation entre N et LWC, pouvant
être associée à l’établissement d’un second mode de gouttelettes centré sur 15 µm au début du
palier (palier 3P, bleu clair). Après la transition en brouillard épais, les corrélations observées
sont variables, présentant des R2 satisfaisants juste après la transition (palier 4P), avec un
R2 de 0.73, puis mauvaise lors des paliers 5P et 6P échantillonnés peu avant la dissipation du
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Figure 6.7: Même légende que la Fig. 6.4 mais pour les paliers de la POI 11.

brouillard, avec un R2 de respectivement 0.27 et 0.16. On remarque que la concentration est
très faible pour les paliers 4P et 5P, associée à des gouttelettes très grosses, avec un mode de
l’ordre de 30 µm, qui sont des conditions favorables pour déclencher le processus de collision-
coalescence comme démontré dans l’article. Les corrélations ne deviennent bonnes qu’après
la dissipation en stratus, les deux paliers effectués au sommet (palier 7P, Hnorm=0.9) et dans
la partie inférieure (palier 8P, Hnorm=0.3) indiquant des R2 supérieurs à 0.8.

La Fig. 6.8 synthétise pour les 10 profils représentatifs de la POI 11 (Fig. 6.6) l’évolution
du profil vertical de LWC avec les profils de N et MVD. Cet épisode montre des valeurs
négatives de α et µ lorsque le brouillard est optiquement fin, associées à un gradient vertical
de concentration légèrement positif durant cette phase, contrairement aux observations de la
POI 14. Lorsque le brouillard devient optiquement épais à 0044 UTC (noir pointillé), des
valeurs négatives de µ et α sont observées, à relier à la sédimentation et collision-coalescence
mis en évidence dans l’article.

6.2.3 Étude des POIs 6c et 13b

Enfin, l’évolution temporelle des valeurs de α, dN
dz et µ durant les POI 6c et 13b, est analysée,

les profils verticaux de LWC, N et MVD étant présentés en App. D1 et D2 respectivement.
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Figure 6.8: Évolution temporelle lors les profils représentatifs de la POI 11 des valeurs de
α (bleu), dN

dZ (vert) et µ (rouge). L’heure de transition en Rn est indiqué par un trait noir
pointillé. L’enveloppe de couleur correspond aux quantiles 25 à 75.

Ces deux POIs sont caractérisées par un brouillard devenant optiquement épais peu après
la formation (POI 6c, Fig. 11 de l’article) et restant optiquement fin (POI 13b, Fig. 8 de
l’article). Les résultats sont reportés sur la Fig. 6.9.

• On observe durant la POI 13b (Fig. 6.9a) des valeurs négatives de µ (rouge), en accord
avec les observations en phase stable de la POI 11 et 14, associés à des valeurs de MVD
de l’ordre de 25 µm au sol (App. D2). Dans le stratus qui a conduit à la dissipation
du brouillard, µ est positif (profil N°9). Le gradient vertical de concentration (vert)
présente des valeurs positives, associées à des concentrations de l’ordre de 100 cm−3 au
sommet alors que N est inférieur à 50 cm−3 près du sol, (App. D2), pouvant traduire
une activation significative. Le profil N°2 montre cependant une valeur négative de dN

dz ,
bien que le profil de concentration soit relativement homogène sur la verticale. Par
ailleurs, les profils N°5 et N°6 sont dominés par l’activation au sommet alors que la
concentration est constante en dessous et caractérisée par de faibles valeurs, de l’ordre
de 30 cm−3.

• La POI 6 (Fig. 6.9b) présente des différences par rapport aux autres POIs. En effet,
les valeurs positives de α sont associées à des valeurs négatives de µ jusqu’à 0200 UTC,
en lien avec la présence de larges gouttelettes de l’ordre de 20 µm au sol (App. D1),
alors que le brouillard est optiquement épais depuis 2126 UTC (noir pointillé). Cela est
cependant cohérent avec l’amincissement temporaire de la couche de brouillard causé
par une advection de vent sur le site de mesures (Sec. 4.2.3 de l’article). Une corrélation
satisfaisante est observée entre les profils de LWC et N, qui présentent une augmentation
avec l’altitude (App. D1). Les valeurs de µ ne deviennent positives qu’à partir du profil
N°9 puis après la dissipation en stratus, en accord avec les deux derniers profils de la
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Figure 6.9: Même légende que la Fig. 6.8 mais pour la POI (a) 13b (b) 6c.

POI 13b (Fig 6.9a), échantillonnés dans un stratus également, et les observations lors
des POI 14 (Fig. 6.2) et 11 (Fig 6.6).

L’analyse de ces 4 épisodes montre des caractéristiques communes mais aussi des différences
sur l’évolution des profils verticaux de N et de MVD. Nous appliquons cette méthode à tous
les profils des 12 POIs pour évaluer si une tendance se dégage de l’ensemble.

6.3 Généralisation aux 12 POIs

6.3.1 Profils verticaux de N et MVD

La Fig. 6.10 étend l’analyse des profils verticaux de LWC, N et MVD à l’ensemble des POIs de
la campagne SOFOG3D. La corrélation entre N et LWC est statistiquement mis en évidence
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Figure 6.10: Fraction d’adiabaticité α en fonction de (a) dN
dZ (b) la fraction de croissance adia-

batique µ pour l’ensemble des profils représentatifs de la campagne SOFOG3D. Les brouillards
épais (fin) et stratus sont représentés par des cercles pleins (vides) et losanges. Les couleurs
des points distinguent les épisodes.

lorsque le brouillard est optiquement épais, caractérisée par des valeurs positives de α et
dN
dz respectivement (Fig. 6.10a, cercles pleins). Pour les brouillards optiquement fins (Fig.
6.10a, cercles vides), on retrouve des valeurs positives de dN

dZ , traduisant une concentration
plus importante dans la partie supérieure du brouillard. Cependant, les plus faibles valeurs
de α, correspondant aux brouillards les plus fins (Fig 13 de l’article), montrent des valeurs
négatives (POI 9b) à fortement négatives (POI 2b) de dN

dz . Ce résultat indique que si le
brouillard est optiquement très fin, la concentration de gouttelettes semble maximale dans
la partie inférieure du brouillard. Au global, l’accord entre dN

dz et α est satisfaisant avec un
R2 de 0.64 mais les divergences observées lorsque le brouillard est optiquement fin affecte la
régression avec une pente de seulement 0.59, pouvant traduire la signature de l’activation des
aérosols au sommet du brouillard. La comparaison entre les profils de LWC et MVD (Fig.
6.10b) présente une corrélation correcte pour les brouillards optiquement fins (Fig. 6.10b,
cercles vides) et épais (Fig. 6.10b, cercles pleins), caractérisés respectivement par des valeurs
négatives et positives de α et µ. L’accord entre le LWC et MVD s’étend aux brouillards très
fins (POI 2b), µ et α diminuant jusqu’à -8 (Fig. 6.10b, noir). Plusieurs épisodes présentent
cependant des valeurs négatives de µ lorsque α est positif, en brouillard optiquement fin (POI
2a,6a) et épais (POI 6). Cette divergence affecte la régression, expliquant un R2 calculé de
0.54. Ce résultat indique que de larges gouttelettes peuvent être présentes au sol bien que le
profil de LWC soit croissant avec l’altitude (Fig. 6.10b, POI6c en bleu).



190Chapter 6. Propriétés microphysiques de la structure verticale du brouillard
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Figure 6.11: α en fonction du R2 de la régression linéaire entre N et LWC (a) par POI dont
la couleur est identique à la Fig. 6.10. Les brouillards fins et épais sont indiqués par des
cercles vides et pleins respectivement (b) en fonction du CTH. Les brouillards (stratus) sont
indiqués par des cercles (diamants).

6.3.2 Corrélation N vs LWC

La corrélation entre les valeurs de N et LWC est également étendue aux 12 POIs de la
campagne SOFOG3D. Les résultats sont reportés sur la Fig. 6.11. On observe qu’en brouillard
optiquement épais (cercles épais), la corrélation augmente lorsque le LWC croît avec l’altitude,
avec des R2 majoritairement supérieurs à 0.7 lorsque α est proche de 1. Les concentrations
sont alors élevées, la POI 14 présentant par exemple des valeurs supérieures à 200 cm−3 dans
la partie supérieure du brouillard. Par contre, les valeurs négatives de α sont associées à
de faibles R2, inférieurs à 0.4. Cela pourrait être associé à une croissance des gouttelettes
par collision-coalescence comme les profils N°6 et N°7 de la POI 11, en cohérence avec Pilié
et al. (1975a) justifiant la présence de larges gouttelettes au sol par une formation en altitude
puis un transport par diffusion turbulente aux couches inférieures. La collision-coalescence
est également mentionnée par Mazoyer et al. (2022) pour expliquer les plus faibles valeurs de
R2, associées aux diamètres effectifs les plus significatifs. Pour les brouillards fins, les valeurs
de R2 sont très variables. Cependant, les plus faibles CTH (Fig. 6.11b, bleu clair), inférieurs
à 20 m, correspondant aux plus faibles valeurs de α, présentent des R2 élevés, supérieurs à
0.8 (Fig. 6.11a, noir, orange). Ces résultats, en lien avec des gradients verticaux négatifs de
concentration observés pour les plus faibles valeurs de α (Fig. 6.10), écartent par conséquent
pour les brouillards les plus fins une croissance par collision-coalescence.

En conclusion, l’analyse des profils verticaux de LWC, N et MVD ainsi que la corrélation
entre N et LWC a montré un contraste entre brouillard optiquement fin et épais, illustré sur
la Fig. 6.12. D’une part, le profil de MVD a indiqué la présence de larges gouttelettes au
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Figure 6.12: Schéma récapitulatif de l’évolution du profil vertical de (a) LWC (bleu) et tem-
pérature (vert) (b) N (c) MVD, au cours du cycle de vie du brouillard.

sol diminuant en diamètre avec l’altitude en phase stable, alors qu’une augmentation avec
l’altitude est observée après la transition en brouillard optiquement épais, sauf lorsque la
croissance par collision-coalescence produit des gouttelettes très grosses qui sédimentent vers
la surface. D’autre part, la concentration a présenté en phase stable un profil constant ou
positif mais caractérisé par de faibles valeurs, hormis au sommet, pouvant traduire l’activation
des aérosols en gouttelettes. En revanche, après la transition, la concentration tend à aug-
menter avec l’altitude et indique des valeurs plus élevées. Cela se traduit par une corrélation
entre N et LWC très variable en phase stable et satisfaisante en brouillard épais lorsque le
LWC croît avec l’altitude, et faible lorsque la coalescence redistribue l’eau liquide vers les
niveaux inférieurs. Une corrélation satisfaisante est également observée pour les brouillards
les plus fins, en lien avec des profils décroissants de N et LWC. Nous étudions plus en détail
dans la section suivante l’augmentation de la concentration au sommet du brouillard.

6.4 Activation au sommet

6.4.1 Cas d’étude : POI 11

L’activation au sommet du brouillard est illustrée à partir d’un cas d’étude présentant un
nombre important de sortie du brouillard tout en permettant de discriminer brouillard op-
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Figure 6.13: Évolution temporelle lors de la POI 11 (a,f) de la hauteur de la sonde de
turbulence (b,g) de la température corrigée (c,h) du LWC (d,i) de la concentration (e,i)
de la distribution dimensionnelle mesurée par la sonde de turbulence et le CDP à (a,b,c,d,e)
la descente de 2209 UTC à 2223 UTC (f,g,h,i,j) la montée de 0255 UTC à 0330 UTC durant
la POI 11. Les traits verticaux en couleur correspondent aux tranches d’altitudes, espacées
de (a,b,c,d,e) 10 m et (f,g,h,i,j) 20 m respectivement.

tiquement fin et épais. La POI 11, satisfaisant ces deux critères (Fig. 4.6) a été sélectionnée,
dont deux profils verticaux contrastés sont illustrés sur la Fig. 6.13.

La descente effectuée lorsque le brouillard est optiquement fin (Fig. 6.13a) est carac-
térisée par une augmentation de la concentration au sommet jusqu’à 30 cm−3 (Fig. 6.13d),
sur une épaisseur de 2.5 m, ainsi qu’à un élargissement de la distribution jusqu’à 16 µm en
diamètre (Fig. 6.13e). Une augmentation plus significative de N une dizaine de mètres sous
le sommet est observée, atteignant 70 cm−3, de l’ordre de 4 à 5 fois les valeurs mesurées au
sol. Cela est lié à une augmentation du LWC, jusqu’à 0.1 g m−3 (Fig. 6.13c), ainsi qu’à une
augmentation de la concentration de gouttelettes entre 8 et 15 µm (Fig. 6.13e). L’activation
des aérosols en gouttelettes, à un diamètre critique de quelques µm (Hammer et al., 2014;
Mazoyer et al., 2019), puis leur croissance par condensation étant rapide jusqu’à 10 µm (Fig.
1.5), on peut faire l’hypothèse que le mode observé à 10 µm par le CDP traduit l’activation ré-
cente des aérosols à ce niveau d’altitude. La montée effectuée après la transition en brouillard
épais (Fig. 6.13e) montre une augmentation plus importante de la concentration , atteignant
270 cm−3; la concentration dans la partie inférieure de la couche de brouillard étant inférieure
à 20 cm−3. La distribution dimensionnelle présente un mode de gouttelettes à 10 µm avec
une forte concentration, et un spectre plus étroit avec des diamètres maximaux de 15 µm
(Fig. 6.13j), associée à une augmentation significative de la température, de 1 ◦C en quelques
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Figure 6.14: Évolution temporelle durant la POI 11 (a) de la hauteur de la sonde de turbulence
superposée à la concentration mesurée par le CDP. Les profils sélectionnés sont indiqués par
une croix rouge au sommet du brouillard, l’heure de transition en rouge pointillé (b) de
l’épaisseur de la région d’activation pour chaque profil sélectionné. La concentration maximale
au sommet est indiquée en plage de couleur.

mètres au-dessus du nuage (Fig. 6.13g).

Ainsi, les observations de ces deux profils verticaux indiquent que l’activation au sommet
du brouillard est présente durant tout son cycle de vie avec des valeurs de concentration
observées au sommet plus élevées qu’au sol, jusqu’à un facteur dix. Cependant, il apparaît que
l’activation n’est pas cantonnée uniquement au sommet mais est présente sur une épaisseur
plus importante, à relier probablement aux processus turbulents. En effet, les processus
d’entraînement mélangent des volumes d’air au sommet de la couche de brouillard sur une
épaisseur importante. De plus, l’activation au sommet apparaît plus significative lorsque le
brouillard est optiquement épais, associée à une inversion de température élevée au-dessus du
nuage.

Afin de quantifier l’activation au sommet durant le cycle de vie du brouillard nous avons
sélectionné manuellement les profils pour lesquels une augmentation significative de la con-
centration au sommet se distingue qualitativement. Seule l’augmentation de N la plus près
du sommet a été considérée. L’épaisseur de la zone d’activation a été estimée en déterminant
l’épaisseur pour laquelle la concentration est supérieure à un quantile, propre à chaque profil.
Au total, 7 profils ont été sélectionnés pour la POI 11, 1 en brouillard optiquement fin et 6
en épais, indiqués sur la Fig. 6.14.
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On observe que l’épaisseur de la zone de concentrations élevées s’échelonne pour cette
POI entre 2 et 4 m sur 5 des 7 profils verticaux sélectionnés, avec un minimum à 0.16 m
(Fig. 6.14b), et un maximum à 7.2 m, sans tendance entre brouillard optiquement fin et
épais (Fig. 6.14b). La concentration observée au sommet est très variable, oscillant entre
30 et 230 cm−3 sans que la phase de brouillard n’apparaisse discriminante (Fig. 6.14b). Ces
valeurs de N sont de 2 à 16 fois plus importantes qu’au sol où la concentration observée,
représentative de l’épisode, est très faible, de 14 cm−3 (Fig. 4.1). Par ailleurs, l’amplitude de
l’inversion de température n’apparaît pas reliée à la concentration maximale au sommet. En
effet, la montée et descente successives à 0035 et 0053 UTC, pour lesquelles le sommet a été
atteint à moins d’une minute d’intervalle (Fig. 6.14a), indiquent une concentration maximale
au sommet de respectivement 272 cm−3 et 100 cm−3, alors que l’inversion de température au-
dessus est identique pour les 2 profils, de l’ordre de 0.6 ◦C en 10 m. Ces observations montrent
donc une forte variabilité de l’activation au sommet. Enfin, les concentrations observées au
sommet variant de manière significative, entre 30 et 230 cm−3, cela illustre la variabilité de la
concentration d’aérosols activés en gouttelettes au sommet du brouillard.

6.4.2 Généralisation

En appliquant la même méthodologie, l’épaisseur d’activation et la concentration maximale de
gouttelettes au sommet du brouillard ont été déterminées manuellement sur chacune des POIs,
permettant d’étendre l’étude à 57 profils verticaux, essentiellement en brouillard optiquement
fin. Les observations au sommet et leur comparaison avec les mesures au sol issues du FM120
Jachère sont présentées sur la Fig. 6.15.

On constate statistiquement sur l’ensemble des POIs (violin plot) une épaisseur de la zone
d’activation de 3.2 m en médiane et de 2 et 4.4 m en quantiles 25 et 75 (bleu), représentative
des 5 épisodes avec le plus de profils sélectionnés (boxplot). Une variabilité est cependant ob-
servée, 5 points présentant une activation inférieure à 1 m et supérieure à 6 m respectivement.
La concentration maximale observée au sommet est de l’ordre de 100 cm−3, s’échelonnant
entre 60 et 160 cm−3 en quantiles 25 et 75 (vert). Le minimum observé sur plusieurs profils
est de l’ordre de 30 cm−3, supérieur aux observations au sol des 2/3 des brouillards échantil-
lonnés (Fig. 4.1). En particulier, les 5 épisodes présentant le plus de profils indiquent une
concentration au sommet de l’ordre de 3 (20191206, 20200222, 20200223) à 8 fois (20200208)
la concentration au sol (marron). Il n’apparaît cependant pas de tendance entre la concen-
tration au sommet du brouillard et celle au sol, l’épisode du 5 Décembre étant en effet associé
à une concentration faible au sol et importante au sommet. Toutefois, les deux épisodes
caractérisés par les plus faibles concentrations au sol, inférieures à 20 cm−3, sont associés
aux plus faibles concentrations mesurées au sommet, de l’ordre de 60 à 70 cm−3 en médiane.
Nous avons montré précédemment que la concentration augmentait avec l’altitude au cours
du développement. Une étude plus approfondie est nécessaire pour mieux évaluer le lien entre
concentration au sommet et l’évolution du profil de concentration au cours du cycle de vie.

En conclusion, cette étude a mis en évidence des valeurs plus élevées au sommet sur des
zones de faibles épaisseurs qui résultent probablement des processus d’activation des aérosols
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Figure 6.15: Epaisseur de l’activation au sommet du brouillard (bleu), de la concentration
maximale au sommet (vert) et de la concentration mesurée par le FM120 au sol (marron)
pour les épisodes du 5 (POI 2b) et 6 Décembre 2019 ( 2c), 8 Février 2020 (11) et 22 (13a) et
23 (13b) Février 2020 ainsi que sur l’ensemble des POIs.

en gouttelettes au sommet du brouillard. L’activation au sommet semble présente durant tout
le cycle de vie, sans distinction entre la phase du brouillard (fin ou épais). Les valeurs élevées
de concentration n’apparaissent pas cantonnées au sommet du brouillard mais sont parfois ob-
servées plus en profondeur dans le nuage, pouvant être lié à un impact significatif du mélange
et de l’entraînement avec l’air clair au-dessus. Ces zones contrastent avec la dilution générale-
ment observée au sommet des stratocumulus et stratus, qui résulte de l’entraînement et du
mélange d’air chaud et sec qui va évaporer l’eau liquide existante (Brenguier et al., 2011). En-
fin, l’évaluation statistique à partir des 12 POIs a montré une épaisseur d’activation oscillant
entre 2 et 4 m, et une concentration au sommet variant entre 60 et 160 cm−3 respectivement,
de 3 à 8 fois supérieure à la concentration au sol. L’impact de l’activation au sommet apparaît
donc déterminant sur les propriétés microphysiques des brouillards. Nous allons maintenant
analyser l’évolution des distributions dimensionnelles.

6.5 Analyse des distributions dimensionnelles

Cette section suit la même méthodologie que la section précédente, l’analyse des distributions
est menée dans un premier temps sur les mêmes cas d’étude puis une généralisation aux autres
POIs de la campagne est réalisée dans un second temps.
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a) b) c) d)b) c) d)

Figure 6.16: Distributions dimensionnelles pour le (a) profil N°5 (b) palier 4P entre 0059 et
0121 UTC (c) profil N°6 (d) profil N°7 de la POI 11, Les spectres sont tracés par tranches
d’altitude de 10 m, de 15 à 135 m, pour les profils et intervalles temporels de 2 min (début de
l’intervalle indiqué) pour les paliers.

Les distributions dimensionnelles mesurées au sol pendant la campagne sont majoritaire-
ment bimodales (Sec. 4). Sur la verticale, elles apparaissent monomodales ou bimodales aux
différents niveaux d’altitude. Les distributions observées lors des profils et paliers consécutifs
5, 4P, 6 et 7 de la POI 11 (Fig. 6.6, 6.7), associées à l’augmentation de la concentration
de larges gouttelettes au sol, ainsi qu’aux profils inversés de LWC, sont illustrées sur la Fig.
6.16. Lors du profil N°5 (Fig. 6.16a), les distributions dimensionnelles présentent un mode
de petites gouttelettes centré sur 10 µm dans les 20 premiers mètres sous le sommet (spectres
rouges), traduisant une activation récente des gouttelettes, qui devient bimodal vers 110 m
(spectre orange). Le second mode vers 20 µm se décale ensuite vers les grosses gouttelettes
aux niveaux inférieurs. Le palier échantillonné quelques minutes plus tard entre 90 et 95 m
(Fig. 6.16b) montre la persistance du deuxième mode sur 25 µm dans la partie supérieure
du brouillard pendant 20 min (Fig. 6.16b). Les distributions des profils N°6 (Fig. 6.16c) et
N°7 (Fig. 6.16d) qui sont caractérisées par des valeurs maximales de LWC au sol , en lien
avec de larges gouttelettes (> 30 µm), confirment la croissance significative du second mode
de gouttelettes depuis le sommet, atteignant 35 µm au sol (Fig. 6.16b,c). Ces observations
illustrent les processus de sédimentation et la collision-coalescence, permettant de redistribuer
l’eau liquide du sommet aux couches inférieures et expliquent les propriétés microphysiques
particulières observées durant la phase optiquement épais de la POI 11. Ces observations
montrent également l’évolution des distributions dimensionnelles sur la verticale, qui présen-
tant un caractère monomodal au sommet et deviennent bimodales dans les niveaux inférieurs.
Nous étudions dans la section suivante leur évolution au cours du cycle de vie du brouillard.

6.5.1 Distributions modales et bimodales

Le caractère monomodal ou bimodal des distributions dimensionnelles en nombre et en surface
est déterminé en ajustant le spectre dimensionnel par une fonction log-normale (Pinnick
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et al., 1978; Podzimek, 1997; Wendish et al., 1998). L’ajustement a été forcé pour que la
queue de distribution supérieure, traduisant les gouttelettes de plus larges diamètres, soit
correctement restituée. Trois seuils ont été appliqués afin de discriminer les distributions
modales et bimodales.

• Un premier seuil sur la précision de la restitution du diamètre modal D, quantifiable
par la grandeur Err = σD

D où σ est la variance de D. Un seuil maximal de 3 % a été
fixé.

• Afin de garantir une distribution ajustée similaire à celle mesurée par le CDP, un sec-
ond seuil a été appliqué en comparant la concentration et l’extinction intégrées de la
distribution ajustée en nombre et surface, à la concentration et l’extinction mesurées
par le CDP. Une erreur relative maximale a été fixée à 40 et 35 % respectivement, basée
sur des profils verticaux sélectionnés manuellement. Le seuil plus faible en extinction
est justifié par une plus grande sensibilité aux larges gouttelettes (Eq. 1.16).

• Si un des deux seuils précédents n’est pas vérifié, une distribution bimodale est déter-
minée en fixant cependant un troisième seuil pour exclure les modes non représentatifs,
fixé à 10 cm−3 µm−1 et 0.01 m−1 µm−1 sur les spectres logarithmiques en nombre et
surface. Cette méthodologie diffère de Wendish et al. (1998), qui considèrent une dis-
tribution continuellement bimodale afin d’étudier notamment le transfert de masse des
petites gouttelettes vers les plus grosses.

Un exemple de la méthodologie suivie est illustrée sur la Fig. 6.17 durant la phase stable
de la POI 11 (profil N°1), présentant de larges gouttelettes près du sol (Fig. 6.17a,d). Avec
les seuils choisis, l’ajustement indique en nombre (respectivement en surface) une distribution
monomodale au sol centrée sur 22-24 µm, devenant bimodale à 25 m (45 m) (Fig. 6.17b,e),
avec l’établissement d’un mode de petites gouttelettes centré sur 12-14 µm. Au sommet,
la concentration de larges gouttelettes diminue significativement, la distribution devenant
monomodale centrée sur 10 µm, signature possible de l’activation au sommet. La distribution
monomodale déterminée près du sol est justifiée par un écart raisonnable en concentration
(Fig. 6.17c, bleu) et extinction (Fig. 6.17f, bleu), les altitudes supérieures montrant une très
bonne corrélation avec les mesures du CDP, associée à un R2 et une pente supérieurs à 0.8.

6.5.2 Concentration de petites et larges gouttelettes

La distribution dimensionnelle est également analysée en quantifiant la concentration relative
de petites et larges gouttelettes, à partir d’un découpage en 3 zones de la distribution dimen-
sionnelle. Gonser et al. (2012) constatent en effet que la distribution peut être caractérisée
en 3 configurations à partir des valeurs de deux proportions R1 et R2 de petites gouttelettes.
En effet, Gonser et al. (2012) observent des distributions principalement centrées sur les pe-
tites gouttelettes. Les distributions mesurées durant SOFOG3D présentent au contraire des
larges gouttelettes (Fig. 6.17) et l’approche de Gonser et al. (2012) a été adaptée. Ainsi,
la distribution est découpée en 3 régions, illustrée sur la Fig. 6.18a, la zone de très petites
gouttelettes jusqu’à 8 µm (vert), de petites gouttelettes jusqu’à 18 µm (bleu), représentative
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Figure 6.17: (a,d) Spectres dimensionnels mesurés lors du profil N°1 de la POI 11 par le CDP
et ajustés par une fonction log-normale (pointillés) sur chaque tranche d’altitude. Le nombre
de modes est indiqué entre parenthèse (b,e) Spectres dimensionnels ajustés sur chaque tranche
d’altitude présentant 1 mode (rouge) ou 2 modes (bleu) (c,f) Concentration (respectivement
Extinction) ajustée en fonction de la concentration (extinction) du CDP par tranche d’altitude
indiquée en couleur. Distribution en (a,b,c) nombre (d,e,f) surface.

du premier mode de gouttelettes, et de larges gouttelettes au-delà de 18 µm (rouge), représen-
tative du second mode de gouttelettes. Les grandeurs Rp (bleu/vert) et Rl (bleu/rouge) ont
été définies, montrant respectivement la concentration de petites et larges gouttelettes :

Rp =
∑18 µm

8 µm ni∑8 µm
2 µm ni

et Rl =
∑18 µm

8 µm ni∑50 µm
18 µm ni

où ni représente le nombre de comptages par classe de diamètre.

Cette méthodologie est illustrée sur la Fig. 6.18 sur le même profil durant la phase
stable de la POI 11 (profil N°1), présentant de larges gouttelettes au sol. On observe que
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a) b)

Figure 6.18: (a) Spectres dimensionnels mesurés lors du profil N°1 de la POI 11. Les zones de
très petites, petites et larges gouttelettes sont coloriées en vert,bleu et rouge respectivement.
(b) Profil vertical de Rl (étoiles) et Rp (croix). Les distributions monomodales (bimodales)
en surface sont indiquées en rouge (bleu).

la proportion de petites et larges gouttelettes est respectivement minimale et maximale au
sommet (Fig. 6.18b), en lien avec une distribution monomodale (étoile rouge) centrée sur
8-10 µm (Fig. 6.18a). Rl diminue significativement lorsque la distribution devient bimodale
à 45 m (Fig. 6.18b, étoile bleu), associée à l’établissement d’un mode à 15 µm (Fig. 6.18a,
spectre vert). Rp et Rl diminue et augmente ensuite respectivement jusqu’à ce que ce que la
distribution devienne monomodale à 15 m (Fig. 6.18b, étoile rouge), centrée sur 22 µm (Fig.
6.18a, spectres bleu clair). Rl est relativement homogène jusqu’au sol, de l’ordre de 0.15
(Fig. 6.18b), traduisant une prépondérance des larges gouttelettes. Rp continue d’augmenter,
signature de l’élargissement du spectre jusqu’à 35 µm près du sol.

6.5.3 Évolution au cours du cycle de vie

Par analogie avec α, µ et dN
dz , l’analyse de l’évolution des diamètres modaux et de la concen-

tration de petites et larges gouttelettes sur la verticale est réalisée en déterminant les gradients
verticaux de ces grandeurs, tronqués à l’altitude du maximum de LWC pour réduire l’impact
du mélange turbulent. Pour les diamètres modaux, seules les distributions en surface ont
été considérées, permettant de discriminer plus efficacement les larges gouttelettes que les
distributions en nombre. Ainsi, les grandeurs dDp

dz , dDl
dz ,dRp

dz , et dRl
dz ont été déterminées sur

les mêmes profils de LWC, N et MVD, de la POI 11 (Fig. 6.6) et 14 (Fig. 6.2). Les résultats
sont illustrés sur la Fig. 6.19 et Fig. 6.20 pour la POI 14 et 11 respectivement.
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a)

b)

(µm.m-1)

(m-1)

Figure 6.19: Profil vertical (a) des diamètres modaux Dp et Dl ajustés par une fonction log-
normale (b) de la concentration relative de petites Rp et larges gouttelettes Rl pour les 9
profils de la POI 14. Les distributions monomodales (bimodales) en surface sont indiquées en
rouge (bleu) Les valeurs de dDp

dz , dDl
dz ,dRp

dz et dRl
dz sont indiquées sur chaque profil.

a)

b)

(µm.m-1)

(m-1)

Figure 6.20: Même légende que la Fig. 6.19 mais pour les profils représentatifs de la POI 11.
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On observe pour la POI 14 une diminution des diamètres modaux avec l’altitude lorsque le
brouillard est optiquement fin (Fig. 6.19a, profils N°1,2,3), en accord avec les profils décrois-
sants de MVD (Fig. 6.2). En lien avec la présence de larges gouttelettes au sol et une
concentration de gouttelettes importante au sommet, les gradients verticaux de Rp et Rl sont
positifs durant cette période (Fig. 6.19b, profils N°1,2,3), Ces trois profils verticaux présen-
tent une distribution monomodale au sommet, centrée sur 10-12 µm, devenant bimodale dans
la partie supérieure, conjointement avec l’augmentation de Dl et Dp, puis monomodale au
sol, centrée de 20 µm (profil N°1) à 35 µm (profil N°2). En brouillard optiquement épais, les
valeurs positives de α sont associées à une augmentation de Dp et Dl avec l’altitude (profils
N°4,5,6), suivant la même tendance que les profils de MVD. La croissance des gouttelettes
avec l’altitude est faible, jusqu’à 0.045 µm m−1 pour Dp et pour Dl proche de 0, mais les
distributions demeurent bimodales, hormis près du sol et au sommet (profil N°5). Cela est
associé à des valeurs également proches de 0 en dRp

dz et dRl
dz . Les distributions ne deviennent

monomodales qu’après la dissipation en stratus, d’abord près du sol (profil N°7), puis gagnant
progressivement la partie inférieure (profil N°8) puis toute la couche (profil N°9). Ces résultats
sont en accord avec une dissipation du brouillard par le bas, reliée à l’établissement de mou-
vements convectifs conduisant à une augmentation des flux de chaleur en surface (Sec 1.2.1).
Les valeurs de dRp

dz et dRl
dz en stratus sont alors respectivement positives et négatives (profils

N°7,8,9), traduisant une augmentation de la concentration de petites et larges gouttelettes
avec l’altitude, pouvant correspondre à une croissance par condensation.

Les profils verticaux de la POI 11 montrent un mode de larges gouttelettes relativement
homogène (Fig. 6.20a, profil N°1) ou diminuant avec l’altitude (profils N°2,3), associé à
des valeurs positives de dRl

dz (Fig. 6.20b), en accord avec des profils décroissants de MVD
(Fig. 6.6). Les processus de sédimentation et collision-coalescence, mis en évidence à partir
du profil N°4 (Fig. 6.17), sont reliés à une diminution du mode de larges gouttelettes avec
l’altitude, de l’ordre de 0.1 µm m−1 pour le profil N°6 (Fig. 6.20a). La concentration de larges
gouttelettes au sol est alors importante, dRl

dz présentant des valeurs positives. dRl
dz ne devient

négatif qu’après la dissipation en stratus (profil N°9), associée à des valeurs positives de dRl
dz et

une distribution majoritairement monomodale, caractérisée par une augmentation du mode
de petites gouttelettes avec l’altitude.

L’analyse de l’évolution sur la verticale du caractère modal et bimodal de la distribution
dimensionnelle, des diamètres modaux et de la concentration de petites et larges gouttelettes
montre ainsi des différences entre brouillards optiquement fin et épais, et stratus mais aucune
tendance significative ne se dégage. On constate seulement que les profils décroissants de
LWC et MVD lorsque le brouillard est optiquement fin sont associés à une diminution du
mode et de la concentration de larges gouttelettes avec l’altitude. Par contraste, les profils
croissants de LWC, N et MVD en stratus sont associés à une augmentation du mode de petites
gouttelettes et de la concentration de larges gouttelettes avec l’altitude, pouvant correspondre
à une croissance par condensation. Aucune tendance ne se dessine cependant en brouillard
épais, en partie possiblement en raison des effets non locaux discutés lors des POI 11 et 14.

Afin néanmoins d’évaluer si une tendance se dégage sur les autres POIs, en particulier pour
les brouillards optiquement très fins où une diminution de la concentration avec l’altitude a
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c)

b)

d)

a)

Figure 6.21: α en fonction de (a,b) dDp

dz (c,d) dDl
dz (a,c) par POI dont la couleur est identique

à la Fig. 6.10. Les brouillards fins et épais sont indiqués par des cercles vides et pleins
respectivement (b,d) en fonction du CTH. Les brouillards (stratus) sont indiqués par des
cercles (diamants).

été constatée (Fig. 6.10), l’analyse des distributions dimensionnelles est étendue aux 12 POIs.

6.5.4 Généralisation aux 12 POIs

Les valeurs de dDp

dz et dDl
dz sont tout d’abord comparées aux valeurs de α sur l’ensemble des

profils représentatifs de la campagne. Les résultats sont reportés sur la Fig. 6.21. On observe
que dDp

dz augmente avec les valeurs de α (Fig. 6.21a,b), présentant des valeurs négatives et
positives en brouillard fin et épais respectivement, tandis qu’aucune tendance ne se dégage
sur dDl

dz (Fig. 6.21c,d). Ensuite, les distributions bimodales observées sont synthétisées sur la
Fig. 6.22, présentant pour les brouillards optiquement fins (Fig. 6.22b) et épais (Fig. 6.22c)
la densité de probabilité de Dp et Dl pour chaque hauteur normalisée de 0 à 1. Dp et Dl

montrent respectivement durant ces deux phases un mode de petites et larges gouttelettes
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a) b)

c) d)

Figure 6.22: Densité de probabilité des diamètres modaux Dp (pointillés) et Dl (pleins) pour
les brouillards optiquement (a) très fins, (b) fins, (c) épais (d) stratus pour chaque hauteur
normalisée entre le CBH et le CTH, de 0.1 à 1.

centrés majoritairement de 9 à 12 µm et de 21 à 26 µm, s’élargissant jusqu’à de 30 µm en
surface (Fig. 6.22b,c, bleu), en accord avec les observations de Wendish et al. (1998). Le
mode de larges gouttelettes apparaît à partir de 80 % du sommet en phase fine (Fig. 6.22b,
orange) et dès le sommet en phase épaisse (Fig. 6.22c, rouge) respectivement, traduisant la
présence de larges gouttelettes dans la partie supérieure du brouillard au cours de son cycle de
vie. Cependant, aucun spectre bimodal n’est observé pour les cas les plus fins (CTH<20 m)
et pour les stratus (Fig. 6.21b, diamants), caractérisés par un mode de petites gouttelettes
centré de 9 à 12 µm (Fig. 6.22a) et de 8 à 15 µm (Fig. 6.22d) respectivement.

Une hypothèse pour expliquer la diminution du diamètre de petites gouttelettes avec
l’altitude lorsque le brouillard est très fin, associée à un profil décroissant de N (Fig. 6.10)
réside dans une activation des gouttelettes en surface puis une croissance par condensation, en
lien avec le refroidissement en surface. On peut donc supposer qu’à la formation du brouillard,
la sursaturation est maximale au sol et décroissante avec l’altitude, le brouillard étant durant
cette période piloté par le bas jusqu’à hauteur d’environ 20 m.

L’élargissement de la distribution dimensionnelle, identifié avec les diamètres modaux,
se distingue également par l’évolution du paramètre σ de la fonction log-normale ajustée,
synthétisée sur la Fig. 6.23. Les valeurs du mode de larges gouttelettes augmentent en effet
de 1.25 au sommet jusqu’à 1.5 près du sol en brouillard optiquement fin (Fig. 6.23b) et épais
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a) b)

c) d)

Figure 6.23: (a) densité de probabilité du paramètre σ de la fonction log-normale ajustée de
Dp (plein) et Dr (pointillés) pour les profils échantillonnés en brouillards optiquement (a) très
fins, (b) fins, (c) épais (d) stratus pour chaque hauteur normalisée du CBH au CTH, de 0.1
à 1.

(Fig. 6.23c). A l’inverse, les valeurs de σ du premier mode de gouttelettes sont de l’ordre
de 1.15 à 1.2 en brouillard optiquement très fin (Fig. 6.23a) et dans le stratus (Fig. 6.23d).
Ces résultats permettraient d’affiner l’initialisation des valeurs de σ dans la paramétrisation
de la distribution dimensionnelle des simulations numériques de brouillard. Cependant, la
loi gamma étant appliquée dans la paramétrisation microphysique du modèle Meso-NH (Lac
et al., 2018), utilisé pour simuler à haute résolution les principaux épisodes de la campagne
SOFOGD (Taufour et al, 2024 en préparation), il serait intéressant d’appliquer la même
méthodologie mais en ajustant les distributions observées par une loi gamma.

Les valeurs de dRp

dz et dRl
dz sont maintenant comparées aux valeurs de α sur l’ensemble des

profils représentatifs de la campagne. Les résultats sont reportés sur la Fig. 6.24. dRp

dz présente
des valeurs positives en brouillard optiquement fins et épais, traduisant une augmentation de
la proportion de petites gouttelettes avec l’altitude, associée probablement à une activation
significative au sommet au cours du cycle de vie (Fig. 6.15). De plus, des valeurs négatives
de dRp

dz sont observées pour les brouillards les plus fins (Fig. 6.24b), bleu clair), traduisant
une proportion significative de petites gouttelettes au sol. L’étude de la proportion de larges
gouttelettes montre que les valeurs de dRl

dz diminuent avec l’épaisseur du brouillard (Fig.
6.24d) mais demeurent positives en brouillard épais (cercles). Seuls les profils échantillonnés
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c)

b)

d)

a)

Figure 6.24: α en fonction de dRp

dz (a) dRl
dz (c) par POI dont la couleur est identique à la Fig.

6.10. Les brouillards fins et épais sont indiqués par des cercles vides et pleins respectivement
(b,d) en fonction du CTH. Les brouillards (stratus) sont indiqués par des cercles (diamants).

dans le stratus (diamants) présentent une diminution de dRl
dz avec l’altitude, en lien avec

une distribution bimodale en brouillard épais et monomodale en stratus (Fig. 6.22). Des
différences entre brouillard épais et stratus sont également observées durant SOFOG3D par
(Vishwakarma et al., 2023) par comparaison des profils de LWC du CDP et du profil de LWC
restitué par inversion des réflectivités du radar BASTA. Vishwakarma et al. (2023) supposent
une distribution dimensionnelle différente entre les brouillards épais et stratus, en accord avec
les observations du CDP.

Ainsi, l’analyse des propriétés microphysiques du brouillard sur la verticale étendue aux
12 POIs, permet de découper le cycle de vie en 4 phases, illustré sur la Fig. 6.25. Durant
la première phase, consécutive à la formation, lorsque le brouillard est optiquement très fin,
les profils décroissants de N et MVD ainsi que le caractère monomodal de la distribution
centrée sur les petites gouttelettes reflètent l’activation en surface, favorisée par le refroidisse-
ment nocturne. Lorsque l’épaisseur géométrique de la couche de brouillard dépasse un seuil
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de l’ordre de 20 m, l’établissement d’un second mode et l’augmentation de la proportion de
larges gouttelettes au sol ainsi qu’une proportion significative de petites gouttelettes au som-
met, pourrait indiquer une croissance par condensation à concentrations faibles, capable de
produire des grosses gouttelettes sur un temps suffisamment long. Cependant, les carac-
téristiques observées de la distribution dimensionnelle ne peuvent exclure une croissance par
collision-coalescence des gouttelettes formées au sommet, la distribution devenant en effet
bimodale à 80 % du sommet. Un modèle stochastique de croissance par collision-coalescence
permettrait de quantifier ce processus dans la couche de brouillard. Après la transition en
brouillard optiquement épais, les processus d’une part de condensation, traduit par la cor-
rélation entre N et LWC et l’augmentation du premier mode de gouttelettes avec l’altitude
et d’autre part de collision-coalescence, en lien avec un spectre bimodal persistant, sont pro-
posés. Enfin, après la dissipation en stratus, la diminution significative du nombre de larges
gouttelettes et l’augmentation de la concentration correspond à une croissance par condensa-
tion selon le modèle de détente adiabatique. Il faut cependant insister sur le fait que le cycle
de vie est modulé par les effets non-locaux.
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Figure 6.25: Schéma récapitulatif de l’évolution des propriétés microphysiques du brouillard
sur la verticale au cours de son cycle de vie.
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6.6 Conclusion

Ce chapitre visait à analyser les propriétés microphysiques de la structure verticale du brouil-
lard. Dans un premier temps, l’évolution des profils verticaux de N et MVD et la corrélation
entre N et LWC ont été analysées. Les résultats montrent un écart par rapport au modèle
de parcelle adiabatique tout au long du cycle de vie. A la formation, lorsque le brouillard
est optiquement très fin (CTH < 20 m), le profil décroissant de LWC est associé à des pro-
fils décroissants de MVD et de concentration, qui présentent des valeurs maximales au sol,
diminuant avec l’altitude. Les valeurs de concentration sont alors faibles. Lors de la phase
de développement, le profil de MVD est toujours décroissant avec l’altitude mais le profil
de concentration évolue et est relativement constant sur la verticale, hormis au sommet où
de fortes valeurs sont observées, correspondant à l’activation au sommet. Enfin, lorsque le
brouillard devient optiquement épais en phase mature, puis après sa dissipation en stratus,
le profil croissant de LWC avec l’altitude est associé à un profil croissant de N et MVD. On
observe que l’augmentation de la concentration avec l’altitude est importante, jusqu’à un
facteur 10. Cette évolution se caractérise en termes de comparaison entre N et LWC par des
fortes corrélations lorsque le brouillard est optiquement très fin, qui se dégradent lorsque le
profil de concentration s’homogénéise sur la verticale. Les corrélations redeviennent élevées
après la transition en brouillard épais, en lien avec des profils de N et LWC croissants avec
l’altitude.

L’étude des concentrations au sommet a mis en évidence l’existence de couche d’une
épaisseur de l’ordre de 3 m en médiane avec des valeurs élevées de concentration entre 60 et
100 cm−3 en quantiles 25 et 75, de l’ordre de 3 à 8 fois la concentration mesurée au sol, qui ne
sont pas systématiquement observées. Ces couches au sommet correspondent probablement
aux zones d’activation des aérosols en gouttelettes. Des valeurs élevées de concentration sont
également parfois observées sous le sommet, résultant de l’effet de l’entraînement.
L’analyse des distributions dimensionnelles a ensuite montré en brouillard optiquement très
fin des distribution monomodales, centrées sur les petites gouttelettes. Lors de la phase de
développement, un mode de large gouttelettes est présent au sol et diminue avec l’altitude,.
L’hypothèse est qu’à la formation du brouillard, les gouttelettes grossissent au sol grâce
au refroidissement de la surface, jusqu’à ce que le brouillard atteigne une épaisseur pour
laquelle l’activation au sommet se met en place. Comme les concentrations sont faibles,
les gouttelettes atteignent des diamètres élevés. Dans les brouillards optiquement épais, la
corrélation entre les valeurs de N et LWC est observée, associée à une croissance du mode
de petites gouttelettes avec l’altitude, pouvant correspondre à une croissance des gouttelettes
par condensation. Cependant, la bimodalité de la distribution et la proportion significative
de larges gouttelettes indiquent également l’occurrence des processus de collision-coalescence.
Les distributions deviennent monomodales après la dissipation en stratus, caractérisées par
une concentration réduite de larges gouttelettes. Enfin, il convient d’insister sur le fait que
le cycle de vie est modulé par les effets non locaux, pouvant favoriser la sédimentation et la
collision-coalescence ou au contraire provoquer une évaporation significative des gouttelettes
suivant le type d’advection.
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Conclusion

Malgré son impact socio-économique fort, la prévision du brouillard demeure difficile en rai-
son de sa faible extension verticale et de l’équilibre complexe entre les processus turbulents,
radiatifs, microphysiques et advectifs, régissant son cycle de vie. Une meilleure compréhen-
sion de l’évolution des propriétés microphysiques de la structure verticale du brouillard est
nécessaire afin d’améliorer sa prévision. L’objectif principal de la thèse a consisté à carac-
tériser les hétérogénéités microphysiques au sein de la couche de brouillard et leurs évolutions
durant son cycle de vie, à partir des observations de la campagne SOFOG3D. Les questions
scientifiques ont visé à analyser la variabilité et l’évolution des propriétés microphysiques au
sol et en altitude, et à identifier les processus qui les pilotent.

Cette campagne de mesures s’est déroulée dans le sud-ouest de la France durant l’hiver
2019-2020. Un dispositif instrumental inédit a été déployé, permettant l’étude des propriétés
microphysiques du brouillard en 3 dimensions en combinant observations sur l’horizontale,
avec 17 sites instrumentés, et sur la verticale, à partir des mesures in situ sous ballon captif
et par télédétection. Une trentaine d’épisodes ont été échantillonnés, majoritairement de
type radiatif et radiatif-advectif, déterminés par une classification automatique et manuelle.
L’étude des heures de formation et dissipation, durées de vie et visibilités minimales a montré
des résultats assez similaires à la climatologie réalisée sur 6 stations du sud-ouest de la France,
soulignant la représentativité de la campagne SOFOG3D par rapport à la climatologie du
brouillard du sud-ouest de la France.

Les instruments de mesures microphysiques qui mesurent la distribution dimensionnelle
des gouttelettes nécessitent des réglages très pointus qui génèrent une grande incertitude sur
les mesures. La validation au sol et en altitude, réalisée durant cette thèse, a montré des
résultats contrastés. Au sol, la validation s’est avérée satisfaisante sur le site de la Jachère,
avec 18 épisodes du Fog Monitor validés sur 29, mais a été plus mitigée sur les sites BASTA et
forêt. Les incertitudes de mesure très importantes entre les différents sites n’ont pas permis
d’étudier la variabilité horizontale, en particulier l’impact des hétérogénéités de surface sur
la microphysique. En altitude, pour le CDP sous ballon captif, la variabilité spatiale du
brouillard rend la validation plus compliquée mais un accord correct a été cependant constaté
lorsque la nappe de brouillard est homogène. Afin de poursuivre la validation des données et
d’évaluer l’incertitude de mesure, nous avons réalisé une campagne d’intercomparaison dans le
champ d’expérimentation du CNRM au cours des hivers 2021/2022 et 2022/2023, déployant
les mêmes instruments qu’à SOFOG3D. Un accord satisfaisant entre les instruments a été
constaté, motivant l’utilisation du CDP sous ballon captif pour étudier la structure verticale
du brouillard et mettant également en évidence la sensibilité des instruments à la calibration.

La thèse s’est alors focalisée sur les propriétés microphysiques au sol d’une part, en com-
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binant les mesures validées du Fog Monitor sur le site de la Jachère et du CDP, et d’autre
part en altitude, à partir des observations sous ballon captif de la sonde de turbulence et du
CDP qui a permis de collecter un jeux de données sans précédent.

Propriétés microphysiques au sol

• Les mesures du Fog Monitor et du CDP ont mis en évidence de très faibles concentra-
tions de gouttelettes, entre 20 et 40 cm−3 en quantiles 25 et 75, inférieures aux valeurs
des campagnes de mesures antérieures. Elles sont liées aux très faibles sursaturations et
concentrations d’aérosols, qui s’expliquent probablement par la ruralité et la proximité
maritime des sites de mesures. Cela est cohérent avec l’étude de Vongpaseut (2022),
déterminant une sursaturation au sol entre 0.02 et 0.04 %. La concentration et le di-
amètre des gouttelettes étant anticorrélés, des diamètres effectifs significatifs ont été
mesurés, entre 16 et 23 µm en quantiles 25 et 75, supérieurs aux valeurs des campagnes
de mesures précédentes, en particulier pour les brouillards radiatifs-advectifs. Enfin, les
contenus intégrés en eau sur la verticale ont présenté de faibles valeurs par rapport aux
campagnes de mesures réalisées en région parisienne.

• L’analyse des distributions dimensionnelles a montré un caractère majoritairement bi-
modal, plus marqué que les campagnes précédentes. Le mode de larges gouttelettes
s’établit peu après la formation pour les brouillards radiatifs-advectifs et plus tar-
divement pour les brouillards radiatifs, aux dépens du mode de petites gouttelettes,
traduisant probablement le processus de mûrissement d’Ostwald.

• L’évolution des propriétés microphysiques au sol a été étudiée sur un cas d’étude. Le
cycle de vie a été divisé en 4 phases à partir de l’évolution de la visibilité, de manière
analogue à Mazoyer et al. (2022), et a montré une corrélation avec la température.
L’évolution des propriétés microphysiques au sol s’avère reliée à l’épaisseur du brouil-
lard, le mode de larges gouttelettes s’établissant lors du développement vertical du
brouillard. Les processus de sédimentation et de collision-coalescence ont été proposés
pour expliquer les larges distributions dimensionnelles observées au sol, en lien avec des
réflectivités radar élevées près du sol.

Propriétés microphysiques en altitude

• Les observations sous ballon captif du CDP et de la sonde de turbulence ont montré une
évolution conjointe des propriétés microphysiques et thermodynamiques, quantifiées en
déterminant la fraction d’adiabaticité α et d’instabilité γ, par une méthode originale
de régression linéaire sur les profils de contenu en eau liquide (LWC) et température
respectivement. Lorsque le brouillard est optiquement fin, les températures croissent et
les LWC décroissent avec l’altitude. C’est la première fois que de tels profils inversés de
LWC sont documentés de façon systématique. Une fois le brouillard devenu optiquement
épais, l’inverse est observé, la déstabilisation du profil de température étant associée à
un profil de LWC croissant avec l’altitude, en accord avec la littérature. La comparaison
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entre α et γ a été étendue aux 12 POIs de la campagne SOFOG3D. Les résultats ont
montré que les plus faibles valeurs de α sont associées aux γ les plus faibles, correspon-
dant aux brouillards les plus fins, tandis que les valeurs positives de α sont associées à
des valeurs également positives de γ, correspondant aux brouillards optiquement épais.
Une zone de forte variabilité sur γ apparaît pour les valeurs faiblement négatives de α.

• Puis, les observations in situ sous ballon captif ont été analysées à partir de l’adiabaticité
équivalente αeq issue du modèle conceptuel de Toledo et al. (2021). Dans un premier
temps, les valeurs de αeq déterminées par des mesures in situ ou télédétectées ont été
comparées. Les divergences constatées apparaissent principalement liée à la paramétri-
sation issue de Gultepe et al. (2006), utilisée pour déterminer le LWC au sol, alors que
les différences de mesures en LWP et CTH sont faibles. En effet, la paramétrisation
issue de Gultepe et al. (2006), lie le LWC uniquement à la visibilité, comme cela est
couramment appliqué dans les prévisions et études sur le brouillard (Kunkel, 1984), et
ne tient pas compte de la concentration de gouttelettes. Ce résultat conforte la nécessité
d’introduire la concentration pour restituer correctement le LWC et la visibilité au sol.
Dans un second temps, l’adiabaticité locale α et équivalente αeq ont été comparées et
ont présenté un accord satisfaisant pour les brouillards d’épaisseur optique non néglige-
able, la plupart des valeurs étant comprises entre -1 et 1. Une sous-estimation de αeq a
cependant été observée pour les plus faibles valeurs de α, correspondant aux brouillards
les plus fins. Ces résultats montrent la complémentarité des approches par télédétection
et in situ. Les mesures in situ permettent en effet de mesurer plus précisément la frac-
tion d’adiabaticité que les mesures par télédétection, en particulier pour les brouillards
optiquement fins, difficilement détectables par les instruments de télédétection.

• L’évolution des grandeurs microphysiques sur la verticale a ensuite été explorée. L’analyse
des profils verticaux de concentration N et diamètre volumique moyen MVD, a mon-
tré des caractéristiques différentes au cours du cycle de vie, qui ne correspondent pas
au modèle de parcelle adiabatique. En effet, à la formation, lorsque le brouillard est
optiquement très fin, le profil décroissant de LWC est associé à un profil décroissant
de MVD et de concentration, qui présentent des valeurs maximales au sol, diminuant
avec l’altitude. Les concentrations mesurées sont alors faibles. Lors de la phase de
développement, le profil de MVD est toujours décroissant avec l’altitude mais le pro-
fil de concentration évolue et devient constant sauf près du sommet, traduisant une
activation significative. L’étude des concentrations au sommet a mis en évidence une
épaisseur d’activation de l’ordre de 3 m en médiane ainsi qu’une concentration entre 60
et 100 cm−3 en quantiles 25 et 75, de l’ordre de 3 à 8 fois la concentration mesurée au
sol. Des valeurs élevées de concentration sont également observées sous le sommet, pou-
vant résulter des échanges turbulents. Enfin, lorsque le brouillard devient optiquement
épais en phase mature, le profil croissant de LWC avec l’altitude est associé à un profil
croissant de diamètre volumique moyen et de concentration.

• Les études de processus à partir de la distribution dimensionnelle ont confirmé l’évolution
au cours du cycle de vie des profils de LWC, N et MVD. L’analyse des distributions di-
mensionnelles a montré en brouillard optiquement très fin des distribution monomodales,
centrées sur les petites gouttelettes. Lors de la phase de développement, un mode de
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large gouttelettes est présent au sol et diminue avec l’altitude. L’hypothèse est qu’à la
formation du brouillard, les gouttelettes grossissent au sol grâce au refroidissement de
la surface, jusqu’à ce que le brouillard atteigne une épaisseur pour laquelle l’activation
au sommet se met en place. Comme les concentrations sont faibles, les gouttelettes
atteignent des diamètres élevés. Ceci est cohérent avec l’image conceptuelle du cycle
de vie du brouillard, où le siège des processus prépondérants se situe près du sol à
la formation, puis devient le sommet du brouillard à la fin de la phase de formation,
quand le brouillard devient optiquement épais. Dans les brouillards optiquement épais,
la corrélation entre les valeurs de N et LWC est observée, associée à une croissance du
mode de petites gouttelettes avec l’altitude, pouvant correspondre à une croissance des
gouttelettes par condensation. Cependant, la bimodalité de la distribution et la propor-
tion significative de larges gouttelettes indiquent également l’occurrence du processus
de collision-coalescence. Les distributions deviennent monomodales après la dissipation
en stratus, caractérisées par une concentration réduite de larges gouttelettes. Enfin,
des effets non-locaux, modulant le cycle de vie, peuvent favoriser la sédimentation et la
collision-coalescence ou provoquer une évaporation significative des gouttelettes suivant
le type d’advection.

Ainsi, l’analyse des observations de la campagne SOFOG3D a apporté des connaissances
nouvelles sur l’évolution des propriétés microphysiques du brouillard et les processus pilotant
son cycle de vie. L’analyse de l’évolution des propriétés microphysiques au sol et en altitude a
présenté une évolution conjointe avec les propriétés thermodynamiques. Les observations en
altitude ont également permis de caractériser l’évolution des propriétés microphysiques lors de
la transition de brouillard optiquement fin à épais, et de mettre en évidence des profils inversés
de LWC. La déstabilisation du profil de température est associée à des concentrations de
gouttelettes et contenus en eau devenant croissants avec l’altitude mais de larges gouttelettes
près du sol sont également présentes lorsque le brouillard est optiquement épais. Les processus
de condensation et collision-coalescence ont été proposés à partir de l’analyse des observations
in situ sous ballon captif.

Perspectives

Ce travail de thèse a analysé les propriétés microphysiques et thermodynamiques de la struc-
ture verticale du brouillard à partir des observations sous ballon captif du CDP et de la
sonde de turbulence. Or, la richesse du dispositif instrumental déployé durant la campagne
SOFOG3D offre de nombreuses perspectives d’analyse.

Mesures in situ

L’analyse des mesures in situ au sol et en altitude pourraient d’une part être approfondie :

• Un contraste significatif a été observé durant SOFOG3D entre brouillard optiquement
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très fin, fin et épais. Malgré le nombre important de POIs (12) et de profils verticaux
(140), seules 4 POIs présentent des brouillards optiquement épais dont 3 ont fait l’objet
de cas d’étude (6c, 11 et 14). La POI restante (9a) a confirmé les résultats obtenus en
brouillard optiquement épais mais une analyse plus approfondie de cet épisode, devenant
optiquement épais dès la formation, apparaît comme une perspective intéressante. Dans
la même optique, seules deux POIs sont associées à des brouillards optiquement très fins
(2c, 9b), d’épaisseur inférieure à 20 m. Une analyse de ces deux épisodes apparaît égale-
ment essentielle afin d’approfondir le contraste observé entre brouillard optiquement
très fin et fin.

• L’activation au sommet a été mise en évidence comme un processus expliquant l’augmentation
observée de la concentration avec l’altitude. Une étude plus approfondie est nécessaire
maintenant pour déterminer précisément l’ampleur de ces variations et les mécanismes
qui les modulent (altitude, gradient de température, vitesse verticale,...). Nous avons
comparé les valeurs plus élevées de concentration au sommet du brouillard avec les
mesures au sol, mais il faut faire le lien avec les mesures dans toute la couche de brouil-
lard. Cela pourrait aussi apporter de nouveaux éléments pour expliquer les taux de
dilution très variables que nous avons observés en brouillard épais.

• L’étude des distributions dimensionnelles a été menée sur les deux POI 11 et 14 et doit
être étendue aux autres épisodes. Deux méthodes ont été testées pour évaluer l’évolution
des profils verticaux des distributions dimensionnelles. Cependant les résultats sont
mitigés. En particulier, la méthode utilisant les fonctions log-normales ne permet pas
d’ajuster correctement les spectres les plus larges observés près de la surface et d’autres
formes analytiques sont à tester pour mieux caractériser ces distributions. La méthode
des rapports de concentrations doit également être améliorée pour mieux faire ressortir
l’évolution des spectres.

• La sédimentation et la collision-coalescence sont également des processus essentiels,
dont l’analyse pourrait être approfondie avec les mesures de la campagne SOFOG3D.
L’utilisation d’un modèle stochastique de collision-coalescence permettrait d’étudier les
temps de formation des larges gouttelettes formant le second mode de la distribution et
donc de déterminer la proportion résultant du processus de collision-coalescence.

• Les propriétés microphysiques de quelques paliers des POI 11 et 14 ont été analysées
afin de les comparer aux profils verticaux et de quantifier l’impact des processus non
locaux. Une perspective à ce travail consiste à approfondir l’étude de la variabilité des
propriétés microphysiques lors des paliers, les premiers résultats montrant une évolution
homogène de N et LWC, modulée cependant par la distance au sommet. Par ailleurs,
lors des paliers de longue durée, des mesures de turbulence étaient fournies par la sonde
de turbulence qui pourraient être mises à profit pour quantifier l’impact des échanges
turbulents sur les propriétés microphysiques dans la couche de brouillard.

• Une flotte de drones a opéré durant quelques POIs des profils et paliers sur une longueur
de 4 km, explorant la structure 3D du brouillard avec un capteur mesurant l’extinction.
Une comparaison de ces mesures aux observations du CDP fournissant des éléments
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supplémentaires sur la variabilité 3D du brouillard serait complémentaire des mesures
1D par ballon. Au-delà, pour de futures mesures du brouillard par drones, une approche
adaptative, similaire à celle décrite par Maury et al. (2022), déterminant les bords puis le
centre géométrique du nuage, permettrait un suivi lagrangien de la couche de brouillard,
difficilement réalisable pas des mesures sous ballon captif.

• Enfin, l’analyse de la campagne d’intercomparaison dans le champ d’expérimentation
du CNRM pourrait être poursuivie pour mieux caractériser l’incertitude des mesures
des différents capteurs, et définir des mesures correctives.

Mesures par télédétection

Les instruments de télédétection, sondant la structure verticale du brouillard, se sont avérés
riches et pourraient d’autre part être plus encore valorisés :

• La réflectivité du radar vertical BASTA a permis de définir le sommet du brouillard et
d’observer son développement vertical ainsi que la présence de larges gouttelettes. Une
perspective serait de poursuivre la synergie entre le CDP et les radars, dans la continuité
des travaux de Bell et al. (2022); Vishwakarma et al. (2023) qui ont permis d’améliorer
la restitution du profil vertical de LWC du BASTA par combinaison avec le LWP issu du
radiomètre HATPRO. La réflectivité du radar BASTA pourrait être comparée au LWC
du CDP sur l’ensemble des POIs, Vishwakarma et al. (2023) ayant montré sur un cas
d’étude un accord satisfaisant dans le stratus mais une sous-estimation du CDP dans le
brouillard. Les vitesses radiales du radar Doppler, installé sur le site de Charbonnière,
pourraient également être analysées, afin de lier l’hypothèse de la sédimentation à des
vitesses radiales négatives et de les comparer aux vitesses verticales de la sonde de
turbulence. Enfin, les mesures du radar scannant déployé sur le site BASTA, à environ
1 km du site de Charbonnière, fournissant un échantillonnage volumique de la couche
de brouillard, permettraient d’associer la variabilité des propriétés microphysiques du
CDP aux hétérogénéités 3D.

• Les échanges turbulents ont été investigués d’une part en considérant le mélange dans
la détermination de α et γ et d’autre part dans l’analyse de l’activation au sommet.
En complément des paliers de longue durée de la sonde de turbulence, une perspective
réside dans l’analyse des mesures du LIDAR vent et turbulence, dans la continuité des
travaux de Dione et al. (2023). Cela permettrait de quantifier l’impact des échanges
turbulents au sommet et de faire le lien avec l’activation, les observations ayant montré
des concentrations maximales jusqu’à plusieurs m sous le sommet.

Lien sol/altitude

Les propriétés microphysiques ont été documentées séparément au sol et en altitude à partir
des mesures respectivement du FM120 sur le site de Jachère et du CDP sur le site de Char-
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bonnière. En effet, malgré la faible distance séparant les deux sites (1.3 km), la variabilité
spatiale du brouillard est à l’origine durant la validation des données de différences parfois
non négligeables, comme montrée. Une perspective consisterait à approfondir le lien entre
les propriétés microphysiques observées au sol et en altitude. Ainsi, la diminution du LWC0
lorsque le brouillard devient optiquement épais, constatée statistiquement sur les 12 POIs
avec le CDP, est associée à une diminution du LWC du FM120 Jachère sur un cas d’étude
mais une analyse statistique du FM120 pourrait être menée. De même, la comparaison des
distributions dimensionnelles du CDP et du FM120 pourrait être approfondie pour les nappes
de brouillard homogènes, pour lesquelles un accord satisfaisant a été observé durant la val-
idation des données. Enfin, relier le découpage du cycle de vie du brouillard au sol et en
altitude apparaît comme une perspective majeure. Le cycle de vie a en effet été défini dif-
féremment, d’une part par rapport à l’évolution de la visibilité au sol, et d’autre part, à partir
de l’évolution de l’épaisseur optique pour l’analyse des mesures en altitude du CDP.

Structure horizontale du brouillard

Les 17 sites déployés permettent également d’étudier la structure horizontale du brouillard :

• Les hétérogénéités de surface ont été mises en évidence durant la validation des in-
struments au sol sur les sites de jachère, BASTA et forêt. Une perspective consiste à
poursuivre les travaux de Thornton et al. (2023), constatant une formation de brouillard
plus précoce sur les sites influencés par la proximité immédiate de la forêt, et Taufour et
al. (2024), en préparation. Ainsi, malgré les impacts supposés de la forêt, les propriétés
microphysiques sur le site abrité de la forêt pourraient être comparées aux observations
des sites ouverts de Jachère et BASTA.

• La variabilité spatiale du brouillard a été mise en évidence durant la validation des
données, rendant difficile la comparaison entre les mesures du CDP et du FM120. Une
analyse plus approfondie de la variabilité spatiale pourrait être menée sur l’ensemble
des sites par comparaison avec le type de brouillard.

Simulations numériques

La transition de brouillard optiquement fin à épais, dont les observations ont montré un
contraste significatif entre les deux phases, est assez classiquement mal représentée dans les
simulations numériques. Une perspective essentielle à ce travail, réside dans la simulation à
haute résolution avec le modèle Méso-NH (Lac et al., 2018) des POIs les plus documentées
de la campagne, dans la continuité des travaux de Taufour et al. (2024). L’objectif vise
dans un premier temps, à comparer les propriétés microphysiques simulées par le schéma
microphysique à 2 moments LIMA (Vié et al., 2016), en termes de concentration, LWC et
distribution dimensionnelle, aux observations au sol et en altitude. Puis, des améliorations du
schéma microphysique pourront être proposées, comme la capacité à reproduire une distribu-
tion dimensionnelle des gouttelettes bimodale. Enfin, des tests de sensibilité et des analyses
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par bilan pourront être menés sur les grandeurs et processus microphysiques mis en évidence
dans les observations, en particulier la concentration de gouttelettes, faible durant SOFOG3D,
la collision-coalescence et l’initialisation des aérosols.

Stratégie concernant le ballon captif

Pour terminer, malgré la richesse du dispositif instrumental déployé, la stratégie d’observations
pourrait être améliorée. En effet, les hétérogénéités microphysiques sont une limitation lors
des traversées du ballon captif dont la vitesse d’ascension, de l’ordre de 0.5 m s−1, nécessite
d’échantillonner jusqu’à plusieurs dizaines de minutes la couche de brouillard en phase op-
tiquement épais. Des mesures plus continues à différentes hauteurs voire sur toute l’épaisseur
apparaissent comme une perspective pour les prochaines campagnes de mesures. La première
approche consiste à déployer sur un même site, des observations sous ballon captif, combinée
à des mesures microphysiques sur une tour instrumentée à différents niveaux. Cela avait été
réalisé pour SOFOG3D avec le CDP orientable sur la tour de 50 m mais malheureusement,
le mât n’a pas résisté à la tempête Amélie du 3 Novembre 2019. Une approche plus sophis-
tiquée, visant à sonder en continu la structure verticale du brouillard, réside dans l’utilisation
d’un deuxième ballon captif. Une stratégie montée/descente pourrait être considérée, les
deux ballons étant en décalage de phase avec l’un montant et l’autre descendant, sondant de
manière simultanée la partie inférieure et supérieure du brouillard. Une stratégie profil-palier,
combinant mesures microphysiques et turbulentes, paraît aussi intéressante, le premier ballon
réalisant des profils successifs en échantillonnant les propriétés microphysiques sur la verticale,
tandis que le second effectue des paliers à différentes hauteurs successives, renseignant sur les
grandeurs turbulentes. Dans une optique visant à approfondir l’interaction entre aérosols et
gouttelettes, l’utilisation d’un deuxième ballon captif au sommet du brouillard permettrait de
quantifier en continu l’activation au sommet dont les observations ont mis en lumière l’impact
significatif au cours du cycle de vie.



Annexe A

Classification manuelle

Pour cet épisode, le sud-ouest de la France est caractérisé par des conditions anticycloniques
(Fig A1a) évoluant peu durant la nuit (Fig A1,b). Les images satellites montrent une ad-
vection de nuages bas à 2000 UTC sur les sites de mesures (Fig A2a), la visibilité sur le site
de Jachère chutant à moins de 300 m à 2100 UTC (Fig A3b). A 0000 UTC le 6 janvier (Fig
A3c), la nappe de nuages bas, désormais présente sous forme de brouillard, est généralisée
au sud-ouest de la France. Cette advection est confirmée par l’évolution des grandeurs ther-
modynamiques sur le site de Jachère présentant peu après 2030 UTC une augmentation de
la force du vent, virant de direction sud et du rayonnement infrarouge descendant (Fig A3f),
associée à une formation de brouillard sur plusieurs sites de mesures dans un dégradé sud-nord
(non montré). Cependant, le caractère radiatif semble également présent, le refroidissement
nocturne étant significatif à partir de 1700 UTC (Fig A3c), la température à 2 m diminuant
de 4 ◦C en 1 h, conjointement avec l’humidité atteignant quasiment la saturation sur les 10
premiers mètres peu avant 2000 UTC (Fig A3d). Ainsi, cet épisode a été classé manuellement
radiatif-advectif.
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a) b)

Figure A1: (a) Analyse Synoptique (ANASYG) des conditions météorologiques pour le 5
janvier 2020 à 1800 UTC et (b) 6 janvier 2020 à 0600 UTC.

a) b)

c) d)

2000 UTC 2100 UTC

0000 UTC 0800 UTC

Figure A2: (a) Classification nuageuse issue des produits NWC dans le sud-ouest de la France
le 5 janvier 2020 à 2000 UTC, (b) 2100 UTC, (c) le 6 janvier 2020 à 0000UTC (d) 0800 UTC.
La visibilité des stations météorologiques du réseau opérationnel (du site de Jachère) est
indiquée par une étoile noire (bleue).
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a)

b)

c)

d)

e)

f)

Figure A3: Évolution temporelle durant la POI 6c (a) de la reflectivité du radar BASTA (
palette de couleur) avec le trajet du ballon captif (noir) et du LWP mesuré par le radiomètre
HATPRO (gris). Le CBH (CTH) issu du télémètre (du BASTA) est indiqué par des croix
vertes (rouges) (b) de la visibilité (c) de la température à 2,5 et 10 m, (d) de l’humidité
relative à 2,5 et 10 m et de l’humidité spécifique à 2 m, (e) de la force et direction du vent à
10 m (f) du rayonnement infra rouge montant (rose) et descendant (violet). Fig. a issue de
Charbonnières, Fig. b à f du site de Jachère.





Annexe B

Corrélation Croisée

La fonction de corrélation entre un signal x(t) et y(t) à un temps t + τ intégré un temps T se
définit par (Bendat and Piersol, 2010) :

Rxy(τ) = 1
T

∫ T

0
x(t)y(t + τ)dt

La fonction de corrélation d’un signal avec lui même (Rxx et Ryy) s’appelle l’auto-
corrélation. De cette définition découle la propriété que les fonctions de corrélation Rxx,
Ryy, Rxy et Ryx sont symétriques. Cela signifie que la détermination d’un décalage temporel
entre les signaux x et y est réalisable de la même manière, que l’un soit en avance ou en retard
par rapport à l’autre.

Dans le cas d’un signal y décalé d’un temps τ0 par rapport au signal x, y peut s’écrire
sous la forme y(t) = x(t − τ0). On en déduit alors que Rxy(τ) = Rxx(τ − τ0) et on aboutit à :

Rxy(τ)max = Rxy(τ0) = Rxx(0) = σ2
x

Figure B1: Corrélation croisée entre deux signaux x et z décalés d’un temps τ0. CCF désigne
la fonction de corrélation croisée (pour Cross Correlation Function). Issu de Hanus (2019).

Ainsi le décalage temporel τ0 du signal y peut être déterminé en appliquant la fonction
de corrélation croisée avec le signal x. Un exemple est illustré sur la Fig B1. Cette méthode
a été appliquée pour corriger d’une part la dérive temporelle du FM120 sur le site BASTA
(Sec 3.3.1) et d’autre part le décalage temporel du CDP par rapport à la sonde de turbulence
du fait d’une acquisition non simultanée entre les deux instruments (Sec 3.3.2).
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Intercomparaison champ d’expérimentation du CNRM

Comparaison FM120 BASTA/Jachère

La comparaison entre les mesures du FM120 Jachère et FM120 BASTA durant la cam-
pagne d’intercomparaison dans le champ d’expérimentation du CNRM dénommée Intercomp-
Toulouse est illustrée en LWC (Fig C1), concentration (Fig C2) et diamètre effectif (Fig C3).
Les mesures ont été moyennées à 30 s afin de trouver un compromis entre représentative
statistique et variabilité à haute fréquence, les données brutes étant à une fréquence de 1 Hz.

La mauvaise corrélation obtenue durant le premier épisode de la saison hivernale 2021/2022
le 17 janvier (a1) est associée à une mauvaise représentation des grosses gouttelettes, les ré-
gressions en Deff étant mitigées (Fig C3a, a1), de même qu’en LWC (Fig C1a, a1). Les
petites gouttelettes sont toutefois bien représentées, la régression en concentration s’avérant
satisfaisante (Fig C2a, a1). Par ailleurs, les corrélations assez moyennes obtenues en LWC
sur certains épisodes (Fig C1a, b1,c3), (Fig C1b, a1,c1) ne se retrouvent pas en Deff (Fig
C3) et N (Fig C2). Cela indique que le FM120 BASTA sous-estime la concentration du mode
de larges gouttelettes sur certains épisodes.

Comparaison CDP Ballon/Orientable

La comparaison des mesures de LWC, concentration et Deff entre le CDP ballon et le CDP
orientable est illustrée sur la Fig C4. Les observations ont été moyennées à 10 s afin de
trouver un compromis entre représentative statistique et variabilité à haute fréquence, les
données brutes étant à une fréquence de 1 Hz.

Par ailleurs, afin de mettre en évidence les biais de ces deux instruments suivant la forme
de la distribution dimensionnelle, les points correspondant à la présence d’un mode de larges
gouttelettes, défini ici comme supérieur à 15 µm ont été séléctionnés. La transition d’un mode
de petites à larges gouttelettes à été déterminée qualitivement à partir de l’étude des spectres
dimensionnels sur chacun de ces 4 épisodes. Les brouillards des 19 et 24 février sont asso-
ciés à plusieurs épisodes distincts durant la nuit dont le dernier présente un mode de larges
gouttelettes présent dès ou peu après la formation. Les transitions ont été déterminées à
respectivement 0633 UTC et 0530 UTC, soit à la formation et 31 minutes après la forma-
tion du brouillard. Les deux cas restants du 22 février et 7 mars sont caractérisés par un
épisode principal de brouillard dont le mode de larges gouttelette s’établit plus tardivement,
respectivement 1h47 et 1h27 après la formation.
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Comparaison PVM/PWD

La comparaison entre l’extinction mesurée par le PVM avec celle du PWD est présentée sur
la Fig C5. Les mesures des deux instruments ont été moyennées avec un pas de temps de 1
minute comme pour la validation effectuée durant la campagne SOFOG3D (Sec 3.3.1).

Les valeur d’extinction du PVM lors de la nuit du 13 au 14 avril 2022 (Fig C5a, c2)
sont douteuses. Elles sont fortement supérieures à celles des autres instruments hormis pour
le FM120 Jachère montrant temporairement des chutes significatives. Cette surestimation
induit des valeurs de Deff faibles, de l’ordre de 5 µm avec des pics jusqu’à 25 µm associées à
de fortes valeurs de LWC. Cela est très en deçà des autres instruments dont les observations
indiquent un diamètre effectif de l’ordre de 30 µm (hormis pour le FM120 Jachère). Un
dysfonctionnement de l’instrument semble être la raison de la mauvaise corrélation obtenue
avec le PWD pour l’épisode du 13 avril 2022.
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Hiver 2021

Hiver 2022

y=x

RegLWC

a)

b)

Figure C1: Comparaison des mesures dans le champ d’expérimentation du CNRM entre le
LWC mesuré par le FM120 Jachère et le FM120 BASTA durant l’hiver (a) 2021/2022 (b)
2022/2023. Nombre de points indiqués entre parenthèses.
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Hiver 2021

Hiver 2022

y=x

RegN

a)

b)

Figure C2: Comparaison des mesures dans le champ d’expérimentation du CNRM entre la
concentration mesurée par le FM120 Jachère et le FM120 BASTA durant l’hiver (a) 2021/2022
(b) 2022/2023. Nombre de points indiqués entre parenthèses.
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Hiver 2021

Hiver 2022

y=x

RegD eff

a)

b)

Figure C3: Comparaison des mesures dans le champ d’expérimentation du CNRM entre
le diamètre effectif mesuré par le FM120 Jachère et le FM120 BASTA durant l’hiver (a)
2021/2022 (b) 2022/2023. Nombre de points indiqués entre parenthèses.
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LWC

N

Deff

a) b) c) d)

e) f) g) h)

i) j) k) l)

Figure C4: (a,b,c,d) Comparaison entre le CDP Ballon et le CDP Orientable du LWC (e,f,g,h)
de la concentration (i,j,k,l) du diamètre effectif pour (a,e,i) la nuit du 19 au 20 février 2023
(b,f,j) du 22 au 23 février 2023 (c,f,k) du 24 au 25 février 2023 (d,h,l) du 7 au 8 mars 2023. Les
points correspondant à un mode de petites (respectivement larges) gouttelettes appréciable
sur les spectres dimensionnels sont indiqués en vert (respectivement rouge).
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Hiver 2021

Hiver 2022

a)

b)

y=x

Regβ

Figure C5: Comparaison des mesures dans le champ d’expérimentation du CNRM entre
l’extinction mesurée par le PWD et le PVM durant l’hiver (a) 2021/2022 (b) 2022/2023.
Nombre de points indiqués entre parenthèses.





Annexe D

Profils Verticaux N, MVD

Les profils verticaux de LWC, de la concentration de gouttelettes N, du diamètre volumique
moyen MVD ainsi que la corrélation N-LWC pour les POIs 6 et 13b, de manière similaire aux
POIs 14 (Fig. 6.2) et 11 (Fig. 6.6), sont indiqués sur la Fig. D1 et D2 respectivement.

La POI 6 est caractérisée par un brouillard devenant optiquement épais peu après la
formation, associé à des profils croissants de LWC avec l’altitude (α > 0) hormis pour les
profils N°3 et N°4 lorsque l’épaisseur verticale du brouillard diminue (Sec. 5, Fig. 11 de
l’article). La POI 13b est quant à elle caractérisée par un brouillard optiquement fin tout au
long de son cycle de vie, associé à des profils décroissants ou neutres de LWC avec l’altitude
(α < 0 hormis N°4).
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 (cm-3.m-1)

a)

b)

c)

d)

Figure D1: Même légende que la Fig. 6.2 mais pour 9 profils représentatifs de la POI 6.
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 (cm-3.m-1)

Figure D2: Même légende que la Fig. 6.2 mais pour 9 profils représentatifs de la POI 13b.





Acronymes

4M Moyens Mobiles de Mesures Météorologiques

ADV Brouillard d’ADVection

ANR Agence Nationale de la Recherche

AROME modèle d’Application de la Recherche à l’Opérationnel à MEso-Echelle

BASTA Bistatic rAdar SysTem for Atmospheric studies ou système de radar
bistatique pour l’étude de l’atmosphère

BIO-MAÏDO campagne Bio-physicochemistry of tropical clouds at Maïdo: processes and
impacts on secondary organic aerosols formation

CHEMDROP campagne CHEMical composition of DROPlets

CLA/CLC Couche Limite Atmosphérique / Couche Limite Convective

CCN Cloud Condensation Nuclei ou noyaux de condensation

CDP Cloud Droplet Probe ou sonde de gouttelettes nuageuse

C(B-T)H Cloud (Base-Top) Height ou (base-sommet) des nuages

DOF Depth Of Field ou profondeur de champ

FM(100-120) Fog Monitor(100-120)

FRAM campagne Fog Remote Sensing And Modeling fiel campaign

CNRM/GMEI Centre National de Recherches Météorologiques / Groupe de Météorologie
Expérimentale et Instrumentale

GMME Groupe de Météorologie de Moyenne Echelle

GMAP Groupe de Modélisation et d’Assimilation pour la Prévision

HATPRO Humidity and Temperature PROfilers ou profileur de température et
humidité

IR InfraRouge

LANFEX campagne Local and Nonlocal Fog Experiment

LATMOS Laboratoire atmosphères et observations spatiales

LES Large Eddy Simulations ou simulations aux grandes échelles

LIDAR LIght Detection And Ranging
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LMD Laboratoire de Météorologie Dynamique

LW(D-U) LongWave(Down-Up) ou onde longue(Descendante-Montante)

LVP Low Visibility Procedure ou procédure de faible visibilité

LWC Liquid Water Content ou contenu en eau liquide

LWP Liquid Water Path ou contenu en eau intégré sur la verticale

Méso-NH Mesoscale Non-Hydrostatic Model ou modèle de méso-échelle
non-hydrostatique

METAR METeorological Aerodrome Report

MNPCA Microphysique des Nuages et Physico-Chimie de l’Atmosphère

MPS Meteorological Particle Spectrometer ou spectromètre de particules
météorologiques

MVD Mean Volumic Diameter ou diamètre volumique moyen

MWR MicroWave Radiometer ou radiomètre micro-ondes

POI Période d’Observations Intensives

POM Portée Optique Météorologique

PRE Brouillard de PREcipitations

PNT Prévision Numérique du Temps

PVM Particulate Volume Monitor

PWD Present Weather Detector ou détecteur de temps présent

RAD/RADV Brouillard RADiatif - Radiatif-ADVectif

SEVIRI Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager

SIRTA Site Instrumentale de Recherche par Télédétection Atmosphérique

STL Brouillard par affaissement de stratus (STratus Lowering)

SW(D-U) ShortWave(Down-Up) ou onde longue(Descendante-Montante)

TAS True Air Speed

TKE Turbulent Kinetic Energy

TRAMM TRaitement et Analyse de Mesures Météorologiques

SOFOG3D campagne SOuth west FOGs 3D experiment for processes study

UTC Universel Temps Coordonné
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Titre : Profils verticaux des propriétés microphysiques du brouillard et leur évolution au cours de son cycle de vie
Mots clés : Brouillard, Microphysique, SOFOG3D, Observations, Ballon captif
Résumé : Le brouillard est un phénomène difficile à prévoir en raison de sa faible extension verticale et de l’équilibre complexe des processus
radiatifs, microphysiques, turbulents et dynamiques régissant son cycle de vie. Malgré une évolution croissante des moyens de mesure par
télédétection, les propriétés microphysiques de la structure verticale du brouillard demeurent peu documentées. L’objectif de cette thèse est de
caractériser l’évolution du profil vertical des propriétés microphysiques du brouillard et les principaux processus qui les pilotent durant son cycle de
vie à partir d’un jeu de données unique.



La campagne SOFOG3D s’est déroulée dans le sud-ouest de la France durant l’hiver 2019/2020, avec un dispositif instrumental inédit combinant
mesures par télédétection (radiomètre micro-ondes et radar nuage) et mesures in situ au sol et sous ballon captif. Sur les trente épisodes de
brouillard échantillonnés au super-site, majoritairement de type radiatif et radiatif-advectif, 18 épisodes ont été validés à partir des mesures de
visibilité. L’analyse de leurs propriétés microphysiques au sol a montré de faibles concentrations de gouttelettes (médiane entre 20 et 40 cm-3) . De
plus, les distributions dimensionnelles des gouttelettes, majoritairement bimodales, présentent des diamètres élevés, en particulier pour les épisodes
radiatifs-advectifs.



Les observations in situ sous ballon captif ont permis de mettre en évidence l’évolution conjointe des propriétés microphysiques et
thermodynamiques sur la verticale, à partir de 140 profils verticaux collectés dans 8 épisodes de brouillards fins (épaisseur < 50 m) et 4 brouillards
développés. Après la formation du brouillard, lorsqu’il est optiquement fin, i.e., transparent au rayonnement infrarouge, les conditions thermiques
stables sont associées à un profil de contenu en eau liquide inversé, présentant des valeurs maximales au sol et décroissantes avec l’altitude. Après la
transition en brouillard optiquement épais, lorsqu’elle se produit, des caractéristiques quasi-adiabatiques sont observées (profils d’eau liquide
croissants avec l’altitude et de température légèrement instables).



Ces observations in situ ont été confrontées à l’adiabaticité équivalente, dérivée du modèle conceptuel de Toledo et al. (2021), alimenté par des
mesures par télédétection et d’observations en surface. La comparaison montre un accord satisfaisant entre les deux approches, sauf pour les
brouillards les plus fins, où l’adiabaticité équivalente est sous-estimée par rapport à l’adiabaticité locale dérivée des mesures in situ par une méthode
originale de régression.



Les profils décroissants d’eau liquide dans les brouillards optiquement fins sont associés à une diminution du diamètre des gouttelettes avec
l’altitude, une concentration faible et un mode de larges gouttelettes dominant près du sol. Pour les brouillards optiquement très fins (<20 m), le
maximum de concentration est à l’inverse observé près du sol, traduisant une production de gouttelettes prépondérante en surface, consécutive au
refroidissement nocturne. Pour les brouillards optiquement épais, contenu et concentration de gouttelettes augmentent avec l’altitude, soulignant le
rôle de la croissance par condensation. De plus on met en évidence des zones de concentrations de petites gouttelettes plus élevées proche du
sommet résultant probablement du processus d’activation des aérosols. Ces gouttelettes sédimentent ensuite vers les couches inférieures et
grossissent par collision-coalescence, conduisant à la formation de larges gouttelettes (> 30 µm) au sol, associée à une distribution bimodale. Enfin,
la distribution devient monomodale lorsque le brouillard se dissipe en stratus. Ces nouvelles connaissances sur l’évolution des propriétés
microphysiques du brouillard au cours de son cycle de vie vont ainsi permettre d’évaluer et améliorer les schémas microphysiques des modèles
numériques.

Title: Vertical profiles of fog microphysical properties and their evolution during the life cycle.
Key words: Fog, Microphysics, SOFOG3D, Observations, Tethered balloon
Abstract: Fog is a difficult phenomenon to forecast due to its limited vertical extent and the complex interactions between radiative, microphysical,
turbulent and dynamic processes driving its life cycle. Despite increasing developments in remote sensing techniques, the microphysical properties of
the fog vertical structure remain poorly documented. This thesis aims to characterize the evolution of the vertical profile of the fog microphysical
properties and the main processes driving its life cycle, using a unique data set.



The SOFOG3D campaign was conducted in southwest France during the winter of 2019/2020, with an innovative instrumental set-up, combining
remote sensing measurements (microwave radiometer and cloud radar) and in situ measurements at ground level and under a tethered balloon. Of
the 30 fog episodes sampled at the super-site, mainly radiative and radiative-advective fogs, 18 episodes were validated on the basis of visibility
measurements. Analysis of their microphysical properties at ground level revealed low droplet concentrations (median between 20 and 40 cm-3). In
addition, the droplet size distributions were mostly bimodal, with large diameters, particularly for radiative-advective episodes.



In situ observations collected under a tethered balloon highlighted a combined evolution of the vertical microphysical and thermodynamic
properties, based on 140 vertical profiles collected during 8 thin fog episodes (thickness < 50 m) and 4 thick fogs. After fog formation, when it is
optically thin, i.e. transparent to infrared radiation, thermally stable conditions are associated with a reversed profile of liquid water content, with
maximum values at ground level decreasing with height. After the transition to optically thick fog, when it occurs, quasi-adiabatic features are
observed (liquid water profiles increasing with height and slightly unstable temperature profiles).



These in situ observations were compared with the equivalent adiabaticity, derived from the conceptual model of Toledo et al (2021), based on
remote sensing measurements and surface observations. The comparison shows satisfactory agreement between the two approaches, with the
exception of very thin fogs, where the equivalent adiabaticity is underestimated compared with local adiabaticity, derived from in situ
measurements, using an original regression method.



Decreasing liquid water profiles in optically thin fogs are associated with decreasing droplet diameters with height, low concentrations and a
dominant mode of large droplets near the ground. For optically very thin fogs (<20 m), maximum concentrations are observed near the ground,
indicating a predominant droplet production at the surface, following radiative cooling. In optically thick fogs, droplet content and concentration
increase with height, illustrating the importance of condensation growth. In addition, we find areas of higher concentration of small droplets near
the top, resulting probably from aerosol activation. These droplets then settle towards the lower layers and grow by collision-coalescence, leading to
the formation of large droplets (> 30 µm) at ground level, associated with a bimodal distribution. Finally, the distribution becomes monomodal when
the fog dissipates into stratus. This new knowledge of the evolution of the fog microphysical properties during its life cycle make it possible to
evaluate and improve the microphysical schemes in numerical models.
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