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Introduction 

Introduction générale 

Le changement climatique est depuis plusieurs années au centre des discussions politiques, et 

a pour conséquence d’importantes décisions à toutes les échelles sociétales. Ces décisions 

politiques importantes sont guidées par des groupes d’experts comme dernièrement lors de la 

COP21 à Paris (Conférence sur le climat de Paris, décembre 2015) avec comme conséquence 

l’engagement de 195 Etats à réduire leurs émissions de polluants.  

Le changement climatique est défini selon le GIEC (Groupe d’Experts Intergouvernemental sur 

l’Evolution du Climat, ou IPCC en anglais) comme tout changement dans le temps des 

paramètres statistiques du climat global par rapport à la période préindustrielle, qu’il soit dû à 

la variabilité naturelle ou aux activités humaines. Le cœur des actualités parle plus 

communément d’un réchauffement climatique fortement relié aux émissions des activités 

anthropiques. Le dernier rapport du GIEC (5ième rapport publié en octobre 2014) rapporte ainsi 

une augmentation de la température moyenne de la surface du globe de +1°C entre 1901 et 2012 

alors que le précédent rapport (4ième rapport du GIEC publié en 2007) évoquait +0.74°C entre 

1906 et 2005. On recense plusieurs empreintes de ce réchauffement comme l’élévation du 

niveau des mers, l’accentuation des événements climatiques extrêmes (sécheresses, 

inondations, cyclones, ...), la déstabilisation des forêts, les menaces sur les ressources d’eau 

douce, les difficultés agricoles, la réduction de la biodiversité, l’extension des maladies 

tropicales, ... Les modèles de climat ont pour but de prévoir l’évolution future du changement 

de températures et ses conséquences à court et long terme. Les prévisions se basent sur les 

modifications futures des émissions des gaz à effet de serre, des pollutions particulaires et de 

l’utilisation des terres. Ainsi, les différents scénarios, basés sur le degré d’évolution des activités 

humaines et sur les degrés de réponse du climat, prévoient pour 2100 une augmentation de la 

température de surface de +1,5°C (par rapport à la température moyenne de l’ère préindustrielle 

(1850-1900)) pour le plus optimiste des scénarios à +4°C pour le plus pessimiste (GIEC, 2014). 

Bien que le but pour les gouvernements soit de rester au-dessous des +2°C, on parle de plus en 

plus d’un effet irréversible des émissions anthropiques sur le climat. 
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Ce changement climatique est principalement lié à la modification de la composition de 

l’atmosphère depuis la période industrielle. En plus des gaz à effet de serre (GES), les aérosols 

émis directement (aérosols primaires) par des sources anthropiques ou naturelles, ou bien 

formés indirectement par des processus physico-chimiques (aérosols secondaires), sont 

abondants dans l’atmosphère. Leurs émissions variées et réparties de façon inhomogène 

conduisent à la fois à un impact sur le climat par le biais de leur forçage radiatif  mais également 

à un impact sur notre santé. 

Les effets sur la santé figurent comme les effets les plus décelables et rapides. Selon les régions 

du globe, ces sources de pollution peuvent influencer la qualité de l’air extérieure et intérieure, 

la qualité de l’eau potable, la qualité et la quantité de nourriture. Le rapport de l’OMS de 2014 

(Organisation Mondiale de la Santé, ou WHO en anglais) informe que la pollution extérieure 

entraine la mort prématurée de 3,7 millions de personnes par an, contre 4,3 millions morts par 

an pour la pollution intérieure. Des seuils de pollution ont ainsi été mis en place dans certaines 

villes. Une étude de l’OMS sur des mesures menées entre 2004 et 2006 montre que pour 25 

villes européennes, 24 se situent en moyenne au-dessus du seuil de concentration en particules 

fines (particules d’aérosols dont les diamètres sont inférieurs à 2,5µm, seuil de PM2.5 = 10µg.m-

3). A Paris (2,229 millions d’habitants), la concentration moyenne de ces particules fines pour 

ces 3 années de mesures atteint 16,4 µg.m-3 et entraine ainsi une diminution de l’espérance de 

vie de ses habitants de 5,8 mois. La ville de l’étude présentant la concentration en particules 

fines la moins importante est Stockholm (789 000 habitants) avec en moyenne 9,4 µg.m-3, et la 

plus polluée est Bucarest (1,913 millions d’habitants) avec 38,2 µg.m-3 représentant alors 22,1 

mois d’espérance de vie en moins pour ses habitants. 

Les particules d’aérosols atmosphériques influencent également le bilan radiatif terrestre, soit 

la quantité de rayonnement atteignant la surface du globe et ainsi le climat. Cette quantité étant 

directement reliée à l’albédo de surface (capacité d’une surface à réfléchir le rayonnement 

incident), la présence des particules d’aérosols dans l’atmosphère modifie cet albédo soit 

directement par leurs propriétés absorbantes et diffusantes, soit indirectement en modifiant les 

processus de formation des nuages ainsi que leurs propriétés optiques. Contrairement à l’effet 

de serre généré par les GES, la capacité diffusante des aérosols conduit principalement à l’effet 

contraire, l’effet parasol, diminuant alors la quantité de rayonnement atteignant la surface 

(refroidissement des températures de surface). Depuis plusieurs années, de nombreuses études 

se sont intéressées aux effets radiatifs direct et indirect des aérosols dans différentes régions du 

globe et selon différents types de sources (Coakley et al., 1983 ; Charlson et al., 1992 ; Penner 

et al., 1992 ; Satheesh and Moorthy, 2005 ; Mishra et al., 2014). Les travaux de Satheesh et 

Moorthy (2005) établissent une revue des connaissances des impacts radiatifs des aérosols 

naturels selon leur nature (les sels marins étant les particules ayant le plus d’impact sur le bilan 

radiatif au sommet de l’atmosphère). Malgré le fait que les aérosols naturels représentent 89% 

en masse des émissions, ils ne contribuent qu’à 52% de l’épaisseur optique atmosphérique. 

L’étude de  Mishra et al. (2014) rend compte de l’impact des aérosols issus de différentes 

sources depuis des mesures par télédétection dans la région du bassin Méditerranéen. Ainsi, le 
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modèle de transfert radiatif SBDART (Santa Barbara DISORT Atmospheric Radiatif Transfert) 

couplé aux mesures par télédétection a permis d’établir les forçages radiatifs des masses d’air 

principalement composées de poussières minérales, de pollutions anthropiques provenant du 

continent européen ou d’aérosols marins (ΔFSRF = -22 W.m-2, -17 W.m-2 et -7 W.m-2 

respectivement). Les impacts radiatifs des aérosols dépendent alors également de la nature des 

aérosols. Il est donc primordial d’obtenir des informations sur la nature et les caractéristiques 

optiques et microphysiques des aérosols pour déterminer leur impact sur notre climat. 

L’évolution des propriétés microphysiques (concentrations et tailles de particules), chimiques 

(composition) et optiques (épaisseur optique, absorption, diffusion,…) des particules d’aérosols 

depuis le début de l’ère industrielle, contribue substantiellement au changement climatique 

observé actuellement. Cependant, par la diversité de leur nature et des processus d’interaction 

avec leur environnement, la prise en compte de ces particules ainsi que leurs propriétés restent 

une source majeure d’incertitudes dans les modèles de climat. Un des effets de l’environnement 

le plus important et encore mal déterminé, est l’impact de l’humidité ambiante sur les propriétés 

optiques des aérosols (Carrico et al., 2003; Hervo et al., 2014; Brock et al., 2016). En effet, la 

modification de la composition des particules entraine une modification de leur indice de 

réfraction et donc de leur capacité à absorber et diffuser les rayonnements incidents. Carrico et 

al. (2003), à partir de mesures in-situ réalisées lors de la campagne aéroportée ACE-Asia 

(Aerosol Characterization Experiment-Asia) en 2001, établissent des augmentations du pouvoir 

diffusant des aérosols dues à la présence d’eau de 25% pour des poussières minérales à 188% 

pour des particules volcaniques. Cet effet est néanmoins encore mal pris en compte dans les 

modèles de climat. 

En outre, les particularités de la circulation atmosphérique entrainent d’importantes 

hétérogénéités verticales et horizontales de la concentration en aérosols dans l’atmosphère et 

causent des difficultés dans l’estimation de l’impact global des particules d’aérosols sur le 

climat et la santé (Kaufman et al., 1997; Russell et al., 1999; Ginoux et al., 2001; Ramanathan 

et al., 2001; Luo et al., 2003). Les particules d’aérosols émises depuis le sol sont mélangées 

majoritairement dans la partie basse de la troposphère (la couche de mélange, ou couche limite 

d’un point de vue dynamique atmosphérique, jusqu’à environ 2 km d’altitude aux moyennes 

latitudes) ou peuvent être transportées à plus haute altitude lors d’événements convectifs 

importants ou de soulèvements orographiques des masses d’air. Selon l’altitude des particules 

d’aérosols, leurs temps de résidence et ainsi leurs impacts sur le climat sont différents. La 

dynamique atmosphérique en troposphère libre entre environ 2 et 10 km, permet un transport à 

longue distance de ces différentes particules et influence les propriétés optiques de l’atmosphère 

sur une échelle mondiale. L’article de Laj et al. (2009) a mis l’accent sur l’importance des 

particules de troposphère libre à la fois sur le climat et sur la qualité de l’air, mais également 

sur le manque d’études les concernant. En effet, plusieurs études se sont concentrées sur les 

propriétés des aérosols de la troposphère libre (Schröder et al., 2002 ; Venzac et al., 2009 ; 

Andrews et al., 2011) mais très peu sur la variabilité spatio-temporelle de leurs propriétés 

optiques, leurs contributions sur la colonne atmosphérique et leurs propriétés radiatives. 
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Afin d’étudier l’impact sur le climat des aérosols des différentes couches de l’atmosphère, 

plusieurs méthodes de mesures sont utilisées dans le domaine. Les instruments de télédétection 

(photomètre et LIDAR) permettent d’étudier les propriétés des aérosols à distance. Ils peuvent 

être basés au sol mais également depuis l’espace sur satellites. Les méthodes de télédétection 

ont l’avantage de fournir des mesures de grande représentativité spatiale, mais elles sont 

généralement limitées en terme de nombre et de précision des paramètres restitués. Des mesures 

plus précises et plus nombreuses peuvent être obtenues à partir d’instrumentation in-situ, soit 

embarquée sur avion, soit depuis des stations de hautes altitudes. Les mesures avion fournissent 

des profils de propriétés optiques de l’aérosol qui sont précieuses, mais elles sont généralement 

représentatives d’une courte période de temps. Les mesures de station peuvent quant à elles être 

menées sur de longues périodes de temps mais ne représentent qu’un point de mesure dans 

l’espace.  

Objectif et structure de la thèse 

Les aérosols de troposphère libre ont un impact à long terme sur les propriétés optiques et 

radiatives de l’atmosphère (Andrews et al., 2011). Néanmoins, par la difficulté de leur accès, 

ils sont moins étudiés que les aérosols de basse couche et leur contribution optique par rapport 

aux aérosols de plus basse altitude est mal connue. Il est donc nécessaire de caractériser leurs 

propriétés et leur évolution dans cette couche de l’atmosphère afin d’améliorer leur prise en 

compte dans les modèles de climat et les restitutions des profils aérosols par télédétection. 

Dans ce contexte, un des objectifs de cette thèse est d’établir une analyse des propriétés optiques 

et radiatives des aérosols depuis des stations de haute altitude situées au carrefour d’une 

multitude de sources, et ceci à partir d’un parc instrumental complet. Très peu de stations dans 

le monde possèdent les situations géographiques des stations de mesures atmosphériques du 

Puy de Dôme (PUY, 1465 m) et de Chacaltaya (CHC, 5240 m), inscrites en tant que stations 

de référence pour la surveillance du climat (label GAW : Global Atmospheric Watch), et 

utilisées dans ces travaux de thèse. Ces stations sont équipées d’instruments mesurant au niveau 

de la station (mesures in-situ à haute altitude) et d’instruments basés à plus basse altitude et 

mesurant sur la colonne (mesures par télédétection). Elles permettent ainsi d’étudier les 

particules d’aérosols locales ou transportées depuis de plus longues distances et provenant de 

différentes sources (Venzac et al., 2009 ; Andrade et al., 2012). 

L’état des connaissances nécéssaires à la compréhension du contexte scientifiques de chacune 

des parties de ces travaux de thèses est rappelé au début de chaque chapitre. Ainsi, après avoir 

détaillé chacun des paramètres pouvant caractériser l’aérosol, son devenir dans l’atmosphère et 

son impact sur climat (chapitre 1), je présenterai les différentes techniques de mesures et 

algorithmes utilisés dans ces travaux de thèses (chapitre 2). Dans le chapitre 3, je m’attacherai 

à évaluer la cohérence de la base de données à ma disposition en comparant les données in-situ 

et de télédétection. La caractérisation de ces mesures est une étape indispensable à 

l’interprétation ultérieure de ces mesures combinées. Ce chapitre fournit également les 
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propriétés optiques (épaisseur optique) et microphysiques (distribution en taille) des aérosols 

de couche de mélange et de troposphère libre. Les résultats de cette partie ont ainsi été publiés 

dans Chauvigné et al. (2016). 

La compréhension des propriétés restituées par ces techniques de mesures me permettra ensuite 

d’aborder, dans le chapitre 4, l’étude des contributions optiques des aérosols de différentes 

origines et dans les différentes couches de l’atmosphère (couche de mélange vs troposphère 

libre) depuis une station météorologique de haute altitude encore peu étudiée : la station de 

Chacaltaya, en Bolivie, se situant 5240 m au-dessus du niveau de la mer. La situation 

particulièrement intéressante de la station permet l’étude des influences du bassin Amazonien, 

de zones arides, de la Cordillères des Andes, de l’océan Pacifique et d’importantes zones 

urbaines en développement. Pour ces sources d’aérosols, encore relativemenet peu 

documentées, une analyse statistique de leurs propriétés optiques sera ainsi réalisée.  

Enfin, le chapitre 5 de ce manuscrit rendra compte de l’importance de la prise en compte des 

aérosols de troposphère libre dans les différentes études des aérosols atmosphériques. A partir 

de la colocalisation instrumentale disponible depuis le site du puy de Dôme, différentes 

techniques seront comparées afin de restituer au mieux la contribution optiques des aérosols de 

troposphère libre. Leur impact radiatif sera évalué à l’aide du modèle de transfert radiatif 

SBDART. 

Pour terminer, une synthèse générale résume l’ensemble de ces trois chapitres de résultats et 

ouvre sur les perspectives issues de ce travail de thèse. 
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Chapitre 1: Notions fondamentales relatives 

aux particules d’aérosol 

Dans cette partie du manuscrit, je rappellerai les notions fondamentales permettant de décrire 

les propriétés de l’aérosol atmosphérique. En particulier, l’accent sera mis sur les propriétés 

optiques, chimiques et microphysiques en lien avec leurs propriétés radiatives. 

 

1.1. L’aérosol 

1.1.1. Définition 

Les particules d’aérosol atmosphériques sont définies comme des éléments fins solides et/ou 

liquides en suspension dans l’atmosphère. Dans la suite du manuscrit, les termes « particule » 

ou « aérosol » seront utilisés à la place de particule d'aérosol. 

1.1.2. Sources 

Les émissions d’aérosols peuvent être attribuées aux activités humaines (anthropiques) ou à des 

sources naturelles. Les principales sources naturelles d’aérosols sont les océans, les déserts et 

les volcans. Ces sources représentent à elles seules 89% des émissions en masse mais ne 

contribuent qu’à hauteur de 52% de l’épaisseur optique totale (Satheesh and Krishna Moorthy, 

2005). Les embruns marins émettent environ 10 000 Tg par an, les feux de biomasse environ 8 

000 Tg par an (Andreae and others, 1991) dont 80% depuis la ceinture tropicale et les déserts 

émettent entre 1 000 et 2 150 Tg par an (Seinfeld and Pandis, 2006) dont un tiers provient du 

désert du Sahara. Les émissions anthropiques sont principalement issues de combustion, de 

processus industriels, du transport routier et aérien et des feux de biomasse. Ils ne représentent 

que 11% des émissions en masse globales. Cependant, de par la taille des particules et leurs 

concentrations, leur impact sur la santé est très important. De plus, leur forçage radiatif est 
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nettement supérieur à celui dû aux émissions naturelles. Par rapport au forçage radiatif global 

de 1750, période préindustrielle, le forçage radiatif dû aux émissions naturelles est d’environ -

0,05 W.m-2 contre environ -2,2 W.m-2 pour les émissions anthropiques en 2005 (IPCC, 2014). 

Néanmoins, du fait de la répartition inhomogène de leurs sources sur le globe ainsi que leur 

variabilité en termes de quantité d’émission, la distinction de l’impact sur le climat de ces deux 

types de sources reste complexe. 

Par leurs processus de formation, on distingue également deux types d’aérosol : les aérosols 

primaires et les aérosols secondaires. Les aérosols émis directement comme particule dans 

l’atmosphère par des processus mécaniques (action du vent ou de la houle par exemple) sont 

appelés aérosols primaires. Ceux formés à partir de gaz par des processus physico-chimiques, 

comme des processus de nucléation ou de condensation, sont appelés aérosols secondaires. 

Dans ces travaux de thèse, nous parlerons principalement des aérosols primaires. 

1.2. Propriétés de l’aérosol 

Selon leur type de formation et leur source, les particules d’aérosols possèdent des propriétés 

différentes en termes de composition chimique, de microphysique (taille, forme et 

concentration) et de propriétés optiques (interaction avec un rayonnement extérieur). 

1.2.1. Composition chimique 

La composition chimique initiale d’une particule d’aérosol est propre à sa provenance et à son 

type de formation mais peut évoluer rapidement au cours de son transport dans l’atmosphère. 

Au cours du transport, les aérosols voient leur composition chimique évoluer selon des 

processus physico-chimiques dont les plus courants sont : la condensation d’espèces gazeuses 

condensables, les processus photochimiques ou la coagulation. La succession de ces différents 

processus entraine une chimie de l’aérosol variée et complexe (Figure 1.1) (Freney et al., 2011; 

Jacobson, 2002). Différents types de mélange caractérisent une population de particules en un 

lieu donné: le mélange externe, définissant deux populations d’aérosols de composition 

chimique distinctes, et le mélange interne, définissant une population homogène d’aérosols de 

composition chimique complexe.  

La composition chimique de l’aérosol influe notamment sur les propriétés optiques des 

particules (Pilinis et al., 1995 ; Maring et al., 2000 ; Pilinis et al., 1995). L’indice de réfraction 

d’un milieu donné dépend de la longueur d’onde du rayonnement incident mais également de 

la nature du milieu. Il est lié à la composition chimique de l’aérosol et donc à son origine. Les 

caractéristiques de l’indice de réfraction en fonction de différents types d’aérosol seront 

abordées dans la partie optique de ce chapitre (section 1.2.3) 
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1.2.2. Microphysique  

De façon théorique, les aérosols sont assimilés à des sphères caractérisées par leur diamètre. 

Les populations d’aérosols atmosphériques sont constituées de particules de très petites tailles 

(diamètre de quelques nanomètres pour les plus fines) comme de grosses particules (diamètres 

de plusieurs dizaines de micromètres). Leurs concentrations peuvent être exprimées en nombre, 

en volume, en surface ou en masse selon le type d’aérosol étudié et selon le but de l’étude. 

L’expression du nombre, de la masse ou de la surface des particules par unité de diamètre est 

appelée distribution en taille de particules (ou Particle Size Distribution, PSD, en anglais). 

La distribution en taille de l’aérosol est souvent décrite selon quatre modes en fonction du 

diamètre des particules : le mode nucléation pour des particules de diamètres inférieurs à 20 

nm, le mode Aitken pour des diamètres de l’ordre de 50 nm, le mode accumulation pour des 

diamètres entre 100 nm et 1 µm et le mode grossier pour des diamètres supérieurs à 1 µm 

(Seinfeld and Pandis, 2006). Au cours de leur transport dans l’atmosphère, les particules 

d’aérosols peuvent être modifiées et passer d’un mode à un autre selon des processus physico-

chimiques (Figure 1.1). Les gaz disponibles dans l’environnement peuvent être absorbés par 

les particules d’aérosol et ainsi accroître leur taille, c’est la condensation (flèches vertes). Les 

particules peuvent également rentrer en contact et s’agréger entre elles, c’est la coagulation 

(flèches bleues). Des processus inverses peuvent à leur tour entrainer une diminution de la taille 

des particules comme l’abrasion dû à un éclatement d’une particule à partir d’un contact avec 

Figure 1.1 : Distribution en taille multi modale schématique avec les processus de formation et de puits de 

particules et des exemples de particules pour chaque mode (référence : www.dwd.de). 
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une autre, ou l’évaporation (passage de l’état liquide à gazeux). Enfin, en fonction de leur 

composition chimique, certaines particules d’aérosols peuvent être activées en gouttelettes de 

nuage. Ces particules sont alors définies comme des noyaux de condensation (ou Cloud 

Condensation Nuclei, CCN, en anglais).  

Les particules du mode nucléation étant optiquement peu actives, elles sont souvent négligées 

dans l’étude du forçage radiatif des aérosols. De ce fait, la PSD est régulièrement simplifiée en 

deux catégories : les particules fines pour des diamètres inférieurs à 1µm et les particules 

grossières au-delà. 

Si un type de source est régulièrement attribué à une distribution monomodale, il est courant 

que plusieurs modes décrivent un ensemble de particules d’aérosols. Pour simplifier la 

complexité de la distribution en taille, cette dernière peut être séparée en une somme de lois 

lognormales. Pour une distribution monomodale, la variation du nombre de particules N en 

fonction du diamètre D s'écrit alors de la façon suivante (Seinfeld and Pandis, 2006): 

𝑑𝑁

𝑑𝑙𝑜𝑔𝐷
=∑

𝑁𝑖

log 𝜎 . √2𝜋
. exp(−

(log𝐷𝑖 − log �̅�)
2

2. log 𝜎
)

𝑖

 (1.1) 

Avec Di et Ni chaque diamètre et concentration de la distribution, et N, σ et �̅� les trois 

paramètres moyens définissant le mode lognormal (la concentration, la variance ou écart type 

géométrique, et le diamètre du mode). Ainsi, il est possible de décrire la microphysique générale 

de la population d’aérosols étudiée à partir de combinaisons de ces trois paramètres pour chaque 

mode de la distribution en taille. 

1.2.3. Optique 

Les particules d’aérosols interagissent avec les rayonnements solaire (ultra-violet, visible et 

proche infrarouge) et terrestre (infrarouge thermique), de manière plus ou moins efficace selon 

leurs caractères absorbants et diffusants. L’interaction peut être inélastique ou élastique selon 

le changement d’énergie du rayonnement rediffusé ou non respectivement. Selon la longueur 

d’onde caractérisant le rayonnement (ou domaine de longueur d’onde en atmosphère réelle) et 

la taille des particules, plusieurs théories régissent la diffusion des particules sphériques : 

 La diffusion Rayleigh correspond à des tailles de particules très petites devant la 

longueur d’onde. La diffusion est alors homogène et élastique autour de la particule. 

 Lorsque la taille de la particule est du même ordre de grandeur que la longueur d’onde 

(plus adapté à l’étude des particules d’aérosols dans le domaine du visible), alors la 

diffusion est élastique et est gouvernée par la théorie de Mie. 

 La diffusion inélastique du rayonnement (changement d’énergie) est appelée diffusion 

Raman. 
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Si la particule est non-sphérique, la diffusion peut être décrite suivant plusieurs modèles plus 

ou moins complexes comportant chacun des avantages et des limites. Le plus couramment 

utilisé est le modèle de la matrice de transition (T-Matrix) décrit dans les travaux de Waterman 

(1971). Ce type de modèle est généralement utilisé pour des tailles d’aérosols importantes et 

n’est pas utilisé dans ces travaux de thèse ne nécéssitant pas un tel niveau de précision. 

Il est possible de modéliser la diffusion d’une onde électromagnétique par une particule à partir 

d’un code Mie (Bond and Bergstrom, 2006) basée sur les différentes équations qui régissent la 

propagation d’une onde lumineuse dans différents milieux. La Figure 1.2 montre le profil de 

diffusion pour des diamètres d’une particule minérale de 0,1 µm (en rouge), de 1 µm (en noir) 

et de 10 µm (en bleu) avec un rayonnement incident monochromatique (λ = 650 nm). Pour de 

petits diamètres de particules devant la longueur d’onde (en rouge), la diffusion autour de la 

particule située au centre de la représentation polaire est homogène et suit la théorie de 

Rayleigh. Pour de plus gros diamètres de particules, le comportement de la diffusion autour de 

la particule varie de façon plus complexe et suit la théorie de Mie. 

Néanmoins, il est nécessaire de mesurer et définir des propriétés optiques des particules 

d’aérosols plus complexes afin d’étudier leur impact radiatif. Celles-ci se décomposent alors en 

deux catégories : les propriétés extensives étant influencées par la quantité d’aérosols mesurés, 

et les  propriétés intensives, intrinsèques à l’aérosol. 

 

Figure 1.2 : Diffusion d’un rayonnement à 650 nm par une particule 

minérale (m = 1,55 + 0,005i) en fonction de l’angle pour des diamètres 

de 0,1 µm (en rouge), 1 µm (en noir) et 10 µm (en bleu) (logiciel 

MiePlot). 
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1.2.3.1. Propriétés extensives 

Comme vu dans le paragraphe précédent, une particule peut diffuser le rayonnement incident 

dans différentes directions en fonction de sa taille, sa forme et sa composition chimique : par 

abus de langage, on appelle la diffusion (ou coefficient de diffusion, σdiff) la diffusion avant (à 

0° par rapport à l’angle d’incidence). Les particules peuvent également capter une partie du 

rayonnement et la libérer sous forme de chaleur : c’est l’absorption (ou coefficient d’absorption 

σabs). 

Le terme le plus souvent utilisé dans le domaine de l’optique des aérosols est l’extinction. Le 

coefficient d’extinction σext est défini comme la somme des coefficients d’absorption et de 

diffusion. 

𝜎𝑒𝑥𝑡 = 𝜎𝑎𝑏𝑠 + 𝜎𝑑𝑖𝑓𝑓 (1.2) 

Il est régulièrement exprimé en km-1. 

Afin d’étudier l’impact des aérosols sur tout ou une partie de la colonne atmosphérique, 

l’épaisseur optique (Aerosol Optical Depth, AOD, en anglais) est définie comme l’intégrale du 

coefficient d’extinction sur cette colonne : 

𝐴𝑂𝐷 = ∫ 𝜎𝑒𝑥𝑡. 𝑑𝑧
ℎ𝑎𝑢𝑡𝑑𝑒𝑙𝑎𝑐𝑜𝑙𝑜𝑛𝑛𝑒

𝑏𝑎𝑠𝑒𝑑𝑒𝑙𝑎𝑐𝑜𝑙𝑜𝑛𝑛𝑒

 (1.3) 

L’épaisseur optique est sans dimension. Elle est en moyenne de 0,1 à nos latitudes et peut 

atteindre des valeurs de 2 lors d’importants épisodes de poussières désertiques (Gkikas et al., 

2016). 
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1.2.3.2. Propriétés intensives 

Des propriétés intrinsèques aux particules d’aérosols sont également nécessaires à l’étude de 

l’impact radiatif de l’aérosol. 

1.2.3.2.1. Indice de réfraction 

L’indice de réfraction m varie en fonction de la longueur d’onde et du milieu, il est donc 

fonction de la composition chimique de l’aérosol. Il est composé d’une partie réelle mr et d’une 

partie imaginaire mi et s’écrit selon : 

𝑚 = 𝑚𝑟 + 𝑖.𝑚𝑖 (1.4) 

La partie réelle représente le facteur de réduction de la vitesse de l’onde lumineuse par la 

traversée du milieu par rapport à la vitesse qu’elle aurait dans le vide. Elle varie de 1,33 pour 

l’eau liquide à 1,95 pour des particules de suie (Bond and Bergstrom, 2006). La partie 

imaginaire représente la perte d’énergie du rayonnement traversant ce milieu, soit son 

absorption. Elle varie de 10-8 à 1 pour respectivement les particules les moins absorbantes (sels 

marins) et les particules les plus absorbantes (suie). 

Il est également possible de déterminer l’indice de réfraction d’une particule composée de 

plusieurs milieux connus (ou milieux partiels). La théorie des milieux effectifs permet alors 

d’écrire : 

𝑚 =∑𝑉𝑖. 𝑚𝑖

𝑖

 (1.5) 

Avec i le nombre de milieux partiels, Vi leurs fractions volumiques et mi l’indice de réfraction 

de chaque milieu partiel. 

1.2.3.2.2. Fonction de phase 

La dépendance angulaire de la diffusion d’un rayonnement par un ensemble de particules est 

décrite par une matrice de phase �̃�. En trasnfert radiatif, on s’intéresse à la forme normalisée 

de la matrice de phase et plus particulièrement à la proportion de rayonnement diffusé dans une 

direction donnée décrite par la fonction de phase normalisée P. Celle-ci peut être écrite sous la 

forme suivante (Seinfeld and Pandis, 2006) : 

𝑃(𝜃) =
𝐹(𝜃)

∫ 𝐹(𝜃). sin(𝜃) . 𝑑𝜃
𝜋

0

 (1.6) 

Avec F(𝜃) l’intensité du rayonnement diffusée dans la direction 𝜃. 
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Une façon simple de définir les caractéristiques de la fonction de phase est de calculer le 

coefficient d’asymétrie g correspondant. Il est décrit comme l’intensité moyenne pondérée par 

le cosinus de l’angle de diffusion selon l’équation suivante : 

𝑔 =
1

2
∫ cos 𝜃 . 𝑃(𝜃). sin 𝜃. 𝑑𝜃
𝜋

0

 (1.7) 

Si g = 1, alors tout le rayonnement est rediffusé vers l’avant (𝜃 = 0°) et si g = -1, tout le 

rayonnement est rediffusé vers l’arrière (𝜃 = 180°). 

Les travaux de thèse de Maxime Hervo (2012) ont permis d’établir des moyennes de coefficient 

d’asymétrie en fonction de la provenance des masses d’air depuis les mesures de la station du 

puy de Dôme. Les résultats montrent une faible variabilité du coefficient d’asymétrie, avec des 

valeurs allant de  0,55 pour des masses d’air océaniques à 0,60 pour des masses d’air 

continentales (à 550 nm). Néanmoins, on rapporte dans la littérature des valeurs plus 

importantes du coefficient d’asymétrie (0,80) pour des particules fortement humidifiées 

(Korras-Carraca et al., 2015). 

1.2.3.2.3. Albedo de simple diffusion 

L’albedo de simple diffusion ω0̅̅ ̅̅  est défini comme étant le rapport entre le coefficient de 

diffusion et d’extinction d’une particule. Plus sa valeur est proche de 1, moins la particule 

d’aérosol est absorbante. Il est défini selon l’équation suivante : 

ω0̅̅ ̅̅ =
𝜎𝑑𝑖𝑓𝑓

𝜎𝑑𝑖𝑓𝑓 + 𝜎𝑎𝑏𝑠
 (1.8) 

L’albedo de simple diffusion (ou Single Scattering Albedo, SSA, en anglais) est lié au 

paramètre de taille des particules, à leur composition chimique et à la longueur d’onde de 

mesure. Ce paramètre est souvent utilisé car il détermine généralement le signe du forçage 

radiatif : pour un albedo de simple diffusion supérieure à 0,85 (dans le domaine du visible entre 

400 et 800 nm), la particule contribue à un refroidissement de la planète alors que pour des 

valeurs inférieures, la particule contribue à un réchauffement de la planète (Hansen et al., 1997). 

Les travaux de Dubovik et al. (2002), Mishra et al., (2014) et Derimian et al. (2016) montrent 

qu’il est possible à partir de la dépendance en longueur d’onde de l’albedo de simple diffusion, 

d’obtenir une information sur la nature des particules dominant la population d’aérosols étudiée. 

Ainsi, les poussières minérales (en rouge) présentent majoritairement une pente positive alors 

que les particules issues des pollutions urbaines (en noir) ou des feux de biomasse (en vert) 

présentent majoritairement une pente négative (Figure 1.3). 
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1.2.3.2.4. Coefficient d’Angström 

L’exposant d’Angström de diffusion, ou coefficient d’Angström, å, est défini comme la 

variation du coefficient de diffusion entre deux longueurs d’ondes (λ et λ0) : 

𝜎𝑑𝑖𝑓𝑓(𝜆)

𝜎𝑑𝑖𝑓𝑓(𝜆0)
= (

𝜆

𝜆0
)
−å

 (1.9) 

Il existe également l’exposant d’Angström d’absorption et d’extinction, mais sont beaucoup 

moins utilisés dans l’étude des propriétés optiques de l’aérosol. 

Un exposant d’Angström autour de 2 implique une distribution en taille d’aérosols dominée par 

des particules du mode accumulation, alors que des valeurs proches de 0 indiquent une 

distribution en taille dominée par des particules du mode grossier (Dubovik et al., 2002). 

Figure 1.3 : Variations spectrales de l’albedo de simple diffusion pour différents types d’aérosols : en noir, les aérosols issus des activités urbaines, 

en vert, les aérosols issus des feux de biomasse, en rouge, les aérosols minéraux, et en orange, une combinaison d’origines de masses d’air (Dubovik 

et al., 2002 ; Mishra et al., 2014 ; Derimian et al., 2016). Les pentes entre parenthèses sont exprimées en nm-1. 
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1.3. Forçage radiatif 

Par définition (IPCC 2014) le forçage radiatif direct ΔF (en W.m-2) est la variation de 

rayonnement F net (différence entre le rayonnement descendant ↓ et montant ↑) au sommet de 

l’atmosphère due à la modification d’un facteur atmosphérique comme un composé chimique 

ou la présence d’aérosols au sommet de l’atmosphère. Pour le cas des aérosols, la définition du 

forçage radiatif qui leur est associé est décrite équation 1.10 : 

𝛥𝐹 = (𝐹𝑎 ↓ −𝐹𝑎 ↑) − (𝐹 ↓ −𝐹 ↑) (1.10) 

 

 

Figure 1.4 : A) Forçage radiatif global 

en W.m-2, échelle temporelle et 

spatiale de l’impact des émissions et 

incertitudes  selon différents types de 

constituants atmosphériques. B) 

Distribution de probabilité des effets 

anthropiques sur le climat (IPCC, 

2014). 
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Avec Fa et F les rayonnements perçus au niveau du sommet de l’atmosphère avec et sans 

aérosols respectivement. Ainsi le GIEC établit à chaque rapport un bilan des forçages radiatifs 

pour différents types de composés atmosphériques  (Figure 1.4). Les résultats montrent 

clairement le réchauffement global de la planète depuis 1750 (entre 0,7 et 1,0 W.m-2) dû à 

l’impact à long terme de l’émission des gaz à effet de serre (en rouge sur la Figure 1.4). D’après 

le dernier rapport du GIEC, les aérosols induiraient plutôt un refroisissementde l’atmosphère 

(en bleu sur la Figure 1.4) mais de nombreuses incertitudes subsistent encore les consernant. 

Il est possible de calculer le forçage radiatif à différents niveaux de l’atmosphère en fonction 

de l’intérêt de l’étude. Les plus couramment calculés sont au sommet de l’atmosphère (ou Top 

Of the Atmosphere, TOA, en anglais) et à la surface du globe. On appel également forçage 

radiatif atmosphérique la différence des deux. 

Il existe également différents types de forçages radiatifs de l’aérosol liés aux types 

d’interactions avec l’environnement : l’effet direct, l’effet semi-direct et les effets indirects 

(Figure 1.5). 

 

 

 

(A) (B.1) (B.2) (C) 

Figure 1.5 : Représentation schématique des effets directs (A), indirects (B.1 et B.2) et semi-directs (C) des aérosols sur le climat (IPCC, 

2014). CDNC signifie Cloud Droplet Number Concentration (ou concentration en nombre des gouttelettes de nuage en français) et LWC 

signifie Liquid Water Content (ou contenu en eau liquide en français). 
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1.3.1. Effet direct 

L’effet le plus souvent mentionné dans le domaine de l’impact radiatif des aérosols est l’effet 

direct des aérosols sur le bilan radiatif terrestre. Il peut être calculé à la fois pour les courtes 

longueurs d’ondes (entre 0,3 et 3 µm) et pour les longues longueurs d’ondes (entre 3 et 20 µm). 

Il a été mentionné précédemment que les particules d’aérosols possèdent des caractères 

diffusant et absorbant. Ainsi, pour une atmosphère claire (sans nuage), les rayonnements 

solaires et telluriques interagissent avec les aérosols. Le rayonnement est ainsi dissipé dans 

l’atmosphère ou rediffusé vers l’espace, ce qui est appelé effet parasol (Figure 1.5 A). Cet effet 

conduit alors à une diminution de la quantité de rayonnement perçue à la surface du globe et 

ainsi à un refroidissement du climat (Charlson et al., 1992 ; IPCC 2014). Il peut être plus ou 

moins important selon la nature des particules et donc leurs cacatéristiques. De fortes 

incertitudes persistent sur la quantification de cet effet (Figure 1.5). Les travaux de cette thèse 

se sont consacrés à estimer l’impact radiatif des aérosols, notamment de troposphère libre en se 

focalisant sur l’effet direct des aérosols sur le climat pour les courtes longueurs d’ondes, là où 

il est estimé le plus important. 

1.3.2. Effet indirect 

La présence d’aérosols dans l’atmosphère perturbe également la formation, les propriétés, et la 

durée de vie des nuages. Les nuages ayant eux aussi un fort impact sur la quantité de 

rayonnement atteignant la surface du globe, on appelle effet indirect la perturbation des 

processus nuageux par la présence d’aérosols. On distingue alors deux types d’effet indirect. 

La formation d’un nuage, quel que soit le type de nuage, nécessite un noyau de condensation, 

rôle joué par les particules d’aérosols. Ainsi, plus les aérosols sont nombreux, plus la vapeur 

d’eau disponible pour la formation d’un nuage se condense en de nombreuses petites 

gouttelettes, et devient dans l’ensemble plus efficace pour réfléchir le rayonnement solaire. Cet 

effet est appelé premier effet indirect (Figure 1.5 B.1) et a été démontré pour la première fois 

par Twomey, (1974). Son effet conduit également à un refroidissement du climat. Un second 

effet indirect est l’impact des aérosols sur la durée de vie du nuage (Figure 1.5 B.2). En effet, 

l’augmentation du nombre de noyaux de condensation du nuage diminue la taille des 

gouttelettes du nuage et diminue ainsi la précipitation fine (drizzle en anglais) du nuage. Les 

nuages connaissent alors un développement plus long et des tailles de nuage plus conséquentes, 

ce qui entraine alors un retard des précipitations et accentue leurs intensités (Albrecht, 1989). 

Dû à la variation spatiale importante des effets indirects, qui agissent sur de longues périodes, 

ils sont difficiles à quantifier et d’importantes incertitudes leur sont associées (Figure 1.4). 
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1.3.3. Effet semi-direct 

L’absorption du rayonnement par les particules dans l’atmosphère génère une augmentation de 

la température dans les couches atmosphériques, ce qui peut avoir un impact sur la formation 

des nuages. Les travaux de Ackerman et al. (2000) rendent compte que cet effet est d’autant 

plus conséquent à partir des particules fortement absorbantes comme les particules de suie ou 

Black Carbon (Figure 1.5 C). 

1.4. Distribution spatiale 

Les variations verticale et horizontale de la concentration et des propriétés de l’aérosol dans 

l’atmosphère influencent la variation de leurs impacts radiatifs sur la planète (Laj et al., 2009). 

Les variations horizontales sont importantes en raison du temps de vie relativement court de 

l’aérosol (de l’ordre de quelques jours à environ une semaine) dans les basses couches de 

l’atmosphère. En effet, les sources sont inégalement réparties sur le globe et différents 

processus atmosphériques conduisent à un transport à plus ou moins longues distances de la 

source. Ainsi, les particules sont soumises, selon leur taille et leur poids, à un dépôt par 

sédimentation ou diffusion (dépôt sec) ou bien, lors de phénomène de précipitation, à un 

lessivage (dépôt humide). Les variations verticales de l’aérosol sont également importantes, et 

déterminées par la structure thermodynamique de l’atmosphère. 

L’atmosphère peut être divisée en différentes couches selon des changements de régime de flux 

ou de température. Ainsi, on distingue la troposphère (de 0 à 15  km environ), la stratosphère 

(de 15 à 50 km), la mésosphère (de 50 à 85 km), la thermosphère (de 80 à 500 km) et l’exosphère 

Figure 1.6 : Schématisation de la couche de mélange atmosphérique tout au long de la journée (Stull, 

1988). 
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au-delà. 80% de la masse de l’atmosphère se retrouve dans la troposphère regroupant donc la 

majorité des particules d’aérosols (Seinfeld and Pandis, 2006). Celle-ci se découpe elle-même 

en deux sous-couches bien distinctes (Stull, 1988 ; Figure 1.6) : la couche de mélange (ou 

Planetary Boundary Layer, PBL, en anglais) proche du sol et caractérisée par des flux 

turbulents, et la troposphère libre (ou Free Troposphere, FT, en anglais) au-dessus. Selon 

l’heure de la journée, la couche de mélange est soumise à plus ou moins de turbulence et 

plusieurs régimes peuvent alors se distinguer : la couche de mélange convective (ou Mixing 

Layer, ML, en anglais) pendant la journée et la couche résiduelle la nuit. Dans la suite de 

l’étude, nous parlerons principalement de couche de mélange (ML) et de troposphère libre (FT) 

pour distinguer ces deux couches.  

La topographie mène également à la modification de la hauteur de la couche de mélange par 

convection forcée. Il est alors possible de calculer la hauteur de la couche de mélange (HCL) 

modifiée, qui prend en compte la probabilité qu’une masse d’air à une altitude donnée 

franchisse le relief ou le contourne selon la vitesse horizontale du vent et la hauteur à franchir 

(Venzac et al., 2009) : 

𝐻𝐶𝐿𝑚𝑜𝑑 = 𝐻𝐶𝐿 + 𝐻𝑠 (1.11) 

 

avec 

𝐻𝑠 = 𝐻(1 − 𝐹) (1.12) 

avec  H : la différence entre le sommet et la base du relief. 

 F : le nombre de Froude tel que :  

𝐹 =
𝑈0
𝑁.𝐻

 (1.13) 

avec U0 : la vitesse du vent horizontal. 

 N : la fréquence de Brunt-Väisälä telle que : 

𝑁 = √
𝑔

𝜃𝑣
.
𝛿𝜃𝑣
𝛿𝑧

 (1.14) 

avec  θv : la température virtuelle potentielle 

 g : l’accélération de la pesanteur (9,81 m.s-2).   
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D’après l’étude de Venzac et al. (2009) sur la station du Puy de Dôme, une moyenne de cette 

hauteur de franchissement est d’environ 200 m. 

De nombreuses études s’intéressent à l’évolution de la hauteur de la couche de mélange, qui 

gouverne la manière avec laquelle les aérosols seront répartis dans l’atmosphère, déterminante 

pour calculer leur impact.  

Au niveau de la troposphère, les aérosols peuvent se répartir verticalement de différentes 

manières. De par les conséquences de fortes turbulences créées par une convection importante, 

la couche de mélange peut être vue comme totalement homogène. L’étude de Wagner et al. 

(2015) montre que les mesures des propriétés optiques par avions (entre la surface et 4,5 km 

d’altitude), lors d’une campagne de mesures au-dessus des états du Mississippi, de l’Alabama 

et de Georgia, sont peu différentes de celles mesurées au niveau du sol. Toutefois, de 

nombreuses études montrent également une variation importante de la distribution verticale en 

fonction des conditions atmosphériques à partir notamment de mesures LIDAR quelle que soit 

la localisation (Sinha et al., 2013 ; Winker et al., 2013). Une autre définition de la répartition 

des aérosols de troposphère suggère une décroissance linéaire ou exponentielle avec l’altitude. 

Ces différentes représentations seront donc testées dans le chapitre 4. 

Selon la couche atmosphérique atteinte par les particules, les processus de dépôt et de 

transformation n’agissent pas de la même manière sur la distribution de ces particules que 

lorsqu’elles sont en couche de mélange. La durée de vie des particules dans l’atmosphère est 

plus ou moins longue selon leur appartenance aux différentes couches de l’atmosphère, et elle 

peut atteindre plusieurs semaines dans la troposphère libre (Figure 1.7 ; Lagzi et al., 2014). 

Figure 1.7 : Impact sur la durée de vie des 

aérosols dans les différentes couches de 

l’atmosphère selon les processus de 

déposition sèche et humide et selon leur taille 

(Lagzi et al., 2014). 
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1.5. Hygroscopicité 

L’assimilation d’eau par les particules d’aérosol conduit à une forte variation de leurs propriétés 

microphysiques et optiques majoritairement lorsque que l’humidité relative ambiante est 

supérieure à 60% (thèse de Maxime Hervo, 2012). La capacité des aérosols à absorber les 

molécules d’eau est appelée l’hygroscopicité. Elle se mesure à l’aide d’un paramètre appelé 

croissance hygroscopique (ou Hygroscopic Growth Factor, HGF, en anglais) de l’aérosol, 

définit comme le rapport entre le diamètre de la particule d’aérosol à humidité relative de 90% 

et le diamètre sec (équation 1.15). 

𝐻𝐺𝐹 =
𝐷𝑝ℎ𝑢𝑚𝑖𝑑𝑒(90%)

𝐷𝑝𝑠𝑒𝑐
 (1.15) 

D’autres méthodes sont également utilisées afin de déterminer le coefficient de croissance 

hygroscopique des particules d’aérosols à différentes humidités ambiantes et sont détaillées 

section 2.1.3. 

De nombreuses études montrent que le HGF des particules entraine une importante 

modification des propriétés optiques des aérosols (Pilinis et al., 2014 ; Zieger et al., 2014). Les 

travaux de thèse de Maxime Hervo (2012) permettent également de mettre en évidence 

l’importance de la prise en compte de l’humidité dans la mesure des propriétés optiques des 

aérosols à partir de mesures par HTDMA (détaillé dans le chapitre suivant) au sommet du puy 

de Dôme. En effet, ces travaux montrent que l’humidité ambiante des particules engendre, pour 

toutes les masses d’air, en moyenne une augmentation du coefficient d’extinction d’un facteur 

de 3,3. Une étude similaire au Jungfraujoch (en Suisse) (Fierz-Schmidhauser et al., 2010), 

établit un facteur de croissance hygroscopique de 2,2 ± 1,1 en moyenne pour toutes les masses 

d’air. Enfin, l’étude de Stock et al. (2011), depuis plusieurs sites européens, rapporte des HGF 

entre 1,8 et 2,54 pour les particules marines, entre 1,4 et 1,65 pour des particules anthropiques, 

entre 1,0 et 1,13 pour les particules minérales et entre 1,1 et 1,4 pour les particules issues des 

feux de biomasse fraichement émises.
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Chapitre 2: Outils analytiques 

Ces travaux de thèse se sont focalisés sur deux sites de mesures d’altitude représentatifs 

d’environnements très contrastés, le premier étant situé dans la chaîne des puys en Europe de 

l’Ouest et le second étant situé dans la cordillère des Andes sur le continent sud-Américain. 

Le site atmosphérique du puy de Dôme est situé au centre de la France (45°77 N ; 2°96 E) et 

comporte deux stations instrumentées. La station d’altitude du puy de Dôme (PUY, 1465 m), 

labélisée station GAW global (Global Atmospheric Watch) en 2015 et inscrite dans les 

programmes européens ACTRIS (Aerosol, Cloud and Trace gases Research Infrastructure 

Network, période 2011-2015) et ACTRIS-2 (période 2015-2019), permet une analyse complète 

et continue des constituants atmosphériques à intérêt climatique (gaz traces réactifs et phase 

particulaire). La station du puy de Dôme est située sur la première chaîne de montagnes 

rencontrée par un vent d’ouest dominant et est l’un des points culminant de la Chaîne des Puys 

Figure 2.1: Carte topographique du centre de la France et de la situation de la Chaîne des Puys 

(encadrée en noir) en 2 et 3 dimensions (www.geoportail.gouv.fr). 

Altitude (m) 
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étendue sur 45 km sur l’axe nord-sud et seulement 3 à 4 km de large (Figure 2.1). A environ 

10 km à l’est de la station PUY, le campus universitaire des Cézeaux (CZ, 410 m) regroupe 

principalement des instruments de télédétection. 

Cette configuration permet une quasi absence de vent de vallée contrairement à d’autres stations 

situées sur des chaînes de montagnes plus importantes. Grace aux déformations moindres de la 

structure de l’atmosphère à l’approche de la station PUY (il est fréquent que les vents 

« contournent » le puy de Dôme au lieu de le « franchir »), il est possible d’étudier des 

phénomènes représentatifs de la couche de mélange (ML) et de la troposphère libre (FT). Des 

études ont également montré que la station du puy de Dôme est représentative des conditions 

atmosphériques régionales (Asmi et al., 2011 ; Henne et al., 2010), ce qui permet ainsi la 

caractérisation complète de masse d’air d’origine océanique, désertique ou continentale. 

Le site atmosphérique de Chacaltaya est situé au sein de la chaîne montagneuse des Andes en 

Bolivie (16°21 S, 68°07 W) et comporte également deux stations instrumentées. La station 

d’altitude de Chacaltaya (CHC, 5240 m) est la station météorologique la plus élevée du monde 

et mesure en continu depuis 2011 un large jeu de paramètres météorologiques, de gaz traces et 

de phase particulaire à partir de mesures in-situ. La station est également labélisée station GAW 

et fait partie d’une large collaboration entre différents laboratoires (le Physics Research Institute 

of Universidad Mayor des San Andrés en Bolivie, le LGGE, le LSCE et le LaMP en France, le 

ISAC en Italie, le TROPOS en Allemagne, le PSI en Suisse, le SU en Suède et le US NASA 

Godard Space Flight Center aux Etats-Unis). L’altitude du site permet de caractériser les 

propriétés de la troposphère libre et, de par sa proximité avec le bassin Amazonien et un grand 

site urbain (La Paz), d’étudier les propriétés des panaches de feux de biomasse et de la pollution 

urbaine et de leur transport à haute altitude. Situé dans le quartier Cota-Cota de la ville de La 

Paz (3440 m), le Laboratorio de Fisica de la Atmosfera (16°54 S, 68°07 W) complète les 

mesures de Chacaltaya à partir de mesures de télédétection (LIDAR et photomètre). La ville de 

près de 2 millions d’habitants est située dans un canyon et est entourée par un haut plateau 

(l’Altiplano). Les principales sources de particules locales influençant les mesures réalisées sur 

ce site sont donc les industries locales, les transports et le désert de l’Altiplano. 

Afin d’analyser au mieux chacune des propriétés définissant l’aérosol, un large panel 

instrumental équipe les deux stations. Il est possible de séparer ces instruments en deux 

principaux types liés à leur méthode de mesure : les instruments caractérisant l’air ambiant (dit 

in-situ) étant ainsi reliés à une prise d’air (inlet) et les instruments caractérisant l’atmosphère à 

distance (dits de télédétection) pouvant être actifs (émission d’un signal puis réception) ou 

passif (réception d’un signal émis par une source extérieure). Ces deux méthodes de mesures 

sont complémentaires dans l’étude des propriétés de l’atmosphère pouvant soit donner accès à 

un large jeu de caractéristiques détaillées (microphysiques, optiques et chimiques) dans le cas 

des mesures in situ, soit donner des caractéristiques globales de l’atmosphère (sur la colonne 

atmosphérique, sur la structure de l’atmosphère et/ou sur l’étendue verticale et horizontale du 

paramètre observé) dans le cas des instruments de télédétection.  
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Les instruments présentés dans cette partie sont pour la plupart présents sur les deux sites 

d’étude. Les techniques instrumentales utilisées dans les différents travaux de cette thèse ainsi 

que les limites de chacune des techniques et leurs améliorations apportées sont détaillées. 

2.1 Mesures in-situ 

Les deux stations décrites précédemment sont munies de veines d’échantillonnage de l’air 

ambiant extérieur appelées Whole Air Inlet (WAI). Ces dernières permettent de contrôler le 

débit du flux entrant et d’imposer un diamètre de coupure de 35 µm, permettant alors 

d’échantillonner et d’assécher les gouttelettes de nuages si elles sont présentes afin de faciliter 

la mesure. Grace à la différence entre la température extérieure et la température à l’intérieur 

des stations, l’humidité n’excède pas 40% pour les WAI du puy de Dôme mais peuvent atteindre 

90% pour le WAI de Chacaltaya. Les propriétés mesurées par les instruments du puy de Dôme 

sont donc considérées comme des propriétés sèches. A la sortie de ces inlets, il est possible de 

raccorder plusieurs types d’instruments pour mesurer la distribution en taille ou les propriétés 

optiques des aérosols par exemple. 

2.1.1 Distribution en taille (PSD) 

Afin de couvrir la totalité des gammes de tailles de l’aérosol et pour définir au mieux chacun 

des modes caractérisant la diversité des aérosols atmosphériques (section 1.2.2), plusieurs 

instruments sont utilisés simultanément.  

Le SMPS (Scanning Mobility Particle Sizer, Venzac et al., 2009) utilisé à la station du puy de 

Dôme depuis 2006, a été développé au LaMP. Les particules chargées (naturellement ou non) 

sont neutralisées par une source radioactive (63Ni) avant d’être sélectionnées selon leur taille 

par un DMA (Differential Mobility Analyser) et comptées par un CPC (Condensation Particule 

Counter, modele TSI 3010). Le principe de fonctionnement du DMA est basé sur la séparation 

des particules selon leur mobilité électrique introduit par Wang and Flagan (1990). En effet, la 

mobilité électrique de chaque particule est directement liée à leur taille et au nombre de charges 

portées par chaque particule, et est bien documentée (Wiedensohler, 1988). Les particules ainsi 

neutralisées au préalable sont sélectionnées uniquement selon leur taille. Le nombre de 

particules suivant les gammes de tailles sélectionnées est alors mesuré à l’aide d’un CPC. 

Couvrant les diamètres de particules de 10 à 400 nm avec 106 canaux, le SMPS peut caractériser 

les modes nucléations (particules de diamètres entre 1 nm et 20 nm environ), Aitken (entre 10 

et 100 nm environ) et Accumulation (entre 100 et 1000 nm environ). 

Le GRIMM – OPC  1.108 (Optical Particle Counter) permet de caractériser le mode grossier 

de la distribution en taille. Un volume d’air contenant des particules est traversé par un faisceau 

laser à 638 nm et le rayonnement diffusé latéralement (entre 60° et 120°) est mesuré. L’effet 

diffusant des particules étant directement lié à la taille des particules (Burkart et al., 2010), 

l’OPC permet de détecter des particules de 0,35 à 18 µm de diamètre (16 canaux), caractérisant 

donc le mode grossier de la distribution en taille. 
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Un exemple d’étude du coefficient de diffusion en fonction du diamètre des particules à partir 

de l’utilisation d’un code de Mie montre, pour un cas de masses d’air marines (Figure 2.2), 

l’importance des particules du mode accumulation (particules de diamètres entre 100 et 1000 

nm environ) d’un point de vue optique. Ces travaux de thèse s’intéressant particulièrement à 

l’impact radiatif des aérosols, nous nous sommes donc intéressés aux instruments recouvrant 

les gammes de taille du mode accumulation et du mode grossier. 

Le SMPS du puy de Dôme a été comparé à un instrument référence du programme européen 

ACTRIS en 2011. D’après cette comparaison, les deux instruments sont en accord à 5% près 

comme montré dans les travaux de Venzac et al. (2009). De plus, des tests de mesure avec des 

billes de latex (indice de réfraction de 1,59) ont montré une précision sur la détermination de la 

taille des particules à 4% près. 

La mesure du GRIMM – OPC permet de restituer la distribution en taille des aérosols à partir 

de leurs propriétés de diffusion et d’un code de Mie en supposant ces aérosols sphériques et un 

indice de réfraction fixe. Ces hypothèses engendrent ainsi des incertitudes sur les mesures de 

concentration en particules du GRIMM estimées à moins de 10% par les travaux de 

comparaison instrumentale de Burkart et al. (2010). 

2.1.2 Propriétés optiques 

2.1.2.1 Coefficient de diffusion  

Le néphélomètre mesure l’intensité de diffusion des particules à 3 longueurs d’onde, à la fois 

intégrée sur les angles latéraux (angles de diffusion) et intégrée sur les angles arrières (angles 

de retro-diffusion). Par effet de bruitage avec le faisceau laser émis, des zones aveugles ne 

permettent pas aux néphélomètres d’obtenir la totalité de l’information sur la diffusion avant et 

arrière (section 1.2.3). Il est donc nécessaire d’apporter des corrections sur les mesures pour 

obtenir l’information totale de la diffusion selon l’équation 2.1.  

Figure 2.2: Coefficient de diffusion en fonction de la taille des particules à partir d’un 

code de Mie. 



Chapitre 2 : Outils analytiques 

 

 29 

 

𝜎𝑠𝑐𝑎𝑡(𝜆) = 𝜎𝑛𝑒𝑝ℎ(𝜆)(𝑎1(𝜆) + 𝑎2(𝜆)å) 

 

(2.1) 

avec  𝜎𝑠𝑐𝑎𝑡(𝜆) le coefficient de diffusion totale 

 𝜎𝑛𝑒𝑝ℎ(𝜆) le coefficient de diffusion mesuré par le néphélomètre 

å le coefficient d’angström 

 a1 et a2 des coefficients correctifs dont les valleurs sont répertoriées dans le Tableau 

2.1. 

 

Deux néphélomètres différents sont utilisés sur les sites décrits précédemment (un TSI 3563 au 

puy de Dôme et un Ecotech Aurora 3000 à Chacaltaya). Basés sur le même principe de mesure, 

mais différant en terme de longueurs d’onde utilisées et d’angles de mesures (Tableau 2.1), les 

corrections à apporter sont différentes selon Anderson and Ogren (1998) pour le TSI 3563 et 

selon Müller et al. (2011) pour l’Aurora 3000. 

Le coefficient de diffusion (σscat) étant obtenu à 3 longueurs d’onde, il est également possible à 

partir des mesures des néphélomètres de calculer les coefficients d’angström de diffusion (å, 

section 1.2.3.2.4). 

 

 

Tableau 2.1: Caractéristiques techniques des néphélomètres TSI 3563 basé au puy de Dôme et 

Ecotech Aurora 3000 basé à Chacaltaya. 

TSI 3563 Ecotech Aurora 3000

Longueurs d’onde λ 450, 550 et 700 nm 450, 525 et 635 nm

Angles de diffusion 7° - 170° 10° - 171°

Angles de rétro-diffusion 90° - 170° 90° - 171°

Coefficients de 

corrections

Anderson and Ogren 

(1998)
Müller et al. (2011)

1.365 (450nm) 1.455 (450nm)

1.337 (550nm) 1.434 (525nm)

1.297 (700nm) 1.403 (635nm)

0.156 (450nm) 0.189 (450nm)

0.138 (550nm) 0.176 (525nm)

0.113 (700nm) 0.156 (635nm)

a1

a2
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2.1.2.2. Coefficient d’absorption 

Deux techniques de mesures ont été utilisées afin d’obtenir une information sur l’absorption 

des aérosols. 

Un MAAP (Multi Angles Absorption Photometer) 5012 est installé au puy de Dôme depuis 

2008 et à Chacaltaya depuis 2012. Emettant un faisceau laser à 670 nm, il permet de mesurer 

le rayonnement transmis et rétrodiffusé par les particules impactées sur un filtre et ainsi de 

remonter à la concentration massique équivalente en carbone suie (mEBC, Equivalent Black 

Carbon). Les travaux de (Petzold and Schönlinner, 2004) décrivent l’instrument et la méthode 

de mesure en détails. Le coefficient d’absorption σabs peut être calculé à partir du mEBC mesuré 

par l’instrument et d’un coefficient d’absorption spécifique (QEBC=6,6m2.g-1) selon l’équation 

2.2 (Müller et al., 2010). De plus, la longueur d’onde de l’instrument donnée par le constructeur 

n’étant pas exactement celle émise (637 nm au lieu de 670 nm), il est nécessaire d’apporter un 

facteur correctif sur les mesures (1,05 selon (Müller et al., 2010)). 

𝜎𝑎𝑏𝑠 = 𝑚𝐸𝐵𝐶 . 𝑄𝐸𝐵𝐶 . 1,05 (2.2) 

Avec  𝜎𝑎𝑏𝑠 le coefficient d’absorption 

 𝑚𝐸𝐵𝐶  la concentration massique équivalente en carbone suie 

 𝑄𝐸𝐵𝐶  le coefficient d’absorption spécifique 

L’aéthalomètre est également utilisé afin de déterminer le coefficient d’absorption de l’aérosol. 

L’instrument utilisé à la station de Chacaltaya depuis 2012 est un Magee Aethalometer (AE 31) 

permettant d’obtenir les coefficients d’absorption à 7 longueurs d’onde (370, 470, 520, 590, 

660, 880 et 950nm). La mesure de la variation de transmission au travers d’un filtre permet 

d’obtenir la concentration en EBC. Cette technique entraine des incertitudes dans les mesures 

comme le taux de charge des filtres ou encore la non prise en compte de la diffusion multiple. 

Dans ces travaux de thèse, les corrections empiriques préconisées par Weingartner et al. (2003) 

ont été appliquées présentant une bonne corrélation avec les mesures du MAAP et une 

application pour des faibles concentrations (Collaud Coen et al., 2010)). Cette méthode de 

correction a également été validée et utilisée dans d’autres études (Sciare et al., 2011 ; Favez et 

al., 2010). Une première étape de la correction préconisée par Weingartner et al. (2003) est de 

calculer le coefficient d’atténuation à partir des mesures de concentration massique équivalente 

en carbone suie (mEBC) à partir d’une longueur d’onde donnée. 

𝜎𝑎𝑡𝑡,𝜆 =
𝑚𝐸𝐵𝐶,𝜆

𝜎𝐴𝑇𝑁,𝜆
 

(2.3) 

Avec  𝜎𝑎𝑡𝑡 le coefficient d’atténuation 

 𝑚𝐸𝐵𝐶 la concentration massique équivalente en carbone suie 

 𝜎𝐴𝑇𝑁 le paramètre spécifique d’atténuation donné par le constructeur et inversement 

proportionnel à la longueur d’onde utilisée (pour un aethalomètre Magee : σATN=14625/λ). 
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Une seconde étape consiste à calculer le coefficient R(ATN) suivant l’équation 2.4 décrivant 

alors l’augmentation de l’absorption due à l’accumulation de particules sur le filtre (dit 

«shadowing effect »). 

𝑅(𝐴𝑇𝑁)𝜆 = (
1

𝑓𝜆
− 1) ∗

𝑙𝑛(𝐴𝑇𝑁)𝜆 − ln(10)

ln(50) − ln(10)
+ 1 

(2.4) 

Avec 𝑅(𝐴𝑇𝑁)𝜆le coefficient décrivant le shadowing effect 

 𝑓𝜆 un facteur correctif empirique (initialisé à 0,8) 

 𝐴𝑇𝑁 l’atténuation mesurée par l’instrument 

Le coefficient d’absorption est ainsi calculé, pour fλ=0,8 , à partir de l’équation suivant : 

𝜎𝑎𝑏𝑠,𝜆 =
𝜎𝑎𝑡𝑡,𝜆

2.14 ∗ 𝑅(𝐴𝑇𝑁)𝜆
 

(2.5) 

Une dernière étape vise à incrémenter le facteur correctif fλ de façon à ce que le rapport entre 

deux calculs de σabs,λ soit compris entre 1 et 1,005 (environ 5% de confiance sur la mesure). 

2.1.2.3. Incertitudes et tests de sensibilité 

Les incertitudes liées à la mesure des coefficients de diffusion et d’absorption sont bien 

référencées. L'incertitude sur le coefficient de diffusion mesuré par le néphélomètre TSI 3563 

est de moins de 7% (Anderson et al., 1996) et la différence de mesure avec l’Aurora 3000 est 

au maximum de 5% (Müller et al., 2011). L'incertitude pour le coefficient d'absorption à 637nm 

mesuré par le MAAP est de 12% (Petzold and Schönlinner, 2004). 

La co-localisation des deux instruments sur la station de CHC permet la comparaison des 

produits restitués ainsi que la vérification des corrections apportées sur trois années de mesures 

(de 2012 à 2014 soit plus de 8000 points). Le biais instrumental entre le MAAP et 

l’aethalomètre observé sur la Figure 2.3 a) est en grande partie compensé par la correction 

proposée par Weingartner et al. (2003) sur la Figure 2.3 b). 
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2.1.3. Hygroscopicité : HTDMA et impacteurs en cascade 

La capacité d’un aérosol à absorber et rediffuser la lumière est fortement influencée par son 

caractère hygroscopique. Cette capacité a donc été mesurée à partir d’un HTDMA (section 

2.1.3) au puy de Dôme de 2008 à 2013. Pendant cette période, il est donc possible d’obtenir des 

coefficients d’accroissement hygroscopique (HGF) selon différentes humidités relatives et 

différentes tailles de particules. 

Un HTDMA est composé de deux DMA, un humidificateur et un CPC. Le premier DMA 

permet de sélectionner une taille voulue d’aérosols pour une humidité relative inférieure à 40% 

(sec). L’aérosol est alors humidifié à une humidité relative habituellement proche de 90%, et 

un second DMA maintenu a humidité relative élevée permet de scanner plusieurs tailles 

d’aérosol afin d’en compter la concentration à l’aide d’un CPC à eau (TSI 3772) et ainsi de 

déterminer la taille de l’aérosol humide. Le facteur de croissance hygroscopique (HGF) est 

défini comme le rapport du diamètre Dp de la particule humidifiée et du diamètre de la particule 

sèche selon : 

𝐻𝐺𝐹 =
𝐷𝑝ℎ𝑢𝑚𝑖𝑑𝑒
𝐷𝑝𝑠𝑒𝑐

 (2.6) 

 

Figure 2.3: Comparaison du coefficients d’absorption de l’aéthalomètre à 660 nm en fonction de ceux du MAAP à 670 nm t de 

l’aéthalomètre à 660 nm a) non compensé données non corrigées(batn) et b) données compensées par la correction proposée par 

Weingartner et al. (2003). 

a) b) 
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Selon la croissance observée de l’aérosol, il peut être classé selon 3 catégories : hydrophobique, 

moyen et hygroscopique. Les facteurs de croissance hygroscopique de l’aérosol obtenus 

peuvent alors être appliqués à la distribution en taille de l’aérosol sèche mesurée par SMPS 

pour obtenir une distribution en taille humide. 

A partir d’une climatologie de la croissance hygroscopique de l’aérosol menée sur 5 ans de 

mesures, Holmgren et al. (2014) ont généré une paramétrisation du HGF=f(Dp) de l’aérosol 

(équation 2.7) au puy de Dôme en fonction de la saison et du type de masse d’air (Tableau 

2.2). Ne possédant pas de mesures HTDMA au puy de Dôme depuis début 2013, les travaux de 

cette thèse utilisent cette paramétrisation, avec a et b les coefficients utilisés selon le Tableau 

2.2: 

𝐻𝐺𝐹 = (1 −
𝑅𝐻

100
)
−𝑎×𝑑𝑝−𝑏

 (2.7) 

 

Cette paramétrisation n’étant applicable que pour les gammes de taille du SMPS (entre 10 et 

400 nm), il est nécessaire d’avoir recours à d’autres techniques pour les gammes de taille plus 

élevées. Des mesures de la composition chimique au puy de Dôme à partir d’impacteurs en 

cascade ont permis de réaliser une table des paramètres hygroscopiques κ (Tableau 2.3) relatifs 

à la composition chimique des aérosols selon leur taille et l’humidité relative pour différentes 

masses d’air et saisons (Bourcier et al., 2012). En effet, HGF peut être retrouvé à partir de κ, 

Tableau 2.2: Parametrisation du facteur hygroscopique HGF en fonction de l’humidité relative (RH) à partir des 

mesures HTDMA installé au Puy de Dôme (Holmgren et al., 2014) et exemple de HGF à 90 % d’humidité pour des 

particules de 25 nm, 50 nm et 165 nm de diamètre. Les coefficients a sont exprimés en nm-1 et les coefficients b sans 

unité. 

Saison Masse d’air α  x 10
-4

b  x 10
-2 Dp = 25 nm 50 nm 165 nm

Tout Tout 5.08 7.63 1.23 1.26 1.45

Hiver Tout 4.09 7.13 1.21 1.24 1.38

Printemps Tout 5.48 7.23 1.22 1.26 1.45

Eté Tout 5.09 7.50 1.22 1.26 1.44

Automne Tout 4.95 9.28 1.27 1.31 1.49

Tout Oceanique 5.51 7.68 1.23 1.27 1.47

Tout Océanique modifié 6.40 7.78 1.24 1.29 1.53

Tout Africain 4.59 7.12 1.21 1.24 1.40

Tout Local 5.15 6.90 1.21 1.24 1.43

Tout Continental 4.97 8.44 1.25 1.29 1.47

GF (à 90%)
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du diamètre des particules Dp et de l’humidité relative RH selon l’équation suivante (Petters 

and Kreidenweis, 2007) :  

Avec 𝜅 le paramètre hygroscopique 

 𝐻𝐺𝐹 le coefficient de croissance hygroscopique 

 𝐴 une constante. 

 𝐷𝑝le diamètre des particules 

 𝑅𝐻 l’humidité relative. 

 

2.2. Télédétection 

Les instruments de télédétection utilisés dans ces travaux de thèse sont localisés sur les stations 

de plus basse altitude (campus universitaire des Cézeaux, 420 m pour la station PUY et campus 

universitaire de La Paz, 3440 m pour la station CHC). Cette configuration permet alors 

d’obtenir une information sur la distribution verticale de l’aérosol le long de la colonne 

atmosphérique. 

2.2.1. Mesures intégrées des propriétés optiques de l’aérosol 

Le photomètre mesure l’atténuation du rayonnement solaire (différence entre l’intensité 

lumineuse sans atmosphère et la mesure réelle de l’intensité lumineuse perçue). Les 

photomètres (CIMEL 318) utilisés dans ces travaux sont inscrits dans le réseau AERONET 

(AErosol RObotic NETwork, Holben et al., 1998) établi par la NASA et le réseau européen 

𝜅 =
(𝐻𝐺𝐹3 − 1)𝑒

𝐴
𝐷𝑝×𝐻𝐺𝐹

𝑅𝐻
− 𝐻𝐺𝐹3 + 1 

(2.8) 

Tableau 2.3: Facteur hygroscopique (HGF) calculé à partir des κ calculés au puy 

de Dôme à partir de mesures par impacteur en cascade de la composition 

chimique de l’aérosol sur filtre (Bourcier et al., 2012). 

kappa RH=90% 80% 60%

Dp (acc) = 165 nm

océanique 0.25 1.45 1.25 1.11

océanique modifiée 0.27 1.48 1.27 1.12

continentale 0.26 1.47 1.26 1.11

mediterranéenne 0.27 1.48 1.27 1.12

Dp (grossier) = 2 µm

océanique 0.47 1.73 1.42 1.19

océanique modifiée 0.42 1.68 1.40 1.18

continentale 0.19 1.39 1.21 1.09

mediterranéenne 0.17 1.36 1.19 1.08

GF
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PHOTONS (Goloub et al., 2007). Ce programme visant à obtenir des mesures continues des 

propriétés optiques, microphysiques et radiatives de l’aérosol, plus de 1200 instruments ont été 

déployés sur la totalité du globe depuis le début du réseau (Figure 2.4). Les données sont 

librement accessibles sur le site d’AERONET (http://aeronet.gsfc.nasa.gov/). Il existe 

également des photomètres mobiles pouvant être adaptés à la mesure aéroportée ou sur bateau 

afin d’accéder à des localisations d’un intérêt particulier. 

La mesure directe du photomètre permet d’obtenir l’épaisseur optique d’extinction des aérosols 

(AOD, section 1.2.3.1) pour différentes longueurs d’onde (440, 675, 870 et 1020 nm pour le 

photomètre du puy de Dôme et 340, 380, 440, 500, 675, 870 et 1020 nm pour le photomètre de 

Chacaltaya) ainsi que le coefficient d’angström d’extinction. Il s’agit d’une mesure intégrée sur 

la colonne atmosphérique. Les niveaux 1.5 et 2 des données AERONET sont utilisés dans ces 

travaux de thèse correspondant respectivement à des données filtrées des cas de nuage et 

validées (calibration, température, dépendance spectrale, filtre nuage, cohérence de la 

mesure,…). 

Un algorithme d’inversion présenté dans les travaux de Dubovik et King, (2000) permet 

d’obtenir à partir des mesures directes du photomètre des propriétés optiques, microphysiques 

et radiatives de l’aérosol plus détaillées. Ainsi, selon la qualité des mesures, l’algorithme 

restitue la distribution en taille volumique (dV(r)/dln(r) pour des diamètres de 0,1 à 30 µm), la 

fonction de phase (incluant le coefficient d’asymétrie), l’albedo de simple diffusion et l’indice 

de réfraction complexe. La distribution en taille restituée par le photomètre est principalement 

composée de deux modes : un mode fin (diamètres de particules inférieurs à 0,6 µm) et un mode 

grossier (diamètres de particules supérieurs à 0,6 µm) avec un possible mode intermédiaire 

(Kaufman and Holben, 1996). 

Figure 2.4: Carte mondiale des emplacements des photomètres inscrits dans le réseau AERONET dans le 

monde. 
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L’incertitude totale sur l’AOD photométrique est inférieure à 0.02 (Dubovik et King, 2000). 

Certaines hypothèses employées dans l’algorithme d’inversion des données photométriques 

peuvent engendrer des incertitudes sur les produits restitués comme la simplification des 

différents modes de la distribution en taille de l’aérosol, mais également la sphéricité des 

particules, leur composition,… . Dubovik et al. (2000) effectuent une analyse de sensibilité des 

produits photométriques à partir de différentes simulations. Les résultats montrent une bonne 

restitution de la PSD pour des AOD supérieures à 0,05 et qu’une erreur de ±0,01 sur l’AOD 

mesurée à 440 nm peut engendrer une erreur sur la PSD de 15% à 35% pour des diamètres de 

0,1 à 7 µm, et de 30% à 100% hors de ces diamètres. La comparaison des produits de restitution 

photométriques aux mesures in situ sera analysée et discutée dans cette thèse (chapitre 3). 

2.2.2. Rayonnement global et diffus 

Le pyranomètre permet de mesurer la quantité de rayonnement solaire arrivant jusqu’au sol sur 

la gamme spectrale solaire complète. Le principe de fonctionnement repose sur la détection 

thermoélectrique. La plupart des pyranomètres mesurent les quantités de rayonnement global 

et diffus (un pare-soleil permet de soustraire la part du rayonnement venant directement du 

soleil) et sont exprimées en W.m-2. 

La différence entre la quantité de rayonnement solaire reçue au sol dans l’hypothèse d’une 

atmosphère sans aérosols et le rayonnement mesuré peut alors donner une information sur la 

quantité d’aérosols sur la colonne atmosphérique. Néanmoins de nombreux paramètres 

influencent la quantité de rayonnement perçue au sol outre les aérosols atmosphériques comme 

la vapeur d’eau ou le profil de température, ce qui complexifie la compréhension de la mesure. 

2.2.3. Distribution verticale en aérosols 

Certains instruments de télédétection permettent d’obtenir une information sur la distribution 

verticale de la composition de la colonne atmosphérique. Le LIDAR (Light Detection and 

Ranging) est utilisé dans cette thèse afin de connaitre la structure de l’atmosphère, la 

distribution verticale en aérosols ainsi que certaines propriétés optiques des aérosols 

2.2.3.1. Le LIDAR 

Le LIDAR  est un instrument de télédétection actif principalement composé d’une partie 

émettrice (laser) et d’une partie réceptrice (télescope) (Figure 2.5). Le faisceau laser émis de 

manière pulsée est absorbé et diffusé dans toutes les directions par les molécules et les particules 

rencontrées (section 1.2.3) et le signal rétrodiffusé est ensuite réceptionné par un télescope. Le 

temps mis de l’émission à la réception permet d’obtenir l’altitude de chacun des signaux 

rétrodiffusés. Dans les années 60, les premières applications LIDAR étaient consacrées à la 

détection de l’altitude des nuages. A présent, les LIDAR atmosphériques sont largement utilisés 

pour la détection de la répartition verticale de l’aérosol dans l’atmosphère (signal élastique), de 

la répartition de la vapeur d’eau ou encore de constituants gazeux (comme le dioxyde d’azote 
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et l’ozone à partir des signaux inélastiques) mais aussi des mesures de vent (LIDAR Doppler) 

et de température. Des réseaux de mesures se sont développés comme le réseau européen 

EARLINET (composante d’ACTRIS-2) dans lequel le LIDAR de Clermont-Ferrand est inscrit. 

 

Le LIDAR Raymetrics de Clermont-Ferrand est situé sur le toit de l’OPGC (Observatoire de 

Physique du Globe de Clermont-Ferrand) sur la station des Cézeaux (Figure 2.6). Il s’agit d’un 

LIDAR Rayleigh-Mie et Raman permettant à la fois d’obtenir une information sur les aérosols 

(diffusion Rayleigh et Mie), les nuages (diffusion de Mie) et les gaz N2 et H2O (diffusion 

Raman) (voir section 1.2.3). Le laser (CFR-400 Nd :YAG de Quantel) émet initialement à la 

longueur d’onde de 1064 nm. A l’aide de cristaux doubleur et tripleur, le signal est doublé en 

fréquence à 532 nm puis à 355 nm. Pour des raisons de sécurité aérienne, seul le signal à 355 

nm (de polarisation rectiligne) est émis dans l’atmosphère avec une énergie par pulse de 60 mJ  

à une fréquence de 10Hz. Le télescope utilisé est de type Cassegrain de 40 cm de diamètre avec 

une distance focale de 4 m. Plus de détails sur l’instrument peuvent être trouvés dans l’étude de 

Freville et al. (2015). 

 

Figure 2.5: Principe de fonctionnement schématique de la mesure LIDAR. 

Exemple de signal pour une couche d’aérosols en altitude. 



Chapitre 2 : Outils analytiques 

 

38  

 

Du fait que les axes du faisceau laser et du télescope ne soient pas coaxiaux comme le représente 

la Figure 2.5 à basse altitude réside une zone aveugle où aucune information sur l’état de 

l’atmosphère n’est disponible et une zone de recouvrement partiel où seule une partie du 

rayonnement rétrodiffusé est capté par le télescope. 

L’équation LIDAR exprimant la quantité de rayonnement rétrodiffusé par les molécules et les 

particules atmosphériques peut se trouver sous la forme suivante : 

𝑃(𝑧) =
𝐸0. 𝐶. 𝑂(𝑧)

𝑧2
. 𝛽(𝑧). 𝑒∫ −2.𝛼(𝑧′).𝑑𝑧′

𝑧
0  

(2.9) 

Avec P(z) la puissance rétrodiffusée à une distance z du LIDAR, E0 l’énergie émise par le 

LIDAR, C la constante LIDAR décrivant l’efficacité du système optique de détection, O(z) la 

fonction de recouvrement permettant de corriger le signal dans la zone de recouvrement partiel 

(Figure 2.5 et section 2.2.3.4), β(z) le coefficient de rétrodiffusion des particules et des 

molécules présentes dans l’atmosphère et α(z’) leur coefficient d’extinction. Les coefficients 

de rétrodiffusion et d’extinction des aérosols sont les propriétés des aérosols que l’on cherche 

à déterminer or ces deux grandeurs sont liées par une seule et même équation (équation 2.9). 

Pour résoudre cette équation on utilise la notion de rapport lidar qui relie ces deux grandeurs 

selon l’équation 2.10. Ce rapport lidar est défini comme le rapport entre le coefficient 

d’extinction α et le coefficient de rétrodiffusion β, et est exprimé en stéradian (sr) : 

𝐿 =
𝛼

𝛽
 (2.10) 

Figure 2.6: Partie optique du LIDAR de Clermont Ferrand situé sur le toit du 

Laboratoire du campus universitaire des Cézeaux. Dans le boitier du système 

optique, NS signifie neutral density filter, BS beam splitter, PBS  polarization 

beam splitter et IF interference filter. 
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L’acquisition du signal se fait selon deux modes : analogique pour les basses couches et 

photocomptage pour les hautes altitudes. Dans le cas du LIDAR utilisé dans cette étude, un 

PBS (polarization beam splitter) installé sur le chemin optique de réception du signal (Figure 

2.6) permet d’obtenir une information supplémentaire sur l’état de polarisation des rayons 

rétrodiffusés (équation 2.12) et ainsi sur la nature des particules rencontrées (sphériques ou 

non). 

Il est donc important de connaitre chacune des composantes de cette équation afin de restituer 

au mieux la distribution verticale en aérosols ainsi que leurs propriétés optiques. 

2.2.3.2. Corrections systématiques des données LIDAR 

Afin d’obtenir un signal exploitable à partir des données LIDAR brutes (en pointillés noirs sur 

la Figure 2.7), il est nécessaire d’appliquer des corrections dépendant uniquement des 

caractéristiques techniques de l’instrument. 

 

Figure 2.7: Effets des corrections apportées à un profil LIDAR brut (pointillés noirs) analogique du 27 Septembre 

2014 à 5h20: conversion en mV (ligne pleine noire), correction du Dark Measurement (en rouge), du décalage de 

bin (en vert), correction du bruit de fond de ciel (en magenta) et correction par l’altitude (en bleu). 
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Une première correction consiste à corriger le signal de tous les bruits électroniques. En effet, 

en empêchant tout signal atmosphérique d’être perçu par le télescope (en occultant 

complétement le télescope), le signal LIDAR reste non-nul. Le signal ainsi mesuré, appelé Dark 

Measurement (DM), est alors supprimé du signal analogique LIDAR (signal rouge sur la Figure 

2.7). 

Un décalage entre l’émission de l’impulsion laser et le déclenchement de l’aquisition peut 

également engendrer d’importantes erreurs dans l’interprétation des signaux LIDAR. Ce 

décalage en bins (en altitude) est alors corrigé (de 5 bins pour le signal analogique, et de 8 bins 

pour le signal en photocomptage) (signal vert sur la Figure 2.7). 

Le signal LIDAR est également corrigé du bruit de fond de ciel correspondant au signal entre 

30 et 55 km d’altitude. Ceci permet alors d’établir un signal autour de 0 (supposant aucun 

élément rétrodiffusant dans cette partie de l’atmosphère) sur cette partie du profil (signal 

magenta sur la Figure 2.7). 

Enfin, après avoir converti les signaux numériques en mV et en MHz (pour les signaux 

analogique et photocomptage respectivement), le signal est corrigé de l’altitude. En effet, du 

fait de l’angle de divergence du laser, le volume analysé par chaque impulsion laser croît avec 

l’altitude ce qui influence significativement la quantité de rayonnement rétrodiffusé. 

2.2.3.3. Inversion LIDAR 

Après l’application des corrections détaillées dans la section précédente sur le signal (Dark 

measurements, correction du bruit de fond de ciel, décalage de bin, conversion en mV, et 

multiplication  par le carré de l’altitude), le LIDAR fournit un signal corrigé de l’altitude (Pr²) 

qui regroupe à la fois le signal moléculaire et le signal particulaire renvoyés par l’atmosphère. 

Afin d’obtenir uniquement une information sur le signal particulaire, l’inversion dite de Klett 

(1981) est appliquée sur les profils verticaux (Figure 2.8). 

Cette inversion considère une zone de référence (dite zone moléculaire) dans laquelle il n’y a 

pas d’aérosols. Il est ainsi possible d’accéder à la rétrodiffusion due à la phase particulaire 

(Backscatter coefficient, βaer) de l’atmosphère grâce à la formule basée sur l’inversion suivante 

(Weitkamp, 2005): 

𝛽𝑎𝑒𝑟(𝑧) = 

𝑆(𝑧)𝑒
−2∫ (𝐿𝑎𝑒𝑟(𝑧′)−𝐿𝑚𝑜𝑙(𝑧′))𝛽𝑚𝑜𝑙𝑑𝑧′

𝑅
𝑅0

𝑆(𝑅0)
𝛽𝑎𝑒𝑟(𝑅0) + 𝛽𝑚𝑜𝑙(𝑅0)

− 2∫ 𝐿𝑎𝑒𝑟(𝑧)𝑆(𝑧)𝑒
−2∫ (𝐿𝑎𝑒𝑟(𝑧′′)−𝐿𝑚𝑜𝑙(𝑧′′))𝛽𝑚𝑜𝑙(𝑧′′)𝑑𝑧′′

𝑅
𝑅0 𝑑𝑧

𝑅

𝑅0

− 𝛽𝑚𝑜𝑙 

(2.11) 
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Avec S(R) le signal LIDAR corrigé de l’altitude (équivalent à Pr²), Laer et Lmol les rapports 

LIDAR aérosol et moléculaire, R0 l’altitude moyenne de la zone moléculaire avec βaer et βmol le 

signal rétrodiffusé aérosol et moléculaire. 

Le signal dû à la phase moléculaire de l’atmosphère (βmol) est calculé à l’aide des profils de 

température et de pression du lieu de mesures (Bucholtz, 1995). En raison du manque de 

sondage atmosphérique proche de Clermont-Ferrand, des profils de température et de pression 

standards sont utilisés et corrigés à partir des mesures au sol sur site. 

Une des difficultés majeures rencontrée avec un LIDAR émettant à une seule longueur d’onde 

est d’utiliser un rapport LIDAR aérosol (Laer) qui représente au mieux les caractéristiques des 

aérosols mesurés sur toute la colonne. Le rapport LIDAR propre aux gaz est bien défini dans la 

littérature (Lmol=8π/3). Pour une longueur d’onde donnée, Laer dépend du type d’aérosol : 

pollution anthropique, embruns marins, poussières désertiques, feux de biomasse,… Plusieurs 

études ont alors rapporté suivant différentes techniques des Laer pour chaque type de sources 

d’aérosol (Müller et al., 2007 ; Omar et al., 2009). Dans l’exemple de l’inversion des profils 

LIDAR de la Figure 2.8, trois différents Laer ont été utilisés en prenant en compte la dominance 

des types d’aérosols dans chacune des couches pour ce cas précis: soit 58 sr en basse couche 

(entre 0 et 3km d’altitude) correspondant à un Laer typique des masses d’air provenant de 

l’Europe centrale, 46 sr de 3 à 8 km correspondant à des aérosols issus de feux de biomasse 

Figure 2.8: Profils Pr² (à gauche) de la journée 

du 27 septembre 2014 à 5h20 (en bleu), 5h30 

(en rouge) et 19h (en noir) ainsi que le rapport 

LIDAR (Laer, au milieu) utilisé dans l’inversion 

en fonction de l’altitude, et  le signal 

rétrodiffusé (à droite) calculé à partir de 

l’inversion de Klett. 
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selon une étude plus approfondie du cas du 27 septembre 2014, et 20 sr au-delà correspondant 

aux cirrus (Müller et al., 2007 ; Reichardt et al., 2002). 

A partir d’un rapport LIDAR bien défini et à partir de l’équation 2.10, il est possible de calculer 

le profil LIDAR du coefficient d’extinction connaissant le coefficient de rétrodiffusion. Mais 

en raison d’une forte variabilité du Laer en fonction de la nature de l’aérosol et de la difficulté à 

identifier le type d’aérosol transporté à une altitude donnée, le profil d’extinction calculé par 

cette méthode est d’autant plus discutable. Il existe d’autres méthodes pour déterminer le profil 

vertical d’extinction LIDAR, notamment à partir des voies Raman dont est muni le LIDAR de 

Clermont-Ferrand. Les voies Raman permettent de mesurer le signal inélastique rétrodiffusé 

par l’atmosphère dû aux changements d’états vibrationnel et rotationnel de certaines molécules 

(Weitkamp, 2005). Ce signal est directement relié à la composition chimique des particules et 

à leurs concentrations. Ainsi, le calcul de l’extinction moléculaire à partir de profils de 

température et de pression permet de supprimer une inconnue de l’équation LIDAR et de 

calculer directement le profil d’extinction aérosols. Cependant, les voies Ramans sont fortement 

bruitées et ne peuvent être utilisées que la nuit. 

Un autre produit LIDAR également largement utilisé pour caractériser l’aérosol est la 

dépolarisation δ reliée directement à la forme des particules : les particules sphériques (gouttes 

d’eau, aérosols liquides) dépolarisent peu (δ≈0) alors que les particules asphériques (poussières 

désertiques, cristaux de glace) dépolarisent fortement (entre 0,30 et 0,33 pour les poussières 

désertiques, 0,35-0,37 pour les particules volcaniques et entre 0,4 et 0,6 pour les cristaux de 

glaces à 532 nm selon (Ansmann et al., 2011). Le LIDAR utilisé à Clermont-Ferrand est muni 

de deux voies élastiques à 355 nm : une à polarisation parallèle (‖) et l’autre à polarisation 

perpendiculaire (⊥). Il est ainsi possible de déterminer le profil du rapport de dépolarisation 

δ(z) selon l’équation 2.12 et ainsi obtenir une information sur la forme des particules 

influençant le signal LIDAR: 

𝛿(𝑧) =
𝑆 ⊥ (𝑧)

𝑆 ⊥ (𝑧) + 𝑆‖(𝑧)
 (2.12) 

 

2.2.3.4. Correction de la zone de recouvrement partiel 

Le laser et le télescope étant situés à quelques centimètres l’un de l’autre (non coaxiaux), une 

zone aveugle et une zone de recouvrement partiel apparaissent entre le faisceau laser et le champ 

de vision du télescope (Figure 2.5). Ne pouvant donc mesurer qu’une partie du signal 

atmosphérique rétrodiffusé aux altitudes correspondant à un recouvrement partiel, il est 

nécessaire de corriger le signal reçu par le LIDAR par des méthodes bien connues dans le 

domaine mais spécifiques à chaque instrument et à la méthode d’utilisation des données 

LIDAR. 
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La fonction de recouvrement O(z) utilisée dans l’équation LIDAR (équation 2.9) suppose un 

alignement parfait entre le laser et le télescope. Elle est égale à 1 lorsque le recouvrement est 

de 100% et 0 lorsque le recouvrement est nul (Figure 2.9 b)). Kuze et al. (1998) démontrent 

qu’il est possible de déterminer cette fonction O(z) à partir de la géométrie de l’instrument 

(champ de vision du télescope, diamètre du miroir primaire du télescope, angle de divergence 

du laser, distance entre le télescope et le laser,…). La fonction de recouvrement théorique peut 

alors se trouver sous la forme suivante : 

𝑂(𝑧) =
1

2
(1 + 𝑡𝑎𝑛ℎ

𝑧 − 𝑧0
𝛤

) 
(2.13) 

Avec : 

𝑧0 = (𝑟𝐴 + 𝑟𝐵)/2 (2.14) 

𝛤 = (𝑟𝐴 − 𝑟𝐵)/𝜅 (2.15) 

 

Avec rA et rB les altitudes du minimum et du maximum de recouvrement respectivement, 

illustrées sur la Figure 2.9 a), et κ une constante du laser due à la dégradation du faisceau laser 

dans l’air. 

Figure 2.9: a) Schéma représentatif du LIDAR et du recouvrement entre le champ de vision du télescope (en violet) et la 

divergence du laser (en vert), b) fonction de recouvrement théorique, et c) son application sur le profil vertical du 27 septembre 

2014 à 5h20 à partir du maximum du signal Pr2
max(trait plein noir similaire au rB) jusqu’au seuil de 20% du recouvrement 

(pointillés noirs). 

a) 

b) c) 
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Les altitudes rA et rB peuvent être établies à partir des caractéristiques du LIDAR mais 

également être mesurées en recouvrant respectivement les secteurs Sud et Nord du télescope 

(méthode du telecover). Pour la configuration laser/téléscope du LIDAR de Clermont-Ferrand, 

l’altitude de recouvrement minimum théorique rA est de 200 m au-dessus du LIDAR et l’altitude 

de recouvrement maximum rB est de 1000 m au-dessus du LIDAR. 

Il est également possible de déterminer la fonction de recouvrement de façon expérimentale 

grâce à des tirs horizontaux du LIDAR. En effet, en supposant l’atmosphère homogène en basse 

couche, le signal LIDAR horizontal est supposé constant. Le recouvrement partiel des 

premières centaines de mètres du profil en dessous du maximum de signal engendre donc un 

signal plus faible dans cette zone. La correction apportée pour ajuster ce manque de signal à un 

signal constant constitue donc la fonction de recouvrement O(z) (similaire à la courbe rouge 

théorique sur la Figure 2.9 b)). Néanmoins, cette méthode expérimentale demande une 

manipulation de l’instrument complexe avec la nécessité d’une constante présence d’un 

opérateur (inclinaison manuelle du LIDAR et nécessité d’un contrôle sur l’alignement entre le 

télescope et le laser). 

Des tests ont alors été réalisés pendant cette thèse dans le but d’apporter au mieux cette 

correction des basses couches de la troposphère indispensable à l’analyse des données LIDAR 

sur des mesures continues de l’instrument. La méthode de correction utilisée dans ces travaux 

est basée sur une correction théorique décrite dans les travaux de Kuze et al. (1998) et ajustée 

selon des tests réalisés sur l’instrument de la station du campus des Cézeaux pendant cette thèse. 

Des mesures simultanées du signal vertical ainsi que des mesures de l’altitude de recouvrement 

total (rB) par telecover ont été réalisées pour différents angles de tir du laser soit différents 

alignements entre le laser et le télescope. L’altitude rA étant plus stable au cours du temps, elle 

est ici calculée en fonction des caractéristiques géométriques de l’instrument. Pour chaque 

angle de tir du laser, il est alors possible d’établir la relation entre le maximum de recouvrement 

rB et le maximum du signal LIDAR Pr²max. 
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Les tests ont montré que ces deux paramètres sont fortement corrélés et qu’ils peuvent être 

reliés directement (Figure 2.10). Il est donc possible de calculer rB sans avoir à le mesurer, en 

utilisant l’altitude du maximum du Pr2, et ainsi de calculer théoriquement (à partir des 

caractéristiques du LIDAR et de l’altitude du Pr2
max) la fonction de recouvrement O(z) pour 

chaque profil LIDAR indépendamment. La Figure 2.9 b) représente une fonction de 

recouvrement théorique appliqué à partir du maximum du signal Pr²max (trait plein noir) jusqu’à 

20% du recouvrement. Pour la zone de non recouvrement (entre 20% du recouvrement et 

l’altitude du LIDAR de 420 m), le signal est quant à lui supposé constant, ce qui semble être un 

compromis entre une correction trop importante par la méthode théorique et un signal non-

corrigé. 

2.2.3.5. Détermination de la structure de l’atmosphère 

2.2.3.5.1. Masque Nuage 

L’inversion LIDAR étant plus difficile lorsqu’il y a présence de nuages dans le signal, il est 

nécessaire de filtrer les données du LIDAR de façon automatique. Cette étape est réalisée à 

partir du calcul de la déviation standard du signal normalisé du LIDAR. Le signal normalisé 

correspond au signal LIDAR divisé par le maximum du signal rencontré entre 1000 m et 1200 

m (ligne pointillée noire dans la Figure 2.11 a)) de telle sorte à pouvoir fixer un seuil constant 

sur la déviation standard du signal indiquant la présence de nuages. La Figure 2.11 met en 

évidence les différentes étapes du filtre nuage sur la journée complète du 1er mars 2016. La 

déviation standard est calculée sur chaque profil de la série temporelle du signal LIDAR Pr2 

normalisé en (a) et est représentée en 2 et 3 dimensions en (b) et (c) respectivement. En (d) est 

représenté le filtre nuage ainsi calculé automatiquement avec cette méthode pour la journée 

complète. Sur cette journée de mesures, il est possible d’observer les aérosols de basse couche 

Figure 2.10: Résultat de la comparaison entre la mesure du 

maximum de signal Pr² et l’altitude de recouvrement total rB. 



Chapitre 2 : Outils analytiques 

 

46  

 

(vers 1000 m) se développer au cours de la journée pour atteindre des altitudes de 2000 m. Vers 

6h, l’algorithme détecte des nuages vers 3000 m d’altitude au-dessus du LIDAR (zones en blanc 

sur la Figure 2.11 de gauche et en bleu clair sur la figure de droite) qui descendent au cours de 

la journée jusqu’à 1200 m. Une seconde couche de nuages apparait également après 18h entre 

2500 et 4000 m. 

Le LIDAR est également programmé pour arrêter les tirs laser lorsqu’il détecte un trop fort 

signal (assimilé à la présence de nuages) qui pourrait détériorer les photomultiplicateurs. Cela 

permet également d’économiser le laser. Selon l’intensité du signal, les arrêts automatiques du 

laser sont plus ou moins longs. Ceci permet alors l’autonomie du LIDAR sur une longue période 

de temps tout en préservant la partie optique de l’instrument. Cet effet est visible sur la Figure 

2.11 à partir de 8h et de façon répétitive à partir de 12h jusqu’à 21h. En effet, la présence de 

nuages épais sur cette période conduit à l’arrêt des tirs laser et ainsi un manque de données sur 

la série temporelle du signal Pr² normalisé (bandes blanches). 

 

 

 

Figure 2.11: Détails de la méthode de masque nuage appliquée au 1er mars 2016 à partir du signal LIDAR Pr2 normalisé (a) du 1er 

mars 2016, du calcul de la déviation standard pour chaque profil en 2 et 3 dimensions (b et c). Le masque nuage est alors déterminé 

avec un seuil de la déviation standard de 0,8 et est représenté en d. 

a) b) c) d)  



Chapitre 2 : Outils analytiques 

 

 47 

 

2.2.3.5.2. Hauteur de couche de mélange. 

Le LIDAR est largement utilisé pour déterminer la hauteur de la couche de mélange 

atmosphérique (section 1.4). De nombreuses techniques ont été développées dans ce but 

utilisant les données LIDAR comme la méthode du gradient (Flamant et al., 1997 ; Menut et 

al., 1999), la méthode de la variance (Piironen and Eloranta, 1995) et la méthode de la WCT 

(Wavelet Covariance Technique ; Brooks, 2003). Dans ces travaux de thèse, la méthode de la 

WCT a été choisie se montrant alors plus robuste (définissant de manière cohérente la couche 

limite nocturne stable et la couche de mélange le jour, Hervo (2009)) et adaptée pour des 

mesures LIDAR en continu (Baars et al., 2008). 

La méthode de la WCT repose sur la détection de la forte décroissance de la quantité de 

particules entre la couche de mélange et la troposphère libre dans le signal LIDAR. Le 

maximum de la WCT correspond donc à la hauteur de la couche de mélange. La WCT peut se 

calculer suivant l’équation 2.16 (Brooks, 2003): 

𝑊𝐶𝑇 =
1

𝑎
∫ 𝑆(𝑟). ℎ (

𝑟 − 𝑏

𝑎
) . 𝑑𝑟

𝑟𝑡

𝑟𝑏

 (2.16) 

 

Avec la fonction de Haar h: 

ℎ (
𝑟 − 𝑏

𝑎
) =

{
 
 

 
 +1, 𝑏 −

𝑎

2
≤ 𝑟 ≤ 𝑏,

−1, 𝑏 ≤ 𝑟 ≤ 𝑏 +
𝑎

2


0,𝑠𝑖𝑛𝑜𝑛

 
(2.17) 

Avec S(r) le signal LIDAR corrigé de l’altitude (similaire à P(r)r²), r l’altitude, rb et rt les 

limites inférieure et supérieure du signal LIDAR respectivement, a la largeur de l’ondelette et 

b l’altitude à laquelle la WCT est calculée. La forme discrétisée est donc la suivante : 

𝑊𝐶𝑇 =
1

𝑛
(∑𝑃(𝑟)𝑟². 𝑑𝑟

𝑏

𝑏−
𝑎
2

−∑𝑃(𝑟)𝑟². 𝑑𝑟

𝑏+
𝑎
2

𝑏

) (2.18) 
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2.2.3.5.3. Détection des couches d’aérosols 

De manière similaire à la détermination de la hauteur de la couche de mélange, il est possible 

d’appliquer au signal LIDAR divers algorithmes permettant d’obtenir plus de détails sur la 

composition verticale de l’atmosphère. L’algorithme STRAT (Structure of the Atmosphere ; 

Morille et al., 2007) a été développé au SIRTA dans le but de caractériser chaque couche 

atmosphérique dans les profils LIDAR. Il est ainsi possible d’identifier depuis le signal Pr2 les 

nuages, les zones moléculaires, les différentes couches d’aérosols (en couche de mélange (en 

anglais Mixing Layer, ML) ou en Troposphère Libre (en anglais Free Troposphere, FT)), et 

également obtenir une information sur la détection de la zone de bruit de fond de ciel utile à la 

correction des données mais également la hauteur de couche de mélange atmosphérique. 

L’algorithme est basé sur la variation spatiale et temporelle du signal LIDAR et utilise une 

méthode similaire à la WCT vue dans la section 2.2.3.5.2 qui est la CWT (Continuous Wavelet 

Transform ; Morille et al., 2007 ; Mallat and Hwang, 1992). Contrairement à la WCT (fonction 

de Haar égale à 0, -1 ou 1), cette méthode utilise une onde en forme de « chapeau mexicain » 

(dérivée seconde de la courbe de Gauss) étant plus adaptée à la détection de plusieurs couches 

dans le signal. 

La Figure 2.12 met en relation la série temporelle du rapport de dépolarisation mesurée le 15 

mars 2016 (à gauche) avec la caractérisation de chaque couche déterminée par l’algorithme 

STRAT (à droite). La bande blanche entre 8h et 11h correspond à un arrêt des mesures par 

l’utilisateur pour des raisons de maintenance. La présence de nuages à partir de 14h est bien 

détectée par l’algorithme (flags bleus clairs). Les nuages de basse couche (< 3 000m) étant bien 

retrouvés par l’algorithme, les nuages de hautes altitudes type cirrus ne sont que partiellement 

détectés (principalement répertoriés comme aérosols de troposphère libre). En effet, le signal 

Figure 2.12: Séries temporelles (à gauche) de la dépolarisation LIDAR et (à droite) des flags déterminés par l’algorithme STRAT 

sur la journée du 15 mars 2016. En rouge est représenté la présence d’aérosols dans la couche de mélange, en orange la présence 

d’aérosols en troposphère libre, en bleu clair la présence de nuages, en bleu foncé les zones moléculaires et en bleu marine les 

zones de bruit du signal. 



Chapitre 2 : Outils analytiques 

 

 49 

 

rétrodiffusé par la présence de cirrus n’est que peu différent de celui des aérosols et donc 

difficile à distinguer. A partir de 18h, la forte présence de nuages en basse couche entraine 

l’arrêt momentané des mesures LIDAR (bandes blanches). 

Dans ces travaux de thèse, cet outil est utilisé pour déterminer les périodes d’atmosphère 

homogène ne présentant pas de couche d’aérosols transportée à haute altitude et ainsi mieux 

interpréter les données issues des instruments in-situ et du photomètre. 

2.2.4. Satellites 

Les satellites météorologiques permettent d’obtenir des informations sur la répartition 

horizontale voire verticale des composants de l’atmosphère. Depuis les années 60, la 

surveillance du climat est aidée grâce à la couverture mondiale des satellites qui compte 

aujourd’hui plus de trente stations.  

Dans ce travail, les données aérosols issues de l’instrument MODIS (Moderate Resolution 

Imaging Spectroradiometer) mesurant au nadir et embarqué sur les satellites Terra (depuis 

1999) et Aqua (depuis 2002) de l’A-Train sont utilisées. Ces deux satellites permettent d’obtenir 

des informations sur la surface terrestre, l’océan et l’atmosphère pour chaque point du globe 

tous les 1 à 2 jours pour une haute résolution spatiale (de 250 m à 1 km). La partie optique est 

principalement constituée d’un télescope à deux miroirs (dont l’un rotatif) relié à quatre 

objectifs permettant la mesure de la luminance sur une large bande spectrale (de 0,4 µm à 14,4 

µm). La mesure passive de MODIS permet d’obtenir des caractéristiques intégrées sur la 

colonne atmosphérique en collectant la luminance solaire rediffusée par la surface de la terre et 

l’atmosphère (en pointillé jaune sur la Figure 2.13) ou la luminance thermique terrestre (en 

pointillé rouge sur la Figure 2.13). 

Figure 2.13: Schématisation du principe de mesure de l’instrument MODIS depuis les 

satellites Terra et Aqua. Les rayonnements solaires sont représentés en traits pleins 

jaunes,  et sa réflexion par la surface de la Terre en traits pointillés jaunes. Le 

rayonnement thermique émis par la Terre est représenté en traits pointillés rouge. 
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Il existe différentes collections de données MODIS regroupant des informations plus ou moins 

détaillées sur le contenu de l’atmosphère. La collection utilisée ici est la collection 6 présentant 

la dernière version des données MODIS (depuis janvier 2014). Parmi les principaux produits 

disponibles à partir des mesures MODIS, il est possible d’obtenir l’épaisseur optique de 

l’aérosol (AOD), le type d’aérosols (poussières désertiques, fumée, panache de sulfate, …), la 

concentration massique en aérosols, le coefficient d’asymétrie et le coefficient d’angström 

relatifs à l’aérosol, mais également la fraction nuageuse, l’albédo terrestre, … et ceci pour la 

totalité du globe. 

La large couverture spatiale de l’instrument MODIS est un atout majeur pour cette technique 

de mesures. Cependant, certaines localisations particulières ne facilitent pas la mesure, comme 

au-dessus des surfaces de forte albédo (désert, glace) ou encore au-dessus d’un site de haute 

altitude (Remer et al., 2005). Ainsi différents algorithmes de restitution des produits MODIS 

sont utilisés selon le type de surface. Les travaux de Remer et al. (2005) et Sayer et al. (2013) 

ont montré des incertitudes sur l’épaisseur optique à partir des instruments MODIS de ±0,03 

au-dessus des océans et ±0,05 au-dessus des continents. 

Les données MODIS du satellite Terra sont utilisées dans ces travaux de thèse avec le niveau 2 

de la collection 6 (dernière version depuis juin 2014) et une surface d’échantillonage de 10 km. 

Le niveau 2 permet ainsi d’accéder aux données géophysiques mesurées soit : une grande partie 

des propriétés optiques des aérosols, le sommet des nuages, les propriétés optiques des 

nuages,… 

2.3. Modèles 

2.3.1. Rétrotrajectoires (Hysplit) 

Hysplit (HYgrid single-Particle  Lagrangian  Integrated Trajectory) est un modèle lagrangian 

de dispersion atmosphérique (Draxler and Rolph, 2012) développé par le ARL (Air Resource 

Laboratory) à la NOAA (National Oceanic and Atmosphere Administration). Le modèle permet 

ainsi d’obtenir des trajectoires en prévision ou des rétrotrajectoires afin de déterminer 

respectivement la dispersion atmosphérique et la provenance des masses d’air. Le modèle de 

dynamique atmosphérique WRF (Weather Research and Forecasting) est utilisé dans le modèle 

Hysplit. 

Dans ces travaux de thèse, les rétrotrajectoires établies et analysées par l’équipe de recherche 

du Laboratorio de Fisica de la Atmosfera (LFA – UMSA) de La Paz pour la station de montagne 

de Chacaltaya en Bolivie, ont été utilisées ainsi que les clusters définissant les différentes 

origines de masses d’air influençant les mesures de la station. Les différents clusters seront 

définis dans le chapitre 4. 
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2.3.2. SBDART 

Afin d’estimer le forçage radiatif propre aux aerosols, le modèle de transfert radiatif Santa  

Barbara DISORT Atmospheric Radiative Transfert (SBDART, Ricchiazzi et al. 1998) a été 

utilisé dans ces travaux de thèse. Afin de caractériser l’impact radiatif des aérosols, il est 

nécessaire de définir certaines entrées du modèle comme l’épaisseur optique (AOD), l’albédo 

de simple diffusion (SSA) et le coefficient d’asymétrie (g) selon différentes longueurs d’onde. 

Le modèle a été largement et récemment utilisé notamment pour l’étude de l’impact des 

particules de carbone suie (Liu et al. 2015 ; Raju et al. 2016 ; Singh et al. 2016). Ainsi, le forçage 

radiatif direct de l’aérosol (ΔF en W.m-2) est défini comme la différence entre l’énergie radiative 

nette (l’énergie reçue (↓) moins l’énergie émise (↑)) avec et sans la prise en compte des aérosols 

(Fa et F0 respectivement) : 

ΔF = (Fa↓ − Fa↑) − (F0↓ − F0↑) (2.19) 

De plus, dans le but de caractériser au mieux l’impact radiatif de l’aérosol, il est nécessaire de 

paramétrer avec le plus de précision possible les conditions atmosphériques dans le modèle. 

Ainsi, selon la localisation et le but de l’étude les principaux paramètres à définir sont (hormis 

les propriétés optiques des aérosols) : 

 La position de l’étude (latitude, longitude). 

 La période de l’année (définissant la saison). 

 Le type d’aérosol dans la couche de mélange 

 Le profil de température, de pression et d’humidité relative atmosphérique 

 Le type de surface (définissant l’albédo de surface) 

Pandithurai et al. (2008) estiment qu’une erreur de 0,02 sur l’épaisseur optique et sur l’albédo 

de simple diffusion peut entrainer des incertitudes sur le forçage radiatif d’environ 0,5 et 1,6 

W.m-2 respectivement. 
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Chapitre 3 : Comparaison instrumentale : 

Impact de la structure de l’atmosphère et de 

l’hygroscopicité. 

 

Cette partie de l’étude est consacrée à la comparaison de différentes techniques de mesures des 

propriétés optiques de l’aérosol largement utilisées en sciences de l’atmosphère, en fonction 

des conditions atmosphériques (structure et composition). En effet, la concentration en aérosol 

est généralement plus importante dans la basse couche de la troposphère (couche de mélange) 

que dans la partie haute de la troposphère (troposphère libre). Cependant, des couches 

d’aérosols comme des poussières désertiques, des sels marins ou encore des panaches 

volcaniques peuvent être transportées à haute altitude sur de longues distances. Ainsi, les 

techniques de mesure basées au sol ne sont pas toujours représentatives de la globalité de la 

colonne atmosphérique et certaines mesures par télédétection ne distinguent pas 

systématiquement les différentes couches d’aérosol. 

De nombreuses études ont été réalisées dans le but de comparer les propriétés de l’aérosol 

restituées par différentes techniques de mesures mais peu d’entre elles portent sur une longue 

période de mesures ainsi qu’à partir d’un site de mesures in-situ de haute altitude. La 

concentration massique en aérosols a été étudiée par Boyouk et al. (2010) selon deux techniques 

de mesures par télédétection (par satellite et par photomètre solaire basé au sol) et des mesures 

in-situ au sol sur une période de 12 jours à Lille (France). Les résultats ont montré que les 

mesures in-situ du PM2.5 (concentration de particules avec un diamètre inférieur à 2,5 µm) sont 

20% supérieures aux valeurs du PM2.5 retrouvées par le photomètre avec un coefficient de 

corrélation de 0,56 entre les deux techniques de mesures. Leurs travaux montrent également 

que la prise en compte de l’hétérogénéité de l’atmosphère peut améliorer la corrélation entre 

les mesures in-situ au sol et les mesures de télédétection. Ainsi, la correction des mesures 

photométriques par la hauteur de la couche de mélange diminue le biais entre les mesures de 

PM2.5 d’environ 10%. Schmid et al. (2003) ont étudié la distribution verticale du coefficient 

d’extinction aérosol pendant la campagne de mesures ACE-Asia au Japon. Les mesures ont 

alors été réalisées avec un photomètre solaire aéroporté ainsi que des instruments in-situ 

aéroportés. En tout, 26 profils de 0 à 4 km d’altitude au-dessus de 4 zones différentes séparées 

d’environ 250 km ont été étudiés. Les résultats rapportent des coefficients d’extinction in-situ 

13% inférieurs à ceux mesurés par télédétection. Une étude similaire réalisée lors d’épisodes 
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de soulèvement de poussières désertiques au-dessus du Maroc a abouti aux mêmes conclusions 

avec des AOD in-situ (valeurs intégrées sur le profil aéroporté) 20% inférieures à l’AOD 

photométrique à une longueur d’onde de 500 nm et à partir de 3 différents vols (Müller et al., 

2012). Cependant, les auteurs mettent en évidence des incertitudes importantes sur les 

propriétés des aérosols restituées par le photomètre en particulier lorsque l’atmosphère est 

hétérogène. Molero et al. (2012) ont étudié les distributions en taille d’aérosols à partir de 

mesures in-situ basées au sol et des mesures photométriques lors d’une campagne de mesures 

de 3 semaines en parallèle avec des mesures LIDAR (SPALI10 en Espagne en 2010). Les 

résultats montrent une forte divergence des concentrations volumiques retrouvées par les deux 

techniques de mesures mais des modes accumulation et grossier très proches. Les auteurs 

expliquent également cette divergence du fait de l’hétérogénéité de l’atmosphère lors de la 

campagne de mesures en accord avec les conclusions de (Müller et al., 2012)). 

Un second facteur important à prendre en compte lors de cette comparaison des techniques de 

mesures est le caractère hygroscopique des particules. En effet, les mesures in-situ étant 

réalisées en conditions sèches et le photomètre analysant les particules de la colonne 

atmosphérique dans leurs conditions ambiantes, il est nécessaire de corriger les mesures in-situ 

par l’humidité. La méthode utilisée pour prendre en compte ce facteur est expliquée section 

2.1.3 à partir d’une paramétrisation du caractère hygroscopique de l’aérosol selon différentes 

saisons. Les travaux de Hervo et al., (2014) ont montré que l’hygroscopicité des aérosols 

mesurés au puy de Dôme a un impact important sur leurs propriétés optiques et radiatives en 

fonction de l’origine de la masse d’air et de la saison. 

Ce chapitre exposera donc l’impact de la structure de l’atmosphère et de l’hygroscopicité des 

particules sur la comparaison des propriétés optiques (notamment le coefficient d’extinction) 

entre les mesures in-situ de la station PUY et les mesures du photomètre solaire de la station 

CZ. La colocalisation des deux stations (moins de 12 km de distance) permet alors de comparer 

les paramètres restitués par les deux techniques de mesures sur une base de données d’une 

période d’un an. A notre connaissance, cette étude est la première prenant en compte une aussi 

longue période de mesures avec des mesures in-situ d’un site de montagne à proximité d’une 

station de télédétection. Une seconde partie du chapitre s’intéressera particulièrement à la 

restitution de la distribution en taille des particules établie par les deux techniques de mesures. 

La majeure partie des résultats exposés dans ce chapitre ont été publiés dans l’article Chauvigne 

et al. (2016). 
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3.1. Méthode d’analyse 

3.1.1. Distribution en taille d’aérosol 

Dans le but de comparer les distributions en taille établies par mesures in-situ (SMPS et OPC – 

GRIMM, section 2.1.1) et par un photomètre (CIMEL 318, section 2.2.1), la définition des 

modes entre les deux techniques de mesures doit être cohérente. La distribution en taille 

mesurée par le SMPS peut être représentée par la somme de 3 modes log-normaux, dans l’ordre 

des gammes de taille : le mode Nucleation, le mode Aitken et le mode Accumulation (section 

1.2.2). Le mode grossier de la distribution en taille de l’aérosol est quant à lui mesuré à partir 

du GRIMM. Cependant, l’inversion photométrique ne donnant lieu qu’à deux modes pour 

décrire la distribution en taille complète de l’aérosol (un mode submicronique ou mode fin, et 

un mode supermicronique ou mode grossier), il est nécessaire de regrouper les 3 trois modes 

du mode fin mesurés par le SMPS en un seul mode (en rouge Figure 3.1). Dans l’étude, les 

deux modes (fin et grossier) sont analysés séparément afin d’augmenter le nombre de points de 

comparaison. 

La distribution en taille mesurée par le photomètre est convertie de µm3.cm-2 à µm3.cm-3 en 

divisant les concentrations par la hauteur de la couche d’aérosol. Dans un premier temps, tous 

les aérosols participant à la mesure photométrique sont considérés être confinés dans la couche 

de mélange. La conversion se fait donc en divisant les concentrations photométriques par la 

hauteur de la couche de mélange donnée par les mesures LIDAR (section 2.2.3.5.2).  

 

Figure 3.1: Distribution en taille volumique provenant des mesures in-situ (croix 

noires) et du photomètre (ligne noire en gras) du 7 Février 2011 à 11h03 UTC. Les 

régressions log-normales in-situ du SMPS (en rouge) et de l’OPC (en bleue) sont 

regroupées et la ligne en pointillés noirs représente la somme des deux régressions. 
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3.1.2. Hygroscopicité de l’aérosol 

Comme vu dans la section 1.5, la distribution en taille mesurée par le SMPS et le GRIMM doit 

être corrigée de l’hygroscopicité des particules. Dans cette étude, le facteur de croissance 

hygroscopique (HGF) issu de la paramétrisation d'Holmgren et al. (2014) est alors appliqué 

selon chaque saison aux diamètres in-situ jusqu’à 420 nm. Pour les diamètres supérieurs, le 

HGF à 420 nm établi par la paramétrisation est appliqué montrant alors un compromis sur la 

nature hygroscopique des aérosols mesurés du mode grossier (Rose et al., 2013). Deux 

régressions log-normales sont ensuite appliquées à la distribution en taille in-situ humide afin 

d’étudier les modes fin et grossier en condition ambiante. 

Les propriétés optiques des aérosols sont également mesurées en conditions sèche. A partir de 

la distribution en taille humide des aérosols ainsi que leur indice de réfraction, l’utilisation d’un 

code de Mie permet d’établir les propriétés optiques humides des aérosols. Cependant, des 

hypothèses doivent être faites sur la sphéricité et la nature des aérosols. Une étude de sensibilité 

sur les propriétés optiques et microphysiques est alors effectuée un fin de chapitre. 

3.1.3. Structure de l’atmosphère 

Afin de prendre en compte la structure de l’atmosphère et de filtrer le jeu de données des cas 

d’atmosphère hétérogène, l’algorithme STRAT (Structure of the Atmosphere, Morille et al., 

2007) est appliqué aux profils LIDAR (section 2.2.3.5.3). 

La Figure 3.2 montre un exemple de contrôle d’homogénéité de l’atmosphère en utilisant les 

séries temporelles de la dépolarisation LIDAR et de la classification des différentes couches 

atmosphériques STRAT pour les 21 et 22 Février 2016. Ainsi, pour la journée du 21 Février, 

ces données montrent la présence de nuage (cyan) de haute altitude type cirrus (environ 10 km 

d’altitude) présentant de fortes dépolarisations (entre 0,1 et 0,4) et une troposphère (de 0 à 10 

km d’altitude) bien homogène. La journée du 22 Février présente quant à elle un épisode 

important d’aérosols en troposphère avec des dépolarisations d’environ 0.1 et étendue de 1 à 4 

km d’altitude. La classification STRAT permet pour cette journée de dissocier le panache 

d’aérosols de la couche nuageuse apparaissant à 5 km d’altitude vers 9h et s’abaissant au court 

de la journée pour se mêler au panache. En combinaison avec les profils de dépolarisation,  les 

cas d’atmosphère homogène et hétérogène sans nuage sont alors détectés et représentés sur la 

Figure 3.2 par les zones vertes et rouge respectivement. 
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De plus, parce que le photomètre mesure les propriétés intégrées des aérosols sur la colonne 

atmosphérique, et que la station in-situ PUY est parfois en couche de mélange et parfois en 

troposphère libre, il est nécessaire de séparer les contributions optiques de chacune des couches 

d’aérosols dans le signal photométrique. A partir des mesures de hauteur de couche de mélange 

et des profils de rétrodiffusion LIDAR (β) utilisant un rapport LIDAR constant (section 

2.2.3.3.), la fraction d’aérosol de la couche de mélange par rapport aux aérosols de toute la 

colonne atmosphérique est calculée. Cette contribution de la couche de mélange (RML) est 

calculée selon l’équation 3.1 et permet de séparer au sein des mesures photométriques les 

propriétés extensives des aérosols propres à la couche de mélange ou à la troposphère libre 

selon les équations 3.2 et 3.3 : 

𝑅𝑀𝐿 =
𝛽𝑀𝐿

𝛽𝑐𝑜𝑙𝑜𝑛𝑛𝑒
 (3.1) 

𝐴𝑂𝐷𝑀𝐿 = 𝐴𝑂𝐷𝑇𝑂𝑇𝐴𝐿 ∗ 𝑅𝑀𝐿 (3.2) 

𝐴𝑂𝐷𝐹𝑇 = 𝐴𝑂𝐷𝑇𝑂𝑇𝐴𝐿 ∗ (1 − 𝑅𝑀𝐿) (3.3) 

Où βML est le coefficient de rétrodiffusion LIDAR intégré du sol jusqu’à la hauteur de la couche 

de mélange, βcolonne le coefficient de rétrodiffusion LIDAR intégré du sol jusqu’à l’altitude de 

5 km, au-delà de laquelle le signal aérosol devient négligeable (Nicolas et al., en préparation). 

Figure 3.2 : Séries temporelles de la dépolarisation LIDAR (en haut) et de la classification des couches atmosphériques par 

STRAT (en bas) pour le 21 et 22 Février 2016. La zone verte représente un cas d’atmosphère homogène et la zone rouge un 

cas d’atmosphère hétérogène sans nuage. 
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Cette contribution est ensuite appliquée à l’épaisseur optique totale mesurée par le photomètre 

(AODTOTAL) pour obtenir l’AOD propre à la couche de mélange (AODML, équation 3 .2) et 

propre à la troposphère libre (AODFT, équation 3.3). 

La Figure 3.3 montre un exemple d’une série temporelle du coefficient de rétrodiffusion 

LIDAR (en haut), de la hauteur de couche de mélange issue du calcul de la WCT (ligne verte) 

et de la contribution des aérosols de couche de mélange (RML, ligne bleue) du 29 Septembre 

2011. Les points verts et noirs au-dessus de la série temporelle LIDAR correspondent 

respectivement aux profils dont l’inversion LIDAR (section 2.2.3.3) est possible et l’absence 

de mesure LIDAR. La ligne noire en pointillée sur les deux graphiques représente l’altitude de 

la station in-situ du puy de Dôme. Pour cette journée, la hauteur de la couche de mélange varie 

de 1200 m au-dessus du niveau de la mer pendant la nuit à 1500 m en journée correspondant à 

une faible convection (automne). La contribution de la couche de mélange montre une variation 

diurne avec un maximum au milieu de la journée (vers 14h UTC), provenant alors de 

l’augmentation des sources d’aérosols en journée qui n’est pas totalement compensée par 

dilution lorsque la couche de mélange se développe. Pour ce cas précis, la contribution de la 

Figure 3.3: Haut: Série temporelle (UTC) du coefficient de rétrodiffusion LIDAR du 29 Septembre 

2011 à 5 min de résolution temporelle et 15 m de résolution verticale. Les points verts en haut de la 

figure indiquent la possibilité d’utiliser l’inversion Klett sur les profils LIDAR et les points noirs 

l’absence de mesure. La ligne noire en pointillé représente l’altitude de la station PUY. Bas : Hauteur 

de couche de mélange (ligne verte) et contribution de la couche de mélange (RML, ligne bleue). 
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couche de mélange sur la colonne atmosphérique varie entre 60% pendant la nuit à 78% en 

milieu d’après-midi.  

3.2. Base de données 

Les mesures en continu présentent l’avantage de pouvoir analyser de façon statistiquement 

représentative une large variabilité de cas et permettent d’analyser les variations journalières et 

saisonnières, différentes conditions météorologiques et différentes origines de masses d’air. 

Dans cette étude, nous nous sommes consacrés à l’analyse de l’année de mesures 2011 

présentant une large disponibilité des mesures sur les deux stations étudiées. La Figure 3.4 rend 

compte de la disponibilité des mesures sur l’année 2011 pour chaque instrument utile à cette 

étude (LIDAR, photomètre, SMPS et OPC – GRIMM, MAAP, Néphélomètre et les instruments 

consacrés aux mesures des paramètres météorologiques). Un seuil d’humidité relative (RH) de 

95% est pris en compte comme filtre nuage en complément de la classification de l’algorithme 

STRAT appliquée sur les profils LIDAR. Malgré la grande quantité d’instruments nécessaire à 

l’étude et le besoin de conditions particulières (ciel clair), 357 points à 1h de résolution 

temporelle sont comparés pour le coefficient d’extinction dont 116 points présentant des cas 

d’atmosphère homogène. Pour la distribution en taille d’aérosols, 412 points à 1h de résolution 

temporelle sont disponibles pour la comparaison dont 155 points (en noir sur la Figure 3.4) 

présentant des cas d’atmosphère homogène. Sur ces 155 points, 92 sont disponibles pour 

l’analyse du mode fin de la distribution en taille et 80 points pour le mode grossier. 

Aucune mesure de l’OPC – GRIMM n’est disponible en Janvier ainsi qu’entre août et 

septembre 2011, et un manque important de données du photomètre est observé entre août et 

septembre principalement dû à des problèmes techniques de l’instrument. Malgré ce manque 

de données, toutes les saisons peuvent être analysées dans cette étude avec un nombre de point 

significatif (43 points l’été, 80 points l’automne, 86 points l’hiver et 148 points le printemps). 

 

 

 

 

Figure 3.4 : Série temporelle des disponibilités instrumentales et application du filtre STRAT (cyan) sur les profils LIDAR (bleu) sur 

l’année 2011. Chaque couleur représente un instrument ou un ensemble d’instruments et les zones noires (synchronisation des 

instruments) représentent les points sélectionnés pour cette étude. 
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3.3. Epaisseur optique et extinction 

3.3.1. Atmosphère sans nuage 

Une première étude a porté sur la comparaison des mesures directes de l’extinction in-situ et de 

l’épaisseur optique d’extinction (AOD) mesurée par télédétection. Pour cette étude, les nuages 

sont filtrés du jeu de données (niveau L2 des mesures photométriques) ce qui représente 357 

points de comparaison. 

Figure 3.5 : Coefficient d’extinction in-situ à 675 nm calculé à partir des mesures du néphélomètre et du MAAP en fonction de 

a) l’AOD du photomètre à 675 nm et c) un zoom sur les faibles extinctions, b) le coefficient d’extinction établie par le photomètre 

pour chaque saison et d) un zoom sur les faibles extinctions. Les lignes rouges pleines et en pointillées représentent 

respectivement les régressions linéaires de la comparaison et les zones de prédiction établies par l’écart type et la ligne noire 

représente la ligne 1:1. 

b) 
a) 

c) d) 
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La Figure 3.5 a) montre l’extinction aérosol à 675 nm mesurée par les instruments in-situ 

(néphélomètre et MAAP) de la station PUY en condition sèche en fonction de l’AOD à 675 nm 

mesurée par le photomètre installé sur la station CZ selon les différentes saisons. Un zoom sur 

les faibles extinctions est appliqué Figure 3.5 c) et permet ainsi une meilleure visualisation 

selon chaque saison. Seuls quelques points pendant l’été 2011 sont pris en compte en raison de 

problèmes instrumentaux (43 points l’été en rouge, 80 points l’automne en violet, 86 points 

l’hiver en bleu et 148 points le printemps en orange). Bien que l’AOD soit une mesure intégrée 

sur la colonne atmosphérique et que la mesure in-situ ne soit spécifique qu’à une seule altitude, 

les deux mesures sont fortement corrélées (r²=0.67). Ceci montre que l’altitude intermédiaire 

du puy de Dôme (1465 m) est globalement représentative de la colonne atmosphérique dans sa 

totalité et ceci pour chaque saison. 

Afin de comparer quantitativement les mêmes propriétés optiques selon les deux méthodes de 

mesure, il est nécessaire de faire l’hypothèse, dans un premier temps, que le signal mesuré par 

le photomètre est principalement dû aux aérosols de la couche de mélange. Ainsi, il est possible 

d’établir une extinction moyenne issue de l’AOD photométrique propre à la couche de mélange 

suivant l’expression suivante : 

𝐸𝑥𝑡𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚è𝑡𝑟𝑒 =
𝐴𝑂𝐷𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚è𝑡𝑟𝑒

𝐻𝑎𝑢𝑡𝑒𝑢𝑟𝑑𝑒𝑐𝑜𝑢𝑐ℎ𝑒𝑑𝑒𝑚é𝑙𝑎𝑛𝑔𝑒
 (3.4) 

Avec la hauteur de couche de mélange établie à partir des mesures LIDAR (section 2.2.3.5.2) 

La Figure 3.5 b) montre ainsi le coefficient d’extinction in-situ en fonction du coefficient 

d’extinction issu des mesures photométriques et de l’équation (3.4). Les deux paramètres 

restent fortement corrélés (r²=0.53). Cependant, une plus basse corrélation qu’avec l’AOD 

totale peut être expliquée par le fait que la station du puy de Dôme ne se situe pas tout le temps 

en couche de mélange mais peut également être en troposphère libre comme montré sur la 

Figure 3.3, et que l’intégralité de l’AOD photométrique n’est pas entièrement due aux aérosols 

de la couche de mélange. 

Les résultats montrent que l’extinction in-situ ne représente en moyenne que 14% de la mesure 

photométrique (12% en hiver, 17% en été, 22% en automne et 24% au printemps). Ceci est 

principalement dû au fait que les mesures in-situ sont parfois caractéristiques des conditions de 

troposphère libre. En effet, les cas en hiver où la hauteur de couche de mélange est la plus basse, 

présentent la plus large différence entre les deux techniques de mesures. De plus, le biais entre 

les deux techniques de mesures peut être expliqué par de fortes concentrations en aérosol 

pouvant être transportées à haute altitude. Les travaux de Bourcier et al. (2011) mettent en 

évidence les mesures d’épisodes de poussières désertiques provenant de masses d’air du Sud 

de la station ou de sel marins provenant majoritairement des masses d’air d’ouest. Selon les 

conditions ambiantes, ces aérosols peuvent être transportés au-dessus de l’altitude du puy de 

Dôme et ainsi être captés par les mesures du photomètre mais être invisibles pour les 

instruments in-situ de la station PUY. 
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3.3.2. Impact des multicouches d’aérosols 

Dans le but d’établir la contribution des aérosols de chaque couche homogène de l’atmosphère 

et en particulier la contribution des aérosols de troposphère libre, il est nécessaire de filtrer le 

jeu de données des événements aérosol conduisant à une structure de l’atmosphère en 

multicouches. L’algorithme STRAT (section 2.2.3.5.3) a été utilisé dans ce but en se basant sur 

les séries temporelles des profils LIDAR mesurés depuis la station CZ. 

Après avoir filtré des cas de multicouche d’aérosols en utilisant l’algorithme STRAT, 

seulement 116 cas (33%) ont été retenus sur le jeu de donné initial. La diminution de la 

corrélation entre les coefficients d’extinction des mesures in-situ et de télédétection peut être 

expliquée par la besse significative du nombre de point de comparaison (Figure 3.6). 

Dans ces conditions atmosphériques d’homogénéité, les coefficients d’extinction in-situ 

mesurés au puy de Dôme sont compris entre 8.10-4 et 0,04 km-1 alors que les coefficients 

d’extinction retrouvés par télédétection sont compris entre 6.10-3 et 0,2 km-1. Les valeurs 

photométriques supérieurs à 0,2 km-1 observées dans la Figure 3.5 b) et c) mais absentes dans 

la Figure 3.6 sont principalement dues aux cas d’atmosphère hétérogène, ce qui correspond 

probablement à des événements de poussières désertiques ou d’aérosols marins transportés à 

des altitudes supérieures à celle du puy de Dôme. Ces points correspondant aux cas de 

multicouches d’aérosols restant bien corrélés (Figure 3.5), il est possible que les instruments 

Figure 3.6: Coefficient d’extinction in-situ en fonction du coefficient d’extinction 

photométrique à 675 nm pour les cas d’atmosphère homogène colorés par la hauteur de la 

couche de mélange (ML: couche de mélange, FT: troposphère libre). 

M
L 

FT  
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in-situ installés au puy de Dôme capturent également les événements aérosol transportés à haute 

altitude mais à des concentrations diluées. 

Après avoir filtré des cas multicouches, les mesures d’extinction in-situ sont plus proches des 

mesures photométriques (25% du coefficient d’extinction photométrique contre 14% avant 

l’application du filtre). Ceci prouve alors l’importance de la prise en compte de la structure de 

l’atmosphère dans l’analyse des mesures de chacune des méthodes instrumentales. 

Les instruments in-situ mesurent dans certains cas dans une couche d’aérosols moins concentrée 

(la troposphère libre) expliquant ainsi des extinctions plus faibles mesurées au puy de Dôme 

par rapport aux mesures par télédétection sur le campus des Cézeaux. Ceci est mis en évidence 

lorsque les cas de mesures en couche de mélange ou en troposphère libre sont séparés 

(marqueurs rouges et bleus respectivement dans la Figure 3.6). Un seuil à 1200 m au-dessus 

du niveau de la mer est pris en compte pour séparer les cas de couche de mélange et de 

troposphère libre prenant ainsi en considération l’impact de la convection forcée due à l’effet 

topographique du site (Venzac et al., 2009). Les résultats montrent clairement des corrélations 

différentes entre les cas de couche de mélange (en rouge lorsque la hauteur de couche de 

mélange est supérieure à 1200 m) et les cas de troposphère libre (en bleu lorsque la hauteur de 

couche de mélange est inférieure à 1200 m). Dans les conditions de troposphère libre, les 

mesures in-situ sont principalement inférieures à la  droite de corrélation alors qu’en conditions 

de couche de mélange, les mesures in-situ sont principalement supérieures (33% des mesures 

photométriques en couche de mélange et 20% en troposphère libre). La prise en compte de la 

structure de l’atmosphère et ainsi les conditions de mesures de chaque technique est alors un 

facteur important dans l’étude des propriétés optiques des aérosols.  

3.3.3. Impact de la contribution de la couche de mélange et de la troposphère libre 

à la colonne 

Les biais entre les mesures in-situ et les mesures photométriques étant différents selon la couche 

de l’atmosphère dans laquelle les mesures in situ sont réalisées, il est nécessaire de séparer la 

comparaison des propriétés optiques selon que les mesures sont en couche de mélange ou en 

troposphère libre dans la suite de l’étude. Les mesures photométriques sont alors corrigées de 

la contribution de chacune des couches étudiées. Lorsque la station de mesure in-situ du puy de 

Dôme est située dans la couche de mélange, la fraction de l’AOD photométrique comprise en 

couche de mélange est établie en utilisant le rapport de rétrodiffusion (équation 3.2) calculé à 

l’aide des profils LIDAR. En utilisant la même méthode, lorsque la station de mesures in-situ 

est située en troposphère libre, la fraction correspondante de l’AOD photométrique est calculée 

suivant l’équation 3.3. 

Les résultats sont montrés Figure 3.7. Une analyse globale regroupant tous les points (cas de 

couche de mélange et cas de troposphère libre regroupés) montre une nette augmentation de 

l’accord entre les deux techniques de mesures avec des coefficients d’extinction photométriques 

49% inférieurs aux coefficients d’extinction in-situ. Cette différence entre les deux techniques 
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de mesures est plus importante que celles trouvées dans la littérature entre les mesures 

photométriques et les mesures in-situ aéroportées. Les travaux de Schmid et al. (2003) et Müller 

et al. (2012) ont établi des mesures in-situ intégrées sur la colonne atmosphérique 15% 

inférieures aux mesures directes du photomètre. Les mesures in-situ de cette thèse ne sont pas 

issues de mesures aéroportées de profil de l’atmosphère mais de mesures réalisées en un seul 

point fixe de l’atmosphère. Ceci pourrait alors expliquer cette différence avec les précédentes 

études réalisées. Il est donc important d’analyser ces résultats en séparant couche de mélange 

et troposphère libre. 

En détails, les 116 points de comparaison ont été séparés entre les cas pour lesquels la station 

du puy de Dôme mesure en couche de mélange (63 points, cercles pleins et régression linéaire 

en rouge) et troposphère libre (53 points, croix et régression linéaire en bleue) à partir du calcul 

de la hauteur de couche de mélange selon les profils LIDAR (section 2.2.3.5.2). Pour les cas 

de couche de mélange, les mesures du photomètre sont plus proches des mesures in-situ que 

dans la précédente section (les mesures in-situ représentent 45% des mesures photométriques 

contre 33% sans prendre en compte la contribution de chaque couche). Pour les cas de 

troposphère libre, les mesures in-situ sont plus de deux fois supérieures aux mesures du 

photomètre (a=2,26). Ces résultats sont principalement expliqués par la présence d’un gradient 

de concentration d’aérosol dans les deux couches étudiées. En effet, l’instrumentation in-situ 

Figure 3.7: Coefficient d’extinction in-situ en fonction du coefficient d’extinction 

photométrique en prenant en compte la contribution de chaque couche sur la 

colonne atmosphérique. Les points sont colorés en fonction de l’humidité relative 

moyenne entre les deux sites. La régression linéaire rouge ainsi que les ronds pleins 

correspondent aux cas de couche de mélange (ML) et la régression bleue ainsi que 

les croix correspondent aux cas de troposphère libre (FT). 
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mesure parfois dans la partie haute de la couche de mélange, où les concentrations en aérosols 

ne sont pas aussi élevées qu’à la surface (proche des sources), parfois dans la limite basse de la 

troposphère libre, plus influencée par les aérosols de la couche de mélange que la partie haute 

de la troposphère libre. De façon générale, les mesures in-situ de la station du puy de Dôme 

surestiment et sous-estiment ainsi les propriétés optiques moyennes des aérosols en couche de 

mélange et en troposphère libre respectivement. 

La comparaison des extinctions sur la Figure 3.7 est colorée par l’humidité relative (RH) 

moyenne entre les deux stations. Ce paramètre est souvent utilisé comme traceur de la hauteur 

de la couche de mélange (Seidel et al., 2010). Le but est ainsi de déterminer si la prise en compte 

de l’humidité dans la mesure du coefficient d’extinction peut expliquer la différence entre les 

deux techniques de mesures en condition de couche de mélange vu que les mesures in-situ du 

puy de Dôme sont réalisées en conditions sèches (RH<40%). On observe que même si les 

conditions de troposphère libre (croix sur la Figure 3.7) sont plus sèches que les conditions de 

couche de mélange, les humidités relatives élevées (en rouge) ne correspondent pas exactement 

aux points dispersés de la comparaison. De cette première analyse, le contenu en eau des 

aérosols ne semble pas être le principal facteur influençant le biais entre les extinctions in-situ 

et mesurées par le photomètre. Cependant, cet effet sera davantage mis en évidence à partir de 

l’analyse des distributions en taille de l’aérosol établies par les deux techniques. 

3.3.4. Décroissance de l’extinction avec l’altitude 

L’application d’un profil linéaire de forme σext(z) = a.z + b, avec σext(z) le coefficient 

d’extinction à une altitude donnée, a la pente de la droite, et b le coefficient d’extinction au 

niveau du sol, définissant la répartition des aérosols dans l’atmosphère a également été testée 

dans ces travaux de thèse. 

En effet, l’hypothèse de couches d’aérosols homogènes peut également expliquer la différence 

significative entre mesures in-situ et mesures photométriques. Ainsi, la décroissance linéaire du 

coefficient d’extinction avec l’altitude a été établie à partir des deux conditions suivantes : 

- L’extinction est nulle au dessus de 5 km d’altitude (Nicolas et al., en préparation). Pour 

z = 5 km, σext = 0. 

- L’intégrale de l’extinction entre le sol et 5 km d’altitude correspond à l’épaisseur 

optique d’extinction donnée par le photomètre. 

L’extinction photométrique est calculée à partir de l’équation linéaire ainsi établie et ses valeurs 

à 1465 m d’altitude sont comparées aux mesures in-situ sur la Figure 3.8. 
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Les résultats Figure 3.8 montrent une meilleure corrélation entre les deux techniques de 

mesures que les précédents résultats. Cette définition de la distribution verticale des aérosols 

dans la troposphère semble ainsi être la plus appropriée.  Cependant, des profils d’extinction 

constants avec l’altitude restent observés et utilisés comme hypothèse simple dans la littérature 

(Sheridan et al., 2012; Kanitz et al., 2013; Wagner et al., 2015). Le fait que l’extinction mesurée 

in-situ soit plus faible que l’extinction photométrique peut s’expliquer par la non-prise en 

compte  de l’humidité sur les propriétés optiques des mesures in-situ. Cet effet est étudié section 

3.4. 

3.3.5. Impact de la structure de l’atmosphère 

Les distributions en taille volumiques in-situ (SMPS et OPC – GRIMM) sont comparées à celles 

établies par les mesures du photomètre pour les modes fin (mode Aitken et mode Accumulation) 

et grossier (section 1.2.2). La comparaison de la totalité des distributions en taille in-situ et 

photométriques sans prendre en compte la structure de l’atmosphère est analysée Figure 3.9. 

Les résultats montrent que les diamètres in-situ du mode fin sont significativement supérieurs 

aux diamètres mesurés par le photomètre (environ 72%) pour chaque saison alors que les 

concentrations in-situ sont majoritairement inférieures à celles mesurées par le photomètre 

(environ 23% inférieures) en accord avec l’analyse du coefficient d’extinction. Comme montré 

pour la comparaison des coefficients d’extinction, les paramètres de la distribution en taille 

peuvent également être influencés par les conditions de la couche atmosphérique dans laquelle 

la station in-situ mesure. Les mesures in-situ sont parfois représentatives de la troposphère libre, 

alors que l’inversion photométrique prend en compte la totalité de la colonne atmosphérique. 

Figure 3.8 : Coefficient d’extinction in-situ sec en fonction du coefficient 

d’extinction photométrique en prenant en compte une décroissance linéaire du 

coefficient d’extinction avec l’altitude. 
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La Figure 3.10 montre les résultats de la comparaison des paramètres des distributions en taille 

in-situ et photométriques pour les cas d’atmosphère homogène uniquement. Les mesures in-

situ sont alors séparées selon leurs conditions de mesures (couche de mélange, ML en rouge, 

ou troposphère libre, FT en bleu). Pour la concentration, la fraction de la mesure photométrique 

intégrée présente dans chacune des couches est prise en compte selon l’équation 3.3. 73 points 

sont ainsi disponibles pour la comparaison des paramètres du mode fin et 66 points pour le 

mode grossier. Comme analysé avec l’extinction, la prise en compte des conditions de mesures 

in-situ ainsi que de la contribution de chaque couche dans les mesures photométriques sont des 

facteurs influençant fortement la comparaison des deux techniques de mesures. 

Figure 3.9: Paramètres de la distribution en taille d’aérosols in-situ en fonction des paramètres de la distribution en taille 

d’aérosols photométrique pour le mode fin (en haut) et le mode grossier (en bas) en fonction des saisons. Les figures de gauche 

correspondent à l’analyse des diamètres des particules et les figures de droite, à l’analyse des concentrations volumiques. 
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Le rapport moyen entre les diamètres mesurés par l’instrumentation in-situ et les inversions du 

photomètre sont très différents selon les conditions atmosphériques (entre 0,77 et 1,45). En 

prenant en compte à la fois les conditions de couche de mélange et de troposphère libre, les 

diamètres in-situ du mode fin sont 44% supérieurs aux diamètres calculés à partir des mesures 

du photomètre. Les précédentes études du mode submicronique de la distribution en taille in-

situ ont montré que ce mode est caractérisé par deux modes, Aitken (pour des diamètres entre 

10 et 100 nm) et Accumulation (entre 100 et 1000 nm), regroupés en un seul et unique mode 

dans cette étude lors de la régression du mode fin de la distribution en taille. Or la diffusion des 

aérosols est plus sensible au mode Accumulation de la distribution en taille d’aérosols qu’au 

mode Aitken (Figure 1.1), l’inversion du photomètre devrait donc être biaisée vers le mode 

Accumulation, ce qui devrait mener à une surestimation des diamètres retrouvés à partir du 

Figure 3.10: Paramètres de la distribution en taille d’aérosol in-situ en fonction des paramètres de la distribution 

en taille d’aérosol photométrique pour le mode fin (en haut) et le mode grossier (en bas) pour les cas 

homogènes, avec l’application des contributions de chaque couche d’aérosol, et en fonction de la couche 

d’aérosol (ML en rouge ou FT en bleu). 
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photomètre comparé aux mesures in situ. Cependant, les diamètres du mode fin mesurés en in-

situ sont déjà supérieurs aux diamètres du mode fin retrouvés par le photomètre, le biais entre 

les deux techniques de mesures doit donc être encore plus important que celui observé dans 

cette étude. Il est possible que le biais sur les diamètres soit le résultat d’une inhomogénéité des 

propriétés des aérosols dans la couche de mélange, avec des aérosols plus gros vers la surface 

et plus fins vers le haut de la couche de mélange. Un gradient similaire dans la troposphère libre 

est également possible. Concernant le mode grossier, les diamètres in-situ sont relativement en 

accord avec les diamètres photométriques (pente de la régression linéaire de 1,07 en couche de 

mélange et de 0,77 en troposphère libre). Cependant, les diamètres du mode grossiers sont 

mieux corrélés et en meilleur accord lorsque la station du puy de Dôme est en couche de 

mélange que lorsqu’elle se situe en troposphère libre. 

Pour les cas de couche de mélange, les concentrations volumiques in-situ sont de 20% et 46% 

inférieures à celles du photomètre pour le mode fin et le mode grossier respectivement (par 

rapport à 65% pour le coefficient d’extinction). La comparaison des concentrations du mode 

fin montre un écart similaire à celui trouvé pour les extinctions dans l’étude de (Schmid et al., 

2003) rapportant des extinctions in-situ aéroportées (entre 0 et 4 km au-dessus du niveau de la 

mer) 13% inférieures à celles calculées à partir d’un photomètre. Cependant, le coefficient de 

corrélation en condition de couche de mélange est significativement inférieur (r² ≤ 30) pour les 

concentrations volumiques que pour les coefficients d’extinction de la section précédente (r² = 

0,63), ce qui indiquerait que ce relativement bon accord serait le résultat d’une compensation 

d’écarts. 

Pour les cas de troposphère libre, les coefficients d’extinction in-situ étaient 2,26 fois 

supérieures aux extinctions retrouvées par le photomètre, alors que les concentrations 

volumiques du mode fin et du mode grossier des mesures in-situ sont 22% supérieures et 32% 

inférieures aux mesures du photomètre respectivement. Contrairement aux cas de couche de 

mélange, la corrélation observée en condition de troposphère libre entre les concentrations 

volumiques augmente par rapport à l’étude du coefficient d’extinction (r² = 0,18 et 0,37 pour 

les modes fin et grossier respectivement par rapport à 0,10 pour les coefficients d’extinction). 

Ces résultats indiquent que la procédure d’inversion des données photométriques pour restituer 

les paramètres de la distribution en taille de l’aérosol est relativement fiable lorsque la hauteur 

de couche de mélange est basse et que les mesures du photomètre représentent principalement 

la partie haute de la troposphère, mais moins fiable lorsque la couche de mélange est d’avantage 

développée et que les mesures in situ sont effectuées en couche de mélange. Le fait que les 

pentes de corrélation entre mesures in-situ et photométriques des concentrations volumiques en 

aérosols soient plus basses que pour l’étude du coefficient d’extinction pour les cas de 

troposphère libre indique une légère sur-estimation des concentrations volumiques (pour les 

deux modes étudiés) par l’inversion photométrique lorsque la hauteur de couche de mélange 

est basse. Au contraire, l’inversion photométrique sous-estime légèrement les concentrations 
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volumiques (pour les deux modes) lorsque la hauteur de couche de mélange est plus 

développée. 

3.3.6. Impact de l’hygroscopicité des aérosols 

Dans cette section, l’impact de l’hygroscopicité des aérosols sur la comparaison des mesures 

in-situ et photométriques est étudié. La Figure 3.11 montre les paramètres des distributions en 

taille de l’aérosol après la prise en compte du facteur de croissance hygroscopique (HGF, 

section 1.5) sur les distributions en taille in-situ pour des humidités relatives ambiantes et pour 

les deux couches de l’atmosphère étudiées. L’application du HGF sur les distributions en taille 

in-situ influence significativement les paramètres du mode fin et de nettes croissances des 

diamètres et des concentrations volumiques sont observées pour les fortes humidités relatives 

(RH>50%). Les biais entre les diamètres in-situ et photométriques sont environ 40% supérieurs 

à ceux étudiés en cas sec pour les cas de couche de mélange et de troposphère libre. Pour les 

concentrations volumiques du mode fin, le biais entre mesures in-situ et mesures 

photométriques est plus de 70% supérieur à celui du cas sec en troposphère libre et les 

concentrations volumiques in-situ deviennent supérieures (28%) à celles du photomètre en 

couche de mélange. Pour le mode grossier, on observe qu’en appliquant un facteur 

hygroscopique aux distributions en taille in-situ, les diamètres in-situ deviennent 20% 

supérieurs à ceux du photomètre pour les cas de couche de mélange, et 14% inférieurs pour les 

cas de troposphère libre. Ces résultats ne sont que peu différents de ceux observés en condition 

sèche et les mêmes observations peuvent être faites selon l’étude des concentrations volumiques 

du mode grossier. La pris en compte de l’hygroscopicité de l’aérosol n’a donc que peu d’impact 

sur les propriétés du mode grossier de la distribution. 

Cependant, les aérosols peuvent être plus hygroscopiques que ce qui est prédit par la 

paramétrisation s’ils sont de type sel de mer, ou moins hygroscopiques que prédit s’ils sont de 

type poussière désertique. De plus, l’effet de l’humidité est d’autant plus incertain pour le mode 

grossier du fait de l’application d’un même facteur hygroscopique pour tous les diamètres 

supérieurs à 420 nm (section 2.1.3). Néanmoins, sur la station du puy de Dôme, la plupart des 

particules du mode grossier proviennent des poussières désertiques du Sahara qui sont 

particulièrement peu hygroscopiques et donc peu influencées par l’humidité ambiante. 

Une étude de sensibilité du facteur de croissance hygroscopique est donc nécessaire à 

l’évaluation des conclusions de cette étude. 
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3.4. Etude de sensibilité des propriétés optiques et microphysiques à partir d’un code 

de Mie 

En se basant sur les principes de diffusion de Mie, il est également possible de déterminer les 

propriétés optiques de l’aérosol en fonction de leurs distributions en taille et de leurs indices de 

réfraction. Ainsi, en appliquant des facteurs de croissances hygroscopiques (HGF) appropriés 

à la distribution en taille sèche de l’aérosol, les propriétés optiques à humidité ambiante peuvent 

être établies. Dans cette partie de l’étude, les impacts du facteur hygroscopique HGF et de 

l’indice de réfraction m de l’aérosol sur les propriétés optiques (coefficient d’extinction) et 

microphysiques (concentration volumique et diamètres des particules pour les modes 

Figure 3.11: Paramètres de la distribution en taille d’aérosol in-situ en fonction des paramètres de la distribution en taille d’aérosol 

photométrique pour le mode fin (en haut) et le mode grossier (en bas) en fonction l’humidité relative et après avoir appliqué les facteurs 

hygroscopiques (HGF) aux distributions en tailles in-situ. 
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accumulation et grossier) sont analysés à partir de la distribution moyenne caractéristique des 

masses d’air océaniques mesurées à la station PUY (Hervo, 2012). 

3.4.1. Etude de sensibilité sur l’hygroscopicité 

Une première analyse de sensibilité a été menée sur l’effet de l’humidité sur les propriétés 

optiques de l’aérosol. L’hygroscopicité de l’aérosol supermicronique étant difficilement 

mesurable avec les techniques classiques (HTDMA), l’étude se porte en particulier sur l’impact 

de la croissance hygroscopique de l’aérosol supermicronique. Ainsi, trois conditions sont 

analysées : 

- Condition 1 : distribution en taille sèche, m = 1,54 + 0,01i. 

 

- Condition 2 : distribution en taille humide  avec HGF = 1,4580 pour toute la distribution, 

et m = 1,54 + 0,01i. 

- Condition 3 : distribution en taille humide avec HGF = 1,4580 pour la partie 

submicronique, HGF = 1,7330 pour la partie supermicronique, et m = 1,54 + 0,01i. 

Les masses d’air océaniques ont été choisies pour ces tests de sensibilité, car elles contiennent 

la plus grande fraction d’aérosols supermicroniques, et sont fortement hygroscopiques. L’indice 

de réfraction sec est pris à 1,54 + 0.01i caractérisant une moyenne pour différentes stations in-

situ européennes d’après l’étude de Zieger et al. (2013). Pour les facteurs hygroscopiques HGF, 

deux techniques de mesures ont été utilisées pour caractériser les propriétés hygroscopiques des 

aérosols de différentes origines de masses d’air mesurées à la station PUY : à partir des mesures 

du HTDMA et à partir de mesures chimiques par classe de tailles sur impacteur en cascade 

(section 2.1.3). Ainsi, les travaux d’Holmgren et al. (2014) ont établi un HGF de 1,4580 

(kappa=0.26, RH=90% et Dp=110 nm) à partir des mesures du HTDMA pour les masses d’air 

océaniques et des particules de 110 nm de diamètre. Pour les plus grosses particules, un facteur 

de 1,7330 (kappa=0,47 ,  RH=90% et Dp=2 µm) est établi à partir des mesures sur impacteur. 

 

Tableau 3.1 : Propriétés optiques (coefficient d’extinction) et microphysiques (concentration volumique et diamètre de 

particules) pour chacune des 3 conditions analysées mettant en jeu différents coefficients hygroscopiques et pour chacun des 

modes de la distribution en taille. 

 TOTAL Submicronique Supermicronique 

Conditions 1 2 3 1 2 3 1 2 3 

Ext (Mm-1) 10,91 20,52 20,57 10,16 19,80 - 0,66 0,67 0,75 

Concentration 
(µm3.cm-3) 

- - - 2,05 2,98 - 0,61 0,89 1,05 

Dp (nm) - - - 312 455 - 1885 2748 3078 
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La Figure 3.12 montre l’impact de l’hygroscopicité des aérosols sur les deux modes de la 

distribution en taille surfacique, et le Tableau 3.1 les paramètres microphysiques des 

distributions pour chacune des conditions et les résultats du calcul de Mie à partir des 

distributions en nombre de particules. 

Comme vu précédemment dans le chapitre, la prise en compte de l’hygroscopicité des aérosols 

à un fort impact sur les diamètres des particules et leurs concentrations volumiques. Par 

conséquent, la prise en compte de l’hygroscopicité des aérosols impacte également 

significativement le calcul des propriétés optiques des aérosols. Pour un coefficient 

hygroscopique de 1,4580 appliqué sur tous les diamètres de la distribution (condition 2), le 

coefficient d’extinction global croit d’un facteur 2 par rapport au cas sec (condition 1). En 

analysant séparément les modes submicronique et supermicronique, l’étude montre 

l’importance du mode submicronique dans la caractérisation des propriétés optiques des 

aérosols : 96% du coefficient d’extinction totale provient de la partie submicronique de la 

distribution. Ceci est en accord avec les résultats de l’étude du coefficient de diffusion en 

fonction de la taille des particules d’aérosols détaillée dans la section 2.1.1. Par conséquent la 

prise en compte d’un HGF plus réaliste du mode supermicronique n’a que peu d’impact sur les 

propriétés optiques calculées ; en effet, la séparation des caractéristiques hygroscopiques des 

deux modes (condition 3) ne révèle pas de réelle influence sur les propriétés optiques (0,05  

Mm-1 de différence entre les conditions 2 et 3). Cependant, l’hygroscopicité du mode 

supermicronique reste un facteur important quant à l’analyse des propriétés microphysiques des 

aérosols. 

Figure 3.12 : Distribution en taille surfacique moyenne pour le cas des masses 

d’air océaniques. Cas sec en noir, cas humide avec HGF = 1,4580 en bleu et 

cas humide avec HGF = 1,4580 pour les particules submicroniques et HGF = 

1,7330 pour les particules supermicroniques en rouge. 
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3.4.2. Etude de sensibilité sur l’indice de réfraction 

En utilisant la même méthode, l’impact de l’indice de réfraction sur les propriétés optiques de 

l’aérosol a été analysé. Le Tableau 3.2 montre les résultats du calcul du coefficient d’extinction 

selon 4 conditions différentes : 

- Condition 4 : distribution en taille humide (HGF = 1,4580) ; mdry = 1,54 + 0,01i 

 

- Condition 5 : distribution en taille humide (HGF = 1,4580) ; mwet = 1,40 + 0,003i 

 

- Condition 6 : distribution en taille humide (HGF = 1,7330) ; mdry = 1,54 + 0,01i 

 

- Condition 7 : distribution en taille humide (HGF = 1,7330) ; mwet = 1,37 + 0,002i 

Afin d’obtenir les indices de réfraction humide propre à chaque facteur hygroscopique, la 

méthode détaillée dans les travaux de Hasan and Dzubay (1983) est utilisée (équation 3.5). 

𝑚𝑤𝑒𝑡 =
𝐷𝑝

3

(𝐷𝑝. 𝐻𝐺𝐹)
3 . 𝑚𝑑𝑟𝑦 + (1 −

𝐷𝑝
3

(𝐷𝑝. 𝐻𝐺𝐹)
3) .𝑚𝐻2𝑂 

 
(3.5) 

Avec  𝑚𝑤𝑒𝑡 l’indice de réfraction humide 

 𝐷𝑝 le diamètre des particules 

 𝐻𝐺𝐹 le facteur de croissance hygroscopique 

 𝑚𝑑𝑟𝑦 l’indice de réfraction sec 

 𝑚𝐻2𝑂 l’indice de réfraction de l’eau pure (1,33 + 0i) 

Pour un même coefficient hygroscopique, soit la même distribution en taille, les résultats 

montrent une modification significative des propriétés optiques de l’aérosol en fonction de 

l’indice de réfraction utilisé pour le calcul de Mie. Pour un facteur hygroscopique de 1,4580, 

l’utilisation de l’indice de réfraction humide (mwet = 1,40 + 0,003i au lieu de mdry=1,54 + 0,01i) 

correspond à une décroissance du coefficient d’extinction d’environ 45% (de 20,52 Mm-1 à 

13,22 Mm-1) et pour un facteur hygroscopique de 1,7330 (mwet = 1,37 + 0.002i), une 

décroissance du coefficient d’extinction d’environ 40% (de 25,12 Mm-1 à 15,62 Mm-1). Les 

mêmes conclusions peuvent être établies à partir de l’étude du mode submicronique. Pour le 

mode supermicronique, l’impact de l’indice de réfraction reste très faible.  

 

 

 

 



Chapitre 3 : Comparaison instrumentale 

 

 75 

 

 

Tableau 3.2 : Propriétés optiques pour chacune des 4 conditions analysées mettant en jeu différents indices de réfraction et pour 

chaque mode de la distribution en taille. 

 

Dû à l’augmentation de la taille des particules, la prise en compte de la croissance 

hygroscopique des aérosols a pour conséquence une augmentation de leurs propriétés optiques. 

Cependant, l’utilisation d’un indice de réfraction humide, plus faible que l’indice de réfraction 

sec, entraine une diminution des propriétés optiques de l’aérosol. Malgré des effets opposés et 

pouvant se compenser sous certaines conditions, la prise en compte du caractère hygroscopique 

des aérosols semble avoir un effet conséquent sur les propriétés optiques des aérosols et est 

donc essentielle dans l’étude des aérosols. 

Le coefficient d’extinction ainsi calculé à partir de la distribution en taille mesurée au puy de 

Dôme est comparé à l’extinction établie à partir du photomètre sur l’année 2011. La Figure 

3.13 montre les résultats de la comparaison entre les coefficients d’extinction établis par les 

mesures photométriques (equation 3.4) et le calcul de Mie pour des distributions en taille 

sèches et humides. L’indice de réfraction sec est pris à 1,54 + 0,01i. Pour le cas humide, le 

facteur de croissance hygroscopique HGF est pris à humidité ambiante et l’indice de réfraction 

 TOTAL Submicronique Supermicronique 

 4 5 6 7 4 5 6 7 4 5 6 7 

Ext 
(Mm-1) 

20,52 13,22 25,12 15,62 19,80 12,49 24,47 14,96 0,67 0,67 0,59 0,60 

Figure 3.13 : Comparaison des coefficients d’extinction établie à partir du photomètre et du calcul de Mie selon a) des distributions 

en taille sèches, et b) des distributions en taille humides. 

a) 
b) 
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est calculé selon l’équation 3.5. Seulement les cas d’atmosphère homogène sont pris en 

compte. 

De même que pour les mesures des propriétés optiques in-situ, les coefficients d’extinction 

calculés à partir des distributions en taille in-situ sont inférieures aux extinctions établies par 

les mesures photométriques dans le cas sec. En prenant en compte l’humidité, les deux 

techniques de mesures du coefficient d’extinction sont davantage en accord (Figure 3.13 b)). 

 

Conclusions du chapitre: 

Ce chapitre s’est particulièrement intéressé à l’étude de la mesure des propriétés optiques et 

microphysiques de l’aérosol suivant différentes techniques de mesures largement utilisées en 

science de l’atmosphère. Une année complète de mesures regroupant la mesure en simultanée 

de 6 instruments différents a été utilisée dans cette partie de l’étude. La comparaison des 

mesures du coefficient d’extinction entre les instruments in-situ de la station PUY et du 

photomètre de la station CZ a montré que les mesures réalisées à la station PUY sont 

représentatives de la colonne atmosphérique. Pour chaque saison, les deux techniques de 

mesures sont bien corrélées. Cependant, un biais important (86%) entre les mesures in-situ et 

les mesures photométriques est observé lorsque la totalité du signal photométrique est considéré 

comme provenir de la couche de mélange atmosphérique et que la structure de l’atmosphère 

n’est pas prise en compte. Ce biais est d’autant plus important lorsque la couche de mélange est 

basse et que les mesures d’altitude in-situ sont majoritairement représentatives de la troposphère 

libre. 

Le biais est diminué lorsque les cas de l’étude sont filtrés des conditions d’atmosphère 

hétérogène et que la structure verticale de l’atmosphère est prise en compte (séparation des cas 

de couche de mélange et de troposphère libre). En combinant l’application de l’algorithme 

STRAT sur les profils LIDAR et les mesures in-situ d’humidité relative, l’année de mesures est 

filtrée des cas nuageux et des événements de panache d’aérosol transportés à haute altitude et 

dissociés de la couche de mélange. Le filtre nuage réduit significativement le nombre de points 

de comparaison de l’étude (33% du nombre de point initial pour l’extinction et 30% des points 

pour la distribution en taille) et diminue également les facteurs de corrélation. Cependant, en 

ne prenant en compte que les conditions d’atmosphère homogène et en corrigeant les 

extinctions photométriques par les contributions des différentes couches d’aérosols, le biais 

entre les deux techniques de mesures est réduit considérablement (de 86% à 55% pour les cas 

de couche de mélange). 

Le biais entre les deux techniques de mesures est également nettement diminué (10% de 

différence entre les deux techniques) lorsque la structure de la troposphère est définie comme 

une décroissance linéaire de la quantité d’aérosols avec l’altitude. Les résultats sont très 

probants et cette définition de la structure de l’atmosphère figure être un choix prioritaire lors 

de l’analyse des données in-situ et photométriques. Cependant, les résultats présentés dans cette 
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partie à ce niveau, ne prennent pas en compte l’effet de l’humidité sur les mesures in-situ et 

pourraient alors montrer un biais important entre les deux techniques de mesures. 

Cette première étape a permis d’étudier plus en avant les paramètres microphysiques de 

l’aérosol restitués par les mesures photométriques. En conditions sèches, la comparaison de la 

distribution en taille des aérosols montre des diamètres du mode fin in-situ 44% plus importants 

que ceux issus des inversions photométriques, et des concentrations volumiques 20% 

inférieures et supérieures pour les cas de couche de mélange et de troposphère libre 

respectivement. En parallèle avec le biais de l’étude du coefficient d’extinction, les résultats 

permettent de rendre compte de la surestimation de la concentration volumique établie par le 

photomètre en condition de troposphère libre à la fois pour le mode fin et le mode grossier. 

L’étude s’est également intéressée à l’impact de l’humidité sur  la comparaison des paramètres 

des distributions en taille. L’application d’un facteur hygroscopique sur les distributions en 

taille in-situ montre un fort impact de l’humidité sur le mode fin qui augmente alors le biais 

entre les diamètres mesurés par les deux techniques de mesures. 

Un test de sensibilité a en effet montré que les propriétés des aérosols sont particulièrement 

influencées par le coefficient de croissance hygroscopique appliqué sur la distribution en taille 

ainsi que l’indice de réfraction. L’analyse portée sur le calcul du coefficient d’extinction à partir 

des distributions en taille in-situ et selon la théorie de Mie rend également compte de 

l’importance de la prise en compte de l’humidité ambiante dans la comparaison des techniques 

de mesures des propriétés optiques de l’aérosol surtout pour le mode submicronique. 

Ces premiers résultats de thèse sont primordiaux pour (1) asseoir la représentativité du site du 

puy de Dôme par rapport à la colonne atmosphérique, la couche de mélange et la troposphère 

libre et (2) analyser la cohérence de l’ensemble de la base de données pour permettre de nous 

attacher, à présent, à l’analyse de l’importance optique des aérosols de haute altitude.
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Chapitre 4 : Transport des aérosols à haute 

altitude : étude des propriétés optiques des 

aérosols depuis l’observatoire de Chacaltaya 

(5240 m), Bolivie. 

Dans la couche de mélange, les aérosols sont soumis à de nombreux processus qui diminuent 

leur durée de vie comme la sédimentation, la coagulation ou encore la pluie. Dans la troposphère 

libre, ces processus sont nettement moins conséquents et la durée de vie des aérosols dans 

l’atmosphère ainsi que leur répartition spatiale augmente considérablement. Il est donc 

important de caractériser le transport des aérosols en haute couche et de connaitre leurs 

propriétés optiques et radiatives ainsi que leur évolution au cours du temps. Les mesures in-situ 

et de télédétection décrites et étudiées dans les chapitres précédents sont utilisées dans ce but. 

L’atmosphère de l’Amérique du Sud est influencée par de multiples sources d’aérosol. Selon la 

direction du vent et la localisation de la station de mesures, les aérosols présents dans 

l’atmosphère peuvent provenir de sources naturelles comme les poussières minérales provenant 

de l’Ouest de la Cordillère des Andes, de la Patagonie ou du désert du Sahara, des sels marins 

provenant des océans Pacifique et Atlantique, des cendres volcaniques provenant des nombreux 

volcans actifs de la Cordillère des Andes, mais également des émissions anthropiques 

importantes provenant des transports, des industries et des feux de biomasse principalement 

d’Amazonie. Ceci fait de cette région du globe, encore peu documentée, un lieu privilégié pour 

l’étude des aérosols. 

Les conditions atmosphériques du nord de l’Amérique du Sud étant principalement influencées 

par un climat tropical, l’année est définie selon deux saisons: une saison sèche de mai à octobre, 

et une saison humide de novembre à avril. La saison humide est caractérisée par une atmosphère 

peu chargée en aérosols par rapport à la saison sèche, ce qui est principalement expliqué par le 

lessivage des aérosols par les précipitations pendant cette période. 

En fin de période sèche, généralement en août et en septembre, d’importants feux de biomasse 

(Biomass Burning, BB) déclenchés par la sécheresse et la déforestation de la forêt Amazonienne 

influencent de façon significative la composition de l’atmosphère et ainsi ses propriétés 
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optiques et radiatives. 80% de la déforestation mondiale est localisée en zone tropicale dont un 

tiers en Amazonie. En l’espace de 10 ans, le Brésil a perdu environ 7,4% de sa superficie en 

forêt et 5,2% pour la Bolivie (4,8% pour la France) (selon www.globalforestwatch.org). Les 

panaches alors émis par ces feux sont fortement concentrés en particules absorbantes comme le 

carbone suie (Black Carbon, BC) et les composés organiques (Organic Compounds, OC), et 

engendrent ainsi d’importants effets sur les propriétés optiques de l‘atmosphère.  

De nombreuses études s’intéressent aux conséquences importantes des épisodes de feux de 

biomasse sur les propriétés optiques de l’atmosphère. Holben et al. (1996) ont étudié ces 

propriétés optiques de l’aérosol à partir de mesures photométriques sur différents sites au Brésil, 

plus ou moins proches des sources (Jamari, Santarem, Tucurui, Porto National, Brasilia, Cuiaba, 

Alta Foresta et Ji Parana) (Figure 4.1). Ainsi, des panaches ont été analysés avec des épaisseurs 

optiques (AOD) supérieures à 1,0 (contre un maximum de 0,27 à 440 nm avant l’influence des 

panaches) et pouvant résider dans l’atmosphère sur une durée de 2 mois. Pour l’albédo de 

simple diffusion (SSA), Reid et al. (2005) ont également établi à partir de mesures 

photométriques de différents sites AERONET de zones tropicales des valeurs de 0,85 à 550 nm 

proche de la source augmentant avec le temps après émission jusqu’à 0,89. La dépendance 

spectrale du SSA donne également des informations  importantes sur la nature des aérosols 

(section 1.2.3.2.3). Le Tableau 4.1 référence les études sur la dépendance spectrale du SSA 

pour différentes régions et différents types de masse d’air. Ainsi, les cas de poussières 

désertiques (ou dust) sont principalement caractérisés par des pentes positives alors que les cas 

de pollution urbaine ou de feux de biomasse sont caractérisés par des pentes négatives liées au 

caractère absorbant des particules ainsi émises.  

Tableau 4.1: Pentes caractéristiques de la dépendance spectrale de l’albédo de simple diffusion issues de la 

littérature pour différents type de masse d’air (désertiques en orange, urbaine en noir, et de feux de biomasse en 

vert). 

SSA slope

Dubovik et al., 2002 Goddard Space Flight Center, Maryland -3,01E-05

Creteil/Paris -3,69E-05

Maldives -1,03E-04

Mexico  City -1,05E-04

Boreal Forest -5,95E-05

Amazonian Forest -6,83E-05

South American Cerrado -8,67E-05

African Savanna -1,65E-04

Lanal/Hawaii -1,84E-05

Cape Verde 9,74E-05

Solar Village/Saudi Arabia 9,05E-05

Bahrain/Persian Gulf 6,70E-05

Derimian et a., 2016 Urban (Paris) -7,98E-05

Dust (Dakar, Senegal) 1,08E-04

Mixture dust and urban (Kanpur, India) 4,22E-07

Biomass burning (Mongu, Zambia) -2,19E-04

Mixture dust and biomass burning (Dakar, Senegal) 2,44E-05

Mishra et al., 2014 Polluted Dust 3,80E-05

Dust 1,10E-04

Polluted Continental -5,47E-05



Chapitre 4 : Transport des aérosols à haute altitude 

 

 81 

 

L’impact des particules d’aérosols issues des différentes sources locales ou régionales sur les 

propriétés de l’atmosphère dépend également de l’altitude du site de mesures. Les travaux de 

Husar et al. (2000) ont établi des coefficients d’extinction à partir de mesures au sol autour du 

bassin Amazonien lors de la période BB. L’étude montre en moyenne des coefficients 

d’extinction entre 0,1 et 0,2 km-1 mais pouvant atteindre des valeurs de 0,6 km-1 sur la station 

de Sucre (2903 m), 1,0 km-1 à Vallegrande (1998 m) et 2,0 km-1 à Camiri (792 m) (Figure 4.1). 

Sur la station de “Fazenda Nossa Senhora Aparecida” (FNSA, 770 m) au Brésil, Chand et al. 

(2006) ont mesuré depuis le sol des coefficients d’absorption et de diffusion atteignant 70 Mm-

1 (à 532 nm) et 1435 Mm-1 (à 545 nm) respectivement lors d’importantes émissions 

(PM2.5>225µg.m-3). 

Les travaux d’Andrews et al. (2011) mettent également en évidence l’importance des propriétés 

optiques des aérosols de troposphère libre à partir de différentes stations d’altitude et montrent 

que l’AOD de troposphère libre représente entre 10 et 35% des propriétés optiques moyennes 

pour les stations de l’étude (Mauna Loa, USA; Lulin Mountain, Taiwan; Nepal Climate 

Observatory — Pyramid; Izaña, Espagne; Mount Waliguan, Chine; Beo Moussala, Bulgarie; 

Mount Bachelor, USA; Monte Cimone, Italie; Jungfraujoch, Suisse; Whistler Mountain, 

Canada). Grâce à l’important panel instrumental des stations in-situ d’altitude utilisé dans leur 

étude, une grande partie des paramètres nécessaires à l’étude de l’effet des aérosols sur le climat 

(coefficients d’extinction, albédo de simple diffusion et coefficient d’angström) a donc été 

analysé. Ainsi, leurs travaux montrent que les paramètres optiques intensifs et extensifs 

décrivant l’aérosol en troposphère libre sont très variables en fonction de la saison et des sources 

(coefficient d’extinction entre environ 1 Mm-1 et 320 Mm-1 pour une même saison mais des 

sites différents). A partir de différentes techniques instrumentales (in-situ, LIDAR au sol et 

Figure 4.1: Carte des lieux 

d’études des feux de biomasse en 

Amérique du Sud. Les zones 

vertes représentent la couverture 

forestière et les zones roses la 

surface forestière perdue entre 

2000 et 2014 

(www.earthenginepartners.appsp

ot.com). 
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spatiale), l’étude montre également de bons accords quant à la restitution du coefficient 

d’extinction des aérosols de troposphère libre. Néanmoins, aucune des stations de l’étude n’est 

référencée dans l’hémisphère sud alors que cette région du globe présente la part la plus 

importante des émissions naturelles d’aérosols. 

Les mesures des propriétés optiques de l’atmosphère nécessaires à l’étude de l’impact radiatif 

des aérosols sont étudiées dans cette partie depuis le site de montagne particulier de Chacaltaya 

(5240 m, Bolivie) entre 2012 et 2014. Regroupant un panel instrumental complet entre mesures 

in-situ et de télédétection, le site permet alors d’étudier en détails les caractéristiques des 

aérosols provenant de diverses sources ainsi que de leurs contributions optiques en haute 

troposphère. Après avoir analysé les variations saisonnières et journalières des propriétés 

optiques générales de l’aérosol, elles sont étudiées plus en détail selon leurs origines et leurs 

implications dans les différentes couches de l’atmosphère. 

4.1. Conditions météorologiques du site de l’étude 

Influencées par un climat tropical, les conditions atmosphériques de cette région sont séparées 

selon deux périodes : une période humide de décembre à mars (valeurs moyennes à La Paz en 

Bolivie : Tmax = 17°C, Tmin = 6°C et précipitation = 95 mm/mois, WET, en bleue sur la Figure 

4.2) et une période sèche de mai à septembre (Tmax = 17°C, Tmin = 2°C et précipitation = 15 

mm/mois). Dans cette étude, la période sèche est séparée en deux périodes : une période sèche 

(DRY, en orange sur la Figure 4.2) et une période sèche influencée par les feux de biomasse 

Figure 4.2: Moyennes mensuelles des précipitations (histogramme), et des températures minimales (ligne 

bleue) et maximales (ligne jaune) à La Paz, Bolivie (www.andes-amazonia.com, données météorologiques 

de l’aéroport de El Alto). 

WET DRY BB 
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(BB, en verte sur la Figure 4.2). Les mois d’avril, octobre et novembre sont pris comme 

périodes de transitions. 

La station de mesures in-situ GAW de Chacaltaya en Bolivie décrite dans le chapitre 2 

enregistre une grande diversité de particules. Les données utilisées dans ce chapitre ont été 

accumulées sur 3 années de mesures continues. La complémentarité des mesures in-situ de la 

station d’altitude de Chacaltaya et des mesures de télédétection de La Paz permet d’obtenir une 

information complète et précise sur les aérosols de chaque couche atmosphérique. De par son 

altitude (5240 m), la station est souvent représentative des conditions de troposphère libre 

(Moreno et al., en préparation) et permet alors d’étudier de façon spécifique les aérosols 

transportés dans cette couche. 

4.2. Caractérisation des conditions météorologiques des mesures 

4.2.1. Séparation des mesures selon couche de mélange ou troposphère libre 

Il est possible de déterminer de quelle couche de l’atmosphère les aérosols mesurés sont 

représentatifs à partir de l’analyse de différents traceurs. Dans le cas de Chacaltaya, une 

méthode basée sur la variation de la direction horizontale du vent est utilisée afin de séparer les 

conditions de couche de mélange des conditions de troposphère libre au niveau de la station de 

mesures (Moreno et al, en préparation). En effet, la couche de mélange est caractérisée par de 

fortes turbulences (variations importantes de la direction du vent) alors que la troposphère libre 

est caractérisée par des flux majoritairement laminaires (variations faibles de la direction du 

vent). La Figure 4.3 présente la déviation standard de la direction du vent mesurée depuis la 

station de Chacaltaya sur une période de 3 jours. Un seuil de 12.5 degrés sur la variation de la 

direction du vent est pris afin de séparer les conditions de couche de mélange (en bleu, ML) et 

de troposphère libre (en rouge, FT). Les cas en jaune (gFT) présentent des conditions d’interface 

difficile à caractériser (Moreno et al., en préparation). 

Figure 4.3: Exemple de variation standard de la direction du vent mesurée à la station d’altitude de Chacaltaya (5240 m) entre le 31 

Mai 2015 et le 2 Juin 2015 avec 15 min de résolution. 
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Les marqueurs ainsi établis à partir de cette méthode permettent alors de séparer le jeu de 

données de la station entre les différentes conditions atmosphériques et ainsi de déterminer les 

propriétés optiques, microphysiques et chimiques de chacune des couches d’aérosols 

indépendamment.  

La Figure 4.4 met évidence la variation journalière et saisonnière de la fraction de chacun des 

marqueurs (ML en rouge, FT en bleu et gFT en noir). Il est clairement visible que les conditions 

de troposphère libre dominent pendant la nuit alors que les conditions de couche de mélange 

dominent pendant la journée pour chaque saison. Ce phénomène est d’autant plus marqué en 

saison sèche avec plus de 80% de cas de ML en journée (contre 60% en période humide) et plus 

de 70% de cas de FT pendant la nuit (contre moins de 60% en période humide). Il est également 

intéressant d’observer que la période d’inversion de la dominance entre ML et FT (ligne 

pointillée noire) se fait toujours aux mêmes heures pour chaque saison, soit aux environs de 9h 

(heure locale) le matin et aux environs de 21h (heure locale) le soir. 

 

Figure 4.4: Variations journalières de la fraction des cas de couche de mélange (ML, en 

rouge), de troposphère libre (FT, en bleu) et des cas de troposphère libre modifiée (gFT, 

en noir) pour chacune des trois saisons (humide en haut, sèche au centre et influencée 

par les feux de biomasse en bas). Les marqueurs sont définis selon la déviation standard 

de la direction du vent mesurée depuis la station d’altitude de Chacaltaya (5240 m). 
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4.2.2. Oigines des masses d’air 

A partir de modèles détaillés des flux d’air atmosphériques, il est possible d’étudier le transport 

des aérosols à courte et longue distance autour du site de l’étude. Ainsi, les sources d’émissions 

et les propriétés des aérosols selon leurs origines peuvent être analysées. 

Le modèle Hysplit (Hybrid Single Lagrangian Integrate Trajectory, section 2.3.1), utilisant le 

modèle de dynamique atmosphérique WRF (Weather Research and Forecasting), est donc 

utilisé dans cette partie pour des rétrotrajectoires sur 12h calculées toutes les heures. Afin de 

prendre en compte la complexité de la topographie du site d’altitude dans le modèle WRF, les 

rétrotrajectoires à partir de 9 points répartis autour du site (maximum de 1 km de distance) ont 

été calculées. 

Afin de faciliter la compréhension de l’analyse des rétrotrajectoires, des clusters ont été définis 

selon la provenance des masses d’air et pouvant chacun caractériser des sources d’émissions 

différentes. Ces clusters sont issus de l’important travail du groupe de recherche du Laboratorio 

de Fisica de la Atmosfera (LFA - UMSA) en Bolivie, notamment de Fernando Velarde. Ils ont 

ainsi été définis selon des rétrajectoires privilégiées dues à la topographie de la région et des 

flux atmosphériques dominants. Pour chaque cluster, il est possible d’attribuer les types de 

sources pouvant influencer les propriétés des aérosols de ces masses d’air. 

- Cluster 1 : Région urbaine de La Paz 

- Cluster 2 : El Alto et haut plateau bolivien 

- Cluster 3 : Lac Titicaca et haut plateau bolivien 

- Cluster 4 : Bassin Amazonien 

- Cluster 5 : Bassin Amazonien et région urbaine de La Paz 

Selon la saison et les provenances des masses d’air, il est possible de trancher entre les 

différentes sources possibles depuis chaque cluster pour définir la nature des aérosols mesurés. 

Les clusters 1 et 2 sont principalement influencés par les émissions anthropiques de la zone 

urbaine de La Paz et de El Alto (aéroport et industries), et des poussières minérales du haut 

plateau bolivien. L’océan Pacifique ne se trouvant qu’à environ 300 km à l’ouest de Chacaltaya, 

les masses d’air échantillonnées dans ces clusters 1, 2 et 3 sont plus humides que celles 

provenant de l’est. Au contraire, les clusters 4 et 5 sont principalement influencés par des 

émissions de particules organiques provenant de la forêt amazonienne, et de particules de suie 

issues des feux de biomasse. 
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La Figure 4.5 présente des exemples de rétrotrajectoires sur 12h pour la journée du 3 août 2012, 

la définition de chaque cluster et l’attribution de chaque rétrotrajectoire à chaque cluster 

(couleurs). Pour cette journée, 12 rétrotrajectoires sur 24 proviennent du cluster 3 (en bleu), et 

12 du cluster 4 (en vert). La classification des rétrotrajectoires selon les 5 clusters porte sur 

l’ensemble de la trajectoire mais avec un poids donné plus important sur les premières heures 

de la rétrotrajectoire (proche de la station) où celle-ci est supposée plus fiable. Ainsi des 

rétrotrajectoires classées dans un cluster peuvent avoir transité par un autre cluster 

précédemment comme cela est le cas pour certaines trajectoires des clusters 3 et 4. Cet exemple 

montre également l’importance de la connaissance de la topographie locale pour l’étude des 

rétrotrajectoires avec des masses d’air suivant distinctement les vallées au Nord-Est de la ville 

de La Paz. 

4.3. Analyses des propriétés optiques de l’aérosol 

4.3.1. Variations saisonnières et journalières 

Les médianes saisonnières du coefficient de diffusion (σscat), du coefficient d’absorption (σabs), 

du coefficient d’extinction (Ext) et de l’albédo de simple diffusion (SSA) mesurées à partir du 

jeu de données de Chacaltaya de 2012 à 2014 sont montrées Figure 4.6. 

Figure 4.5: Carte de la région de La Paz centrée sur la station de Chacaltaya et définition des 

clusters (numérotés de 1 à 5) pour la classification des rétrotrajectoires. Exemple des 

rétrotrajectoires du 3 Août 2012 (24 rétrotrajectoires sur 12h). Le repère blanc représente 100 

km. 
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La médiane [25ième percentile – 75ième percentile] du coefficient d’absorption mesurée à la 

station CHC est de 1,30 [0,81 – 2,16] Mm-1 à 500 nm. Les valeurs les plus basses sont mesurées 

pendant la période humide de décembre à mars (0,98 [0,57-1,86] Mm-1) et sont 

significativement inférieures à celles de la période sèche de mai à juillet (1,22 [0,80-1,83] Mm-

1). Les coefficients d’absorption les plus importants sont observés pendant la période sèche lors 

des épisodes de feux de biomasse localisés à l’est de la station (1,61 [1,04 – 2,76] Mm-1). Les 

mêmes variations sont observées pour les coefficients de diffusion et d’extinction avec des 

valeurs médianes de 11,80 Mm-1 [6,50 – 19,27] et 13,72 Mm-1 [8,01 – 21,93] respectivement. 

La station de Chacaltaya étant la station d’observation des composés atmosphériques de plus 

haute altitude dans le bassin amazonien, ces valeurs restent très faibles en comparaison d’autres 

études des feux de biomasse dans cette région (Husar et al. 2000 ;Chand et al., 2006). 

L’albédo de simple diffusion médian est de 0,90 [0,86 – 0,92]. Il est de 0,90 [0,84 – 0,93] 

pendant la période humide, de 0,89 [0,86 – 0,91] pendant la période sèche et est le plus élevé 

lors des épisodes de feux de forêt en Amazonie (0,91 [0,86 – 0,93]). Ceci est en désaccord avec 

ce qui est observé plus proche des sources de feux de biomasse aux alentours de la forêt 

amazonienne. Reid et al. (1998) rapportent, pour les régions de Cuiaba, Porto Vellho et Maraba 

(Figure 4.1), des SSA d’environ 0,80 à partir de mesures avion lors d’épisodes de feux de forêt. 

Cependant, les valeurs du SSA évoluent rapidement avec le temps et des valeurs de 0,85 voire 

0,90 sont observées à partir de 1 à 2 journées après émission dans ces régions (Reid et al., 1998 ; 

Figure 4.6: Médianes mensuelles du coefficient d’absorption à 500 nm, du 

coefficient de diffusion à 500 nm, du coefficient d’extinction et de l’albédo 

de simple diffusion mesurées à la station de CHC sur les 3 ans de 2012 à 

2014. Les lignes correspondent à la médiane et les barres  au domaine 

délimité par les 25ième et 75ième percentiles. 
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Reid et al., 2005). Ceci explique alors les valeurs élevées du SSA mesurées depuis la station 

CHC, plus éloignée des zones d’émissions principales et mesurant ainsi des particules âgées 

déjà de plusieurs jours. Les faibles valeurs du SSA observées en mars et en avril résultent 

majoritairement des émissions de particules de BC locales moins importantes que les feux 

amazoniens, expliquant également les plus faibles valeurs des coefficients d’absorption pendant 

cette période. 

La Figure 4.7 montre les variations journalières des propriétés optiques de l’aérosol mesurées 

à la station CHC entre 2012 et 2014 pour les saisons humide, sèche et influencée par les feux 

de biomasse. Pour chacune des 3 saisons, une nette augmentation (entre 50% et 100%) des 

paramètres optiques de l’aérosol est observée autour de 12h UTC (8h locale). Cet effet est 

principalement expliqué par la variation de la hauteur de la couche de mélange au cours de la 

journée. Les particules émises au niveau du sol sont transportées et diffusées dans la couche de 

mélange et atteignent l’altitude de la station de CHC du fait de la convection thermique et/ou 

des effets topographiques peu après le lever du soleil (section 1.4).  

Figure 4.7: Variations journalières des médianes du coefficient de diffusion, du coefficient d’absorption, du coefficient 

d’extinction et de l’albedo de simple diffusion (de haut en bas) pour la saison humide (WET), sèche (DRY) et influencée 

par les feux de biomasse (BB) à 500 nm. Les barres représentent les 25ième et 75ième percentiles. 
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Ces résultats permettent également d’observer que les conditions saisonnières influencent à la 

fois les propriétés optiques de l’aérosol pendant la journée et pendant la nuit. Malgré une forte 

dispersion des propriétés optiques de l’aérosol pendant la saison humide, principalement due 

au manque de données causé par de fortes précipitations, une nette augmentation des propriétés 

est observée entre les saisons humide et sèche ainsi qu’entre les saisons sèche et de feux de 

biomasse, y compris pendant la nuit où l’on échantillonne principalement des conditions de 

troposphère libre. 

Pour chaque saison, une baisse significative du SSA est observée (de 0,92 à 0,87 pendant la 

saison humide et de 0,90 à 0,84 pendant la saison sèche) vers 15h UTC lorsque les particules 

présentes dans la couche de mélange atteignent la station in-situ de Chacaltaya. Ceci indique 

alors une dominance des particules absorbantes dans la couche de mélange par rapport aux 

particules des couches supérieures de l’atmosphère, en accord avec les précédentes conclusions. 

4.3.2. Représentativité régionale 

Les propriétés optiques des aérosols aux alentours de la station de Chacaltaya ont également 

été étudiées au cours de cette thèse. Pour se faire, les mesures d’épaisseur optique issues de 

l’instrument MODIS et particulièrement celles du satellite Terra ont été analysées. La Figure 

4.8 montre un exemple de mesures réalisées avec cette méthode lors du passage du satellite au-

dessus de l’Amérique sur Sud le 21 septembre 2015. 

Figure 4.8 : Epaisseur optique mesurée le 21 septembre 2015 par l’instrument MODIS installé 

sur le satellite Terra. 

La Paz 
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Les mesures montrent de fortes épaisseurs optiques (> 1) autour du bassin amazonien dues à 

d’importants feux de forêt au cours de cette période. L’absence de données au sud du continent 

(Argentine) est due à la présence de nuages. Aucun nuage n’est répertorié dans la région de La 

Paz et le panache issu des feux de biomasse ne semble pas influencer l’atmosphère au-dessus 

de cette région. Cependant, les travaux de Remer et al. (2005) (environ 130 stations 

AERONET) concluent que les mesures MODIS au-dessus des sites d’altitude ne sont que très 

peu fiables. 

Les mesures d’AOD produites par l’instrument MODIS ont été comparées aux mesures 

similaires fournies par le photomètre installé à La Paz en extrayant le point de mesure du 

satellite le plus proche géographiquement. La Figure 4.9 met ainsi en relation les deux 

méthodes de mesures selon la distance (en km) entre les deux mesures (à gauche) et la saison 

(à droite). 

Bien que la différence de longueurs d’onde (30 nm de différence) entre les deux instruments 

puisse jouer un rôle sur le biais observé entre les deux mesures, on remarque une forte 

dispersion et une faible corrélation (r² = 0,30). L’étude de Remer et al. (2005) rapporte des 

coefficients de corrélation r² entre 0,45 et 0,70 au-dessus des continents et autour de 0,80 au-

dessus des océans. Les résultats au-dessus du haut plateau bolivien peuvent refléter des 

difficultés encore accrues de MODIS à établir les propriétés optiques des aérosols au-dessus 

des sites de haute altitude. Cette corrélation ne semble pas pouvoir être améliorée en ne prenant 

en compte que les points très proches de la station AERONET. Cependant, la relation entre les 

deux mesures semble être dépendante de la saison. En effet, en période sèche (en orange), les 

mesures MODIS sont clairement en dessous des mesures photométriques alors qu’en période 

humide (en bleu), la corrélation semble plus dispersée. 

Figure 4.9 : Comparaison des épaisseurs optiques établies par les mesures photométriques et satellites en fonction de la distance 

entre les deux points de mesures (à gauche) et en fonction de la saison (à droite). 
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Dans la suite de ces travaux de thèse, les mesures satellites n’ont donc pas été utilisées pour 

évaluer la représentativité de la station d’un point de vue spatial par manque de précision dans 

cette région du globe mais elles ont toutefois été utiles quant à la détection d’épisodes intenses 

de feux de biomasse. 

4.3.3. Propriétés optiques de l’aérosol selon l’origine des masses d’air 

4.3.3.1. Provenance des masses d’air 

La Figure 4.10 présente la répartition des rétrotrajectoires autour de la station de mesures de 

Chacaltaya pour chaque saison. Ces roses des vents représentent la fréquence de passage des 

rétrotrajectoires dans une certaine zone (résolution angulaire de 10°). Les résultats montrent 

que la saison sèche est particulièrement influencée par des masses d’air provenant du nord-

ouest de la station de mesures alors que pour la saison humide, les masses d’air proviennent 

principalement du nord-est de la station. Il est important de noter que pour la saison influencée 

par les feux de biomasse (BB), une part plus importante des masses d’air provient de l’est de la 

station contrairement au reste de la saison sèche. Les différents clusters définis dans la section 

4.2.2 sont représentés en couleur sur la Figure 4.10 (le cluster 1 en noir, le cluster 2 en orange, 

le cluster 3 en bleu, le cluster 4 en vert et le cluster 5 en rouge). Cependant, comme analysé 

depuis la Figure 4.5, une rétrotrajectoire complète peut passer par plusieurs clusters mais est 

assignée à un seul. Ces roses des vents indiquent donc une fréquence de passage et non pas une 

proportion des rétrotrajectoires dans chacun des clusters. Les zooms pour chaque saison 

montrent également que les masses d’air peuvent provenir du sud de la station, soit de la région 

urbaine de La Paz (cluster 1). 
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Figure 4.10 : Rose des vents des rétrotrajectoires sur 12h pour chaque saison et histogrammes des propriétés optiques médianes et 

percentiles (25ième et 75ième) à 500 nm pour chaque cluster. Cluster 1 en noir, cluster 2 en orange, cluster 3 en bleu, cluster 4 en vert et 

cluster 5 en rouge. 
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4.3.3.2. Test statistique de Wilcoxon-Mann-Whitney 

Afin d’évaluer si les propriétés optiques d’un cluster de rétrotrajectoires présente des 

différences statistiquement significatives avec les autres clusters, le test U des médianes de 

Wilcoxon-Mann-Whitney a été appliqué. Ainsi les résultats de l’analyse des coefficients 

d’extinction (Figure 4.11) ont montré que tous les clusters ne sont pas comparables 

statistiquement. En effet, si le nombre de point définissant un cluster n’est pas assez important 

ou si les médianes des deux clusters comparés sont trop proches, le test U peut être nul (en 

blanc). Chaque comparaison issue de la Figure 4.10 devra donc être pondérée par les résultats 

du test U dans la suite de l’étude. 

4.3.3.3. Etude des paramètres extensifs 

Les propriétés optiques des aérosols mesurées selon chacune des origines des masses d’air et 

pour chaque saison sont également représentées Figure 4.10. Les tendances saisonnières 

analysées dans la section précédente sont majoritairement retrouvées dans chacun des clusters. 

Les coefficients d’extinction mesurés depuis la station in-situ de Chacaltaya sont beaucoup plus 

faibles que les valeurs mesurées en plaine au Brésil  et dans les études plus proches des sources 

(Chand et al., 2006; Husar et al., 2000) (de 0,004 km-1 à 0,031 km-1 en saison humide et de 

0,004 km-1 à 0,021 km-1 en saison sèche). Néanmoins, pour chacun des clusters, la saison 

présentant les coefficients d’extinction les plus importants est la saison des feux de biomasse 

(de 28% à 80% supérieurs à ceux rencontrés en saison sèche), ce qui montre l’influence des 

feux de biomasse d’Amazonie d’un point de vue régionale. 

De plus, selon les saisons, les masses d’air présentant les propriétés optiques les plus 

importantes ne proviennent pas des mêmes clusters. Pendant la saison humide, les masses d’air 

provenant de la région urbaine de La Paz (cluster 1 en noir) et du haut plateau bolivien (cluster 

3 en bleu) possèdent des coefficients d’extinction supérieurs à 15 Mm-1 contre environ 10 Mm-

1 pour les masses d’air provenant du bassin Amazonien (cluster 4 et 5 en vert et rouge). Le test 

1 1 1

2 2 2

3 3 3

4 4 4

5 5 5

1 2 3 4 5 1 2 3 4 5 1 2 3 4 5
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Figure 4.11 : Résultats du test U de Wilcoxon-Mann-Whitney entre les coefficients d’extinction de chaque cluster et pour les 

trois saisons. Un test positif est représenté en vert. 
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U pour la saison humide confirme que les clusters 1 et 3 sont similaires (région urbaine de La 

Paz), et statistiquement différents des clusters 4 et 5 (bassin Amazonien). En saison sèche, ce 

sont principalement les masses d’air provenant de El Alto (cluster 2 en orange) qui présentent 

les coefficients d’extinction les plus élevés (environ 14 Mm-1 contre entre 8 et 12 Mm-1 pour 

les autres clusters). Selon les résultats du test U, seuls les couples de clusters 1/3 et 4/5 sont des 

coefficients d’extinction proches pendant cette saison, alors que le cluster 2 est bien 

significativement supérieur aux autres clusters. Pour la saison BB, chaque cluster présente des 

coefficients d’extinction supérieurs à 17 Mm-1 et sont les plus élevés pour les masses d’air 

provenant de la région urbaine de La Paz (cluster 1). Les mêmes conclusions sont établies à 

partir des coefficients de diffusion et d’absorption. En effet, de fortes pollutions locales 

provenant principalement de la région urbaine de La Paz et de El Alto peuvent expliquer la 

dominance des propriétés optiques des clusters 1 et 2 pour les saisons humide et sèche. Lors de 

la saison BB, en plus de ces pollutions locales, d’importants feux de biomasse (locaux ou 

régionaux) influencent chacune des masses d’air mesurées depuis la station de CHC et 

particulièrement les masses d’air venant du bassin Amazonien (cluster 4), ce qui explique alors 

d’importants paramètres optiques pour les deux types de masse d’air (bassin amazonien et 

région urbaine). Cependant, du fait de la proximité des propriétés optiques de chaque cluster, 

les résultats du test U montrent que peu de couples de clusters sont différenciables. 

4.3.3.4. Etude des paramètres intensifs 

Les variations de l’albédo de simple diffusion SSA sont également en accord avec les tendances 

saisonnières analysées dans la section précédente et ceci pour la majorité des clusters. Les 

valeurs les plus importantes sont observées en saison BB et les plus basses en saison humide. 

Toutefois, les masses d’air présentant les valeurs de SSA les plus basses, et donc caractérisant 

des aérosols absorbants, n’ont pas les mêmes origines selon les saisons. En saison humide, les 

SSA les plus faibles sont observés pour des masses d’air provenant de El Alto (0,80) (cluster 

2) alors qu’en saison sèche et BB, elles proviennent du bassin Amazonien (entre 0,83 et 0,89) 

(cluster 5). Selon l’étude de Reid et al. (2005), les mesures du SSA proches des sources 

présentent des valeurs autour de 0,85 et atteignent des valeurs autour de 0,89 au bout de 

quelques heures après émission. En effet, la station étant située à longue distance de la forêt 

Amazonienne, les fortes extinctions mesurées correspondent à des particules ayant été émises 

plusieurs jours avant d’arriver sur la station CHC. Les faibles valeurs observées en périodes 

sèche et humide reliées à la présence de particules absorbantes dans l’atmosphère peuvent être 

expliquées par des feux de biomasse locaux ou des émissions anthropiques importantes. 

4.3.3.5. Impact de la topographie régionale sur les mesures 

Comme montré dans le chapitre précédent, les propriétés optiques des aérosols mesurées depuis 

une station d’altitude dépendent fortement des conditions atmosphériques ambiantes et donc de 

la couche atmosphérique dans laquelle elle réside. La station de Chacaltaya étant située à très 

haute altitude et à l’interface entre la forêt Amazonienne et le haut plateau de la région de La 
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Paz, il est possible d’étudier à la fois les propriétés des aérosols de couche de mélange et de 

troposphère libre présentant des sources d’émission et des transports verticaux et horizontaux 

diversifiés. La Figure 4.12 rend compte de l’altitude des masses d’air le long des 

rétrotrajectoires sur 12h entre 2012 et 2014 pour les trois saisons. Les résultats montrent 

clairement que les masses d’air suivent la topographie, notamment pendant la saison sèche, 

avec des rétrotrajectoires suivant les vallées à l’est de La Paz. De plus, selon la saison et le 

cluster d’où provient la masse d’air, il est possible d’étudier à la fois des masses d’air provenant 

des basses couches de la troposphère (<5000 m) et des masses d’air ayant résidé pendant plus 

ou moins longtemps à haute altitude (>5000 m). 

 

4.3.4. Propriétés optiques de l’aérosol selon la couche atmosphérique 

Le but de l’étude étant de caractériser les propriétés optiques des aérosols transportés dans la 

haute troposphère, la méthode basée sur l’analyse de la variation de la direction du vent, 

détaillée précédemment (section 4.2.1), est appliquée au jeu de données de la station de CHC 

sur trois années de mesures. 

 

 

 

 

WET 

100 km 100 km 100 km 

Altitude (m) 

Figure 4.12: Rétrotrajectoires sur 12h des masses d’air arrivant à la station de Chacaltaya calculées entre 2012 et 2014 en fonction de leurs altitudes. 
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Figure 4.13: a) Application de la classification des rétrotrajectoires sur 96h selon la couche de mélange (en rouge) et la troposphère libre (en 

bleu) pour chaque saison. b) Propriétés optiques médianes et percentiles (25ième et 75ième) des aérosols mesurées depuis la station de mesures 

in-situ de Chacaltaya entre 2012 et 2014 à 500 nm pour les cas de couche de mélange (première barre), les cas intermédiaires (barre centrale) 

et les cas de troposphère libre (troisième barre) pour chacun des clusters. 
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L’étude des rétrotrajectoires sur 96h (Figure 4.13 a)) présente différentes conclusions que 

celles apportées par l’étude des rétrotrajectoires sur 12h (Figure 4.10 et Figure 4.12). En effet, 

sur de plus longues distances, la saison humide présente un axe nord/sud beaucoup plus 

prononcé, et la saison sèche une plus large répartition des rétrotrajectoires autour de la station. 

De plus, les cas de couche de mélange (en rouge) et de troposphère libre (en bleu) établis à 

partir de la méthode de la déviation standard du vent depuis la station ne semblent pas être 

caractéristiques d’un cluster en particulier mais permettent ainsi de définir les propriétés 

optiques des aérosols de chaque couche pour toutes les origines de masses d’air.  

La Figure 4.13 b) résume les propriétés optiques médianes dans chacun des clusters et dans 

chacune des couches (dans l’ordre : ML, gFT et FT). Pour chacune des couches de l’atmosphère 

et pour chaque cluster, les variations saisonnières des propriétés optiques sont identiques à 

celles observées dans les sections précédentes. De plus, au sein de chaque saison, la 

prédominance des clusters se retrouve à la fois en couche de mélange et en troposphère libre. 

En saison humide, les plus forts coefficients d’extinction sont observés pour des masses d’air 

provenant majoritairement de la région urbaine de La Paz (cluster 1 et 5) pour les deux couches. 

En saison sèche, les plus forts coefficients d’extinction sont observés pour des masses d’air 

provenant de El Alto (cluster 2), et en saison BB, pour les masses d’air provenant de la forêt 

Amazonienne (cluster 4). Ces observations montrent clairement l’influence importante des 

émissions d’aérosols depuis le sol sur les propriétés de la totalité de la colonne atmosphérique, 

incluant la troposphère libre. 

La Figure 4.14 répertorie les résultats du test U sur les coefficients d’extinction de chaque 

cluster pour les cas de couche de mélange (en rouge) et de troposphère libre (en bleu). Le test 

montre que pour un même cluster, les médianes des coefficients d’extinction en couche de 

mélange et en troposphère libre sont statistiquement similaires (en vert) pour chaque cluster et 

pour chaque saison. Cependant, les tests montrent que les résultats établis précédemment sont 

Figure 4.14: Résultats du test U de Wilcoxon-Mann-Whitney entre les coefficients d’extinction de chaque cluster et pour les trois saisons. 

Un test positif en couche de mélange est représenté en rouge, et en troposphere libre en bleu. Les résultats positifs du test sur la comparaison 

des mesures en couche de mélange et en troposphère libre pour un même cluster sont représentés en vert. 
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moins fiables en troposphère libre qu’en couche de mélange pour les saisons humide et BB : 

les différences entre types de masses d’air s’atténuent en troposphère libre, qui montre moins 

de contraste qu’en couche de mélange. 

De plus, pour chaque cluster et pour chaque saison, les propriétés optiques des aérosols sont 

significativement supérieures en couche de mélange par rapport à celles mesurées en 

troposphère libre. Dans le but de déterminer la part des aérosols de troposphère libre dans les 

propriétés optiques de la colonne atmosphérique totale, il est intéressant d’analyser le rapport 

des extinctions entre troposphère libre et couche de mélange. Pour la saison humide, les rapports 

des extinctions FT/ML sont de 27% à 50%, pour la saison sèche de 27% à 88% et pour la saison 

BB de 23% à 80%. Ainsi, la contribution des aérosols de troposphère libre est plus importante 

en saison sèche qu’en saison humide. A partir de la classification des masses d’air selon leurs 

origines, les contributions des aérosols de troposphère libre sont les plus importantes pour les 

masses d’air venant de El Alto et du haut plateau bolivien (cluster 2) pour la saison sèche (88% 

et 80% des extinctions en couche de mélange pour les saisons sèche et BB respectivement). Ces 

contributions sont également importantes pour les masses d’air provenant de la région urbaine 

de La Paz et du haut plateau bolivien (cluster 1 et 3) (supérieurs à 60%). Ceci indique un 

transport des aérosols en troposphère libre pour cette région principalement dû à la convection 

forcée due à la topographie et une forte convection thermique au-dessus de la région aride du 

plateau bolivien. 

L’analyse de l’albédo de simple diffusion (SSA) révèle également des informations importantes 

sur la nature des aérosols mesurés. Le SSA est généralement moins bas en troposphère libre 

qu’en couche de mélange avec des valeurs médianes de 0,88, 0,88 et 0,91 en saison humide, 

sèche et BB respectivement, contre 0,87, 0,87 et 0,89 pour les cas de couche de mélange. Les 

aérosols de troposphère libre sont donc généralement moins absorbants que les aérosols de 

couche de mélange. En effet, les aérosols de troposphère libre étant plus éloignés de leurs 

sources, leurs propriétés optiques ont évolué, et leur SSA augmenté. Les études de Balis et al. 

(2003) et Reid et al, (2005) ont montré cette augmentation du SSA en fonction du temps après 

émission à partir de mesures avion ou de télédétection. A notre connaissance, aucune étude ne 

rapporte de mesures long terme du SSA en troposphère libre. Néanmoins, les résultats du test 

statistique de Wilcoxon-Mann-Whitney montrent que cette conclusion n’est applicable que sur 

certains clusters (en vert sur la Figure 4.15). Cette tendance est inversée pour les masses d’air 

provenant du haut plateau bolivien (cluster 3) pour les saisons humides et BB pour lesquelles 

le SSA est plus élevé en ML qu’en FT. Des aérosols alors plus absorbants sont présents en 

troposphère libre qu’en couche de mélange pour ce type de masse d’air. Ceci peut être expliqué 

par la prépondérance de poussières minérales dans la couche de mélange alors que la 

troposphère libre présente des particules majoritairement issues de combustion et transportées 

à haute altitude. 
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Selon l’analyse par cluster, en condition de couche de mélange, les particules les plus 

absorbantes (SSA faible) proviennent principalement de la région urbaine de La Paz (cluster 2) 

pour les saisons humide et sèche et du bassin amazonien (cluster 5) pour la saison BB. En 

condition de troposphère libre, ces particules proviennent principalement du haut plateau 

bolivien (cluster 2 et 3) pour toutes les saisons. Ceci est en accord avec l’étude des coefficients 

d’absorption précédente, ce qui confirme le rôle important des particules absorbantes dans la 

composition de ces masses d’air. Ces résultats montrent également l’influence des émissions 

anthropiques locales sur les propriétés optiques de la basse couche de la troposphère et la 

mesure de particules « âgées » issues des feux de biomasse amazoniens.  

4.3.5. Etude de la nature des aérosols à partir de la variation spectrale du SSA 

La Figure 4.16 montre la dépendance à la longueur d’onde de l’albédo de simple diffusion des 

aérosols pour chaque saison et pour chaque cluster pour tout le jeu de données (de 2012 à 2014). 

Ces résultats donnent une information sur la nature des aérosols comme établi dans les travaux 

de Dubovik et al. (2002), Mishra et al. (2014) et Derimian et al. (2016). La saison humide 

présente de façon significative les aérosols les plus absorbants (pente de -2,54.10-4 nm-1) alors 

que la saison BB présente les aérosols les moins absorbants (pente de -3,18.10-5 nm-1). Ces 

résultats sont en accord avec les précédentes conclusions de ce chapitre sur l’analyse de l’albédo 

de simple diffusion à 500 nm. En effet, lors de la saison humide, les pollutions locales et les 

feux de biomasse locaux influencent de façon significative les mesures à Chacaltaya avec des 

particules fraichement émises, alors que les particules de feux de biomasse du bassin amazonien 

en saison BB ont subis une plus longue distance et donc, une modification importante de leurs 

propriétés optiques. Néanmoins, selon l’analyse par cluster, les clusters 4 et 5, représentatifs 

des masses d’air du bassin amazonien, présentent les pentes les plus importantes (pente 

d’environ -1.10-4 nm-1), et caractérise alors majoritairement des particules absorbantes, ce qui 

prouve tout de même la nature des particules provenant de l’est de la station de Chacaltaya. Les 

clusters 1 et 2 (pente d’environ -4,5.10-5 nm-1) sont représentatifs de particules issues de régions 
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Figure 4.15 : Résultats du test U de Wilcoxon-Mann-Whitney entre les albédos de simple diffusion de chaque cluster et pour les 

trois saisons. Un test positif en couche de mélange est représenté en rouge, et en troposphère libre en bleu. Les résultats positifs du 

test sur la comparaison des mesures en couche de mélange et en troposphère libre pour un même cluster sont représentés en vert. 
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polluées (pentes légèrement négatives, section 1.2.3.2.3) en accord avec la définition des 

clusters (région urbaine de La Paz et El Alto). Et enfin, présentant une moins forte dépendance 

avec la longueur d’onde, le cluster 3 (pente de -5.7.10-6 nm-1) est représentatif de particules 

minérales en accord avec le caractère aride du haut plateau bolivien. 

La Figure 4.17 montre la dépendance de l’albédo de simple diffusion des aérosols en fonction 

de la longueur d’onde pour chaque cluster, chaque saison et chaque couche atmosphérique. Il 

est possible d’observer que pour chaque saison et chaque couche atmosphérique, chacun des 

clusters présente des caractéristiques similaires. Ceci prouve ainsi de faible modification des 

propriétés optiques des aérosols lors de leurs transports à haute altitude. La saison humide 

présente les aérosols les plus absorbants pour chaque origine de masse d’air (forte dépendance 

avec la longueur d’onde). Ceci pourrait alors expliquer la nature des aérosols émis pendant la 

saison humide (feux de biomasse, chauffage au bois,..) et influençant ainsi de façon 

significative les coefficients d’extinction mesurés depuis la station CHC. La saison sèche 

présente des masses d’air majoritairement influencées par des poussières minérales (pente 

proche de 0). Cependant, pour chaque couche atmosphérique (ML et FT), les masses d’air 

provenant du bassin amazonien (cluster 4 et 5) sont caractérisées par d’avantage de dépendance 

spectrale que les autres origines de masses d’air. Les particules de carbone suie (Black Carbon, 

BC) émises par les feux de biomasse d’Amazonie peuvent alors influencer les propriétés 

optiques de ces masses d’air. 

 

 

Figure 4.16: Albédo de simple diffusion mesurée depuis la station de Chacaltaya en fonction de la longueur d’onde a) pour chaque saison et b) 

pour chaque cluster, et pour tout le jeu de donnés. La pente pour chaque cluster est indiquée entre parenthèses et en nm-1. 

a) b) 
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Conclusions du chapitre 

Chacun des paramètres optiques essentiels à l’étude de l’impact radiatif des aérosols a été 

examiné en détails dans cette partie des travaux de thèse. La station particulière de Chacaltaya 

(5 240 m au-dessus du niveau de la mer) en Bolivie permet l’analyse d’une grande diversité de 

type d’aérosol et donne une rare opportunité d’approfondir les connaissances sur leur 

comportement à différents niveaux de l’atmosphère, et ce, à partir d’une importante base de 

données. Ainsi, pour chaque saison, les caractéristiques de la troposphère libre peuvent être 

évaluées principalement de nuit (dans laquelle la station est entre 40 et 70% du temps)  et les 

caractéristiques de la couche de mélange de jour (80% du temps). On observe que les 

coefficients de diffusion et d’absorption sont plus élevés pendant la saison de feux de biomasse 

que pendant les deux autres saisons. Cette conclusion est vérifiée à la fois le jour et la nuit, 

montrant un impact de la couche de mélange sur la composition de la troposphère libre, à 

l’échelle de la saison. 

L’étude a été poussée davantage en utilisant les rétrotrajectoires des masses d’air afin d’associer 

des propriétés optiques des aérosols à des sources de diverses origines. 

Figure 4.17: Albédo de simple diffusion mesuré depuis la station de Chacaltaya en fonction de la longueur d’onde pour chaque 

saison (de gauche à droite), chaque couche atmosphérique (couche de mélange en-haut et troposphère libre en bas) et pour chaque 

cluster (en couleur). 
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Le bassin Amazonien présentant de forts épisodes de déforestation chaque année, de 

nombreuses études scientifiques se sont intéressées à leur impact sur la composition de 

l’atmosphère ainsi que sur le climat. Les résultats de cette étude ont permis d’observer de façon 

nette l’impact régional de ces feux de biomasse ainsi que leur influence jusqu’en troposphère 

libre. En effet, les coefficients d’extinction connaissent une augmentation de 28% à 80% entre 

août et septembre. La zone urbaine de La Paz présentant une population d’environ 790 000 

habitants et se situant à environ 20 km de la station de mesure de Chacaltaya et à 3440 m 

d’altitude, influence également de façon significative les mesures de la station. Cette étude 

permet ainsi de caractériser l’influence régionale des activités anthropiques de La Paz. Les 

résultats montrent que, au sein de chaque saison, les types de masses d’air associés aux 

coefficients de diffusion et d’absorption les plus élevés sont les mêmes en couche de mélange 

et en troposphère libre. En saison humide, les plus forts coefficients d’extinction sont observés 

pour des masses d’air provenant majoritairement de la région urbaine de La Paz pour les deux 

couches. En saison sèche, les plus forts coefficients d’extinction sont observés pour des masses 

d’air provenant du plateau de El Alto, et en saison BB, pour les masses d’air provenant de la 

forêt Amazonienne. Ces observations montrent à nouveau l’influence importante des émissions 

d’aérosols depuis le sol sur les propriétés de la totalité de la colonne atmosphérique, incluant la 

troposphère libre. Cependant, les différences entre types de masses d’air s’atténuent en 

troposphère libre par rapport à la couche de mélange, ce qui indique un « lissage » des propriétés 

optiques de l’aérosol dans la troposphère libre, probablement lié au temps de résidence plus 

long dans cette partie de l’atmosphère. 

Il est donc intéressant de déterminer la contribution de ces aérosols de troposphère libre sur la 

totalité des aérosols de la colonne atmosphérique ainsi que leur impact radiatif.
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Chapitre 5 : Contributions et propriétés 

radiatives de l’aérosol en Troposphère Libre 

Le chapitre précédent a permis de mettre en évidence l’interaction et les échanges de particules 

entre la couche de mélange et la troposphère libre. Les résultats ont également montré que la 

troposphère libre possède une part significative des aérosols de la colonne atmosphérique avec 

des propriétés optiques proches de celles des aérosols de la couche de mélange.  Dans ce 

chapitre, les contributions optiques et radiatives des particules de troposphère libre sur la 

colonne atmosphérique sont étudiées plus en détails et selon différentes techniques 

instrumentales. Le terme de forçage radiatif est utilisé quelle que soit la source d’émission des 

aérosols. 

Selon l’origine des particules d’aérosols (industrie, transport, chauffage des foyers, mais aussi 

feux de biomasse, poussières désertiques, embruns marins, ou volcaniques,…), de nombreuses 

études montrent une grande diversité d’interactions avec le rayonnement solaire (Satheesh and 

Krishna Moorthy, 2005 ; Conant et al., 2003 ; Bellouin et al., 2013 ; Mishra et al., 2014). Les 

forçages radiatifs (RF) relatifs à différents types d’aérosol publiés récemment dans la littérature 

sont rapportés Tableau 5.1. Mishra et al. (2014) rapportent sur le bassin Méditerranéen, à partir 

de mesures satellites, de télédétection et du modèle de transfert radiatif SBDART (Santa  

Barbara DISORT Atmospheric Radiative Transfert), les forçages radiatifs à différents niveaux 

de l’atmosphère (au sommet (TOA), à la surface ou la différence des deux (ATM), section 1.3) 

des poussières désertiques, de la pollution provenant du continent européen et des aérosols 

marins (Tableau 5.1) à la fois à courtes longueurs d’onde (ou shortwave, SW, en anglais) et à 

longues longueurs d’onde (ou longwave, LW, en anglais). Pour un calcul à la surface du globe, 

leurs travaux montrent que, quelle que soit la nature des particules, le forçage radiatif est 

beaucoup plus important dans les courtes que dans les longues longueurs d’onde (environ un 

ordre de grandeur de différence) et de signes opposés. (Garcıa et al., 2012) établissent à partir 

de mesures photométriques AERONET (section 2.2.1) les forçages radiatifs au sommet de 

l’atmosphère (TOA) à plusieurs localisations et donc différentes influences de masse d’air 

(entre -10 et -35 W.m-2). Leurs travaux montrent que, pour des mesures allant de 1 à 13 années, 

les régions influencées par les poussières désertiques, comme l’Afrique de l’Ouest, présentent 

les forçages radiatifs les plus importants (-35 W.m-2), suivis par l’Asie (-27 W.m-2). Des récents 

travaux se focalisent également sur l’impact des aérosols sur le climat du bassin Méditerranéen 

et de ses alentours. La campagne multi-instrumentée ChArMEx de l’été 2013 (Mallet et al., 



Chapitre 5 : Aérosols de Troposphere Libre 

 

104  

  

2016) a ainsi permis de déterminer des forçages radiatifs entre -10 et -20 W.m-2 à la surface et 

à courtes longueurs d’onde et des impacts conséquents sur la température de la surface de la 

mer, la couverture nuageuse et les précipitations. 

Les travaux de Mishra et al. (2014) montrent que, pour chaque type d’aérosol étudié, la 

différence entre les forçages radiatifs à la surface et au sommet de l’atmosphère (rapportée dans 

le type atmosphère (ATM) dans le tableau), est dans tous les cas positive. Ceci indique qu’une 

partie du rayonnement incident au sommet de l’atmosphère est absorbée par l’atmosphère et 

conduit alors à un réchauffement global de l’atmosphère. 

Dans la littérature, il est également possible de trouver le forçage radiatif par unité d’AOD, 

appelle forçage radiatif efficace (RFE = ΔF/AOD, en W.m-2.AOD-1) et qui est une fonction de 

la composition chimique des particule (Yu et al., 2006 ; Andrews et al., 2011 ; Bellouin et al., 

2013). Le Tableau 5.2 présente les valeurs modélisées du forçage radiatif établies pour 

différents types de particules à différentes altitudes de l’atmosphère (Bellouin et al., 2013). 

Tableau 5.1 : Forçage radiatif (RF) en W.m-2 pour différents types de particules et différentes régions du monde. 

Particules RF (W.m-2) Type Méthode

Mishra et al., 2014 marines 1

poussières minérales 11

continentales polluées 7

marines -7

poussières minérales -22

continentales polluées -17

marines ND

poussières minérales 2,47

continentales polluées 0,78

marines -6

poussières minérales -11

continentales polluées -10

Garcia et al., 2012 Afrique du Nord -12

Afrique de l'Ouest -35

Peninsule Arabique -20

Europe -18

Amérique du Nord -10

Asie -27

AERONET (GAME)

ATM

modèle SBDART

Surface SW

TOA

TOA

Surface LW

Atmosphère

Type d'aérosol AOD RF RFE RF RFE RF

Total 0.180 ± 0.030 -7.3 ± 1.3 -41 -10.8 ± 1.9 -60 +3.5

Anthropiques 0.073 ± 0.013 -2.9 ± 0.5 -40 -5.8 ± 1.1 -80 +3.0

Poussières minérales 0.043 ± 0.014 -1.4 ± 0.4 -33 -1.9 ± 0.6 -44 +0.5

Marins 0.055 ± 0.016 -2.8 ± 0.8 -51 -2.8 ± 0.8 -51 +0.0

Mode fin naturel 0.009 ± 0.004 -0.3 ± 0.2 -33 -0.3 ± 0.2 -33 +0.0

TOA Surface

Tableau 5.2 : Forçage radiatif et forçage radiatif efficace global au sommet de l’atmosphère (TOA), en surface ou dans l’atmosphère 

pour différents types de particules d’aérosols (Bellouin et al., 2013). 
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Concernant les aérosols de troposphère libre, les travaux de Andrews et al. (2011) rapportent 

des forçages radiatifs efficaces (RFE) au sommet de l’atmosphère depuis 10 stations d’altitude 

(supérieures à 2300 m). Etant donné les variations journalières de la concentration des aérosols 

sur ces stations d’altitude, la séparation des mesures selon leur localisation en couche de 

mélange ou troposphère libre se fait à partir de l’heure de la journée, soit en début et fin de 

journée pour les mesures en troposphère libre. Bien que les stations soient réparties sur tout le 

globe, les résultats montrent peu de variations spatiales du RFE en troposphère libre (entre -30 

et -20 W.m-2.AOD-1) et sont très peu différents du RFE de la colonne atmosphérique (inférieurs 

à 15%). En accord avec les résultats du chapitre précédent, ceci montre alors une signature du 

transport significatif des aérosols en troposphère libre et sur de longues distances. De plus, 

(Garcıa et al., 2012) établissent les forçages radiatifs des aérosols de troposphère libre à partir 

de stations AERONET d’altitude. Avec des épaisseurs optiques inférieures à 0,1, leurs résultats 

montrent toutefois des forçages radiatifs des aérosols de troposphère libre à la surface d’environ 

-10 W.m-2. 

Du fait du faible nombre d’études sur les aérosols de troposphère libre malgré leur importante 

signature sur le bilan radiatif global, ce chapitre s’intéresse en premier lieu à la détermination 

de la contribution optique des aérosols de la troposphère libre par différentes méthodes 

instrumentales. Les propriétés optiques des aérosols de troposphère libre alors établies sont 

intégrées dans un modèle de transfert radiatif (SBDART) afin d’estimer leur impact radiatif, et 

les variations saisonnières et journalières sont analysées pour les aérosols de troposphère libre 

présents au-dessus du site du puy de Dôme. 

5.1. Contribution optique des aérosols de troposphère libre 

Afin de déterminer la contribution optique des aérosols de troposphère libre, plusieurs méthodes 

peuvent être utilisées selon les situations géographiques des stations de mesures ainsi que les 

disponibilités instrumentales. Le site du puy de Dôme offre un panel instrumental entre 

techniques de mesures in-situ et de télédétection sur des stations co-localisées et dont la 

maintenance continue permet d’obtenir de larges jeux de données.  

Dans cette partie, la comparaison des méthodes est réalisée à partir de l’instrumentation 

disponible sur la station du puy de Dôme (PUY, 1465 m d’altitude) et du campus des Cézeaux 

(CZ, 420 m d’altitude). En particulier, pour cette étude, un deuxième photomètre a été installé 

en juillet 2015 au sommet du puy de Dôme afin d’obtenir davantage d’information sur la 

structure de l’atmosphère. La Figure 5.1 rend compte de la disponibilité instrumentale utile à 

l’étude pour l’année 2015. 
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5.1.1. Méthodologies 

5.1.1.1. Couplage des mesures photométriques et mesures in-situ 

Il est bien connu que la hauteur de la couche de mélange évolue principalement en fonction des 

effets de convection dus au réchauffement de la surface de la terre. Ainsi, la couche de mélange 

est généralement la plus épaisse en journée et la plus fine la nuit. Les stations situées à une 

altitude proche du sommet de la couche de mélange locale permettent alors d’analyser à la fois 

les conditions de couche de mélange et de troposphère libre en fonction des conditions 

atmosphériques locales. 

L’utilisation de certains traceurs physiques ou chimiques permet d’identifier les conditions 

atmosphériques dans lesquelles l’instrumentation de la station mesure. Dans le chapitre 

précèdent, la déviation standard de la direction du vent a permis de séparer les cas de couche 

de mélange et de troposphère libre dans le jeu de données de la station de Chacaltaya (Moreno 

et al., en préparation). D’autres méthodes existent dans ce même but comme le rapport des 

concentrations NOx/CO (Herrmann et al., 2015), la concentration en radon (Griffiths et al., 

2013 ; Griffiths et al., 2014), mais aussi les profils verticaux de l’atmosphère avec un LIDAR 

(méthode de la WCT, section 2.2.3.5.2), ou des modèles de dynamique atmosphérique 

(ECMWF). La combinaison de ces méthodes permet de réduire les incertitudes sur la 

détermination des conditions de mesures. Les travaux de Farah et al. (en préparation) au puy de 

Dôme utilisent différentes méthodes et leur combinaison afin de différencier de manière plus 

robuste les couches de la troposphère. Pour chaque traceur, des seuils ont ainsi été définis pour 

séparer les conditions atmosphériques de couche de mélange de celles de troposphère libre : 

 Radon : troposphère libre si la concentration en radon est supérieure à 0,67 Bq.m-3. 

 NOx/CO : troposphère libre si le rapport est supérieure à 0,005. 

 WCT et ECMWF : troposphère libre si l’altitude de la couche de mélange est inférieure 

à 1465 m + Hs. Hs correspondant à la modification de la hauteur de la couche de mélange 

due à la topographie du site établie par les travaux de Venzac et al. (2009) au puy de 

Dôme (section 1.4). 

Figure 5.1 : Disponibilité instrumentale sur le site du Puy de Dôme pour l’année 2015. 
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L’attribution des couches atmosphériques selon les différentes méthodes est donnée Figure 5.2 

pour l’année 2015. L’absence de résultats aux mois de janvier et février est due au manque de 

données en CO, et au mois d’août, au manque de données de radon. Ces résultats montrent ainsi 

que pour 53% des cas, les quatre méthodes indiquent les mêmes résultats (42% du temps en 

condition de couche de mélange et 11% du temps en troposphère libre). Cependant, les 

différentes méthodes sont plus ou moins fiables selon les conditions météorologiques et 

instrumentales. Dans ces travaux de thèse, nous considérons que lorsque trois des quatre 

méthodes de détermination de la hauteur de la couche de mélange sont en accord, le résultat est 

fiable (soit 77% du temps en conditions de couche de mélange et 20% du temps en conditions 

de troposphère libre). De plus, on observe que la méthode la plus souvent en défaut est celle 

basée sur le radon. 

Dans le but de déterminer la contribution des aérosols de troposphère libre au forçage radiatif 

des aérosols de la troposphère, il est d’abord nécessaire d’établir le rapport entre la quantité 

d’aérosols dans cette couche par rapport à la totalité de la colonne atmosphérique. L’utilisation 

des paramètres extensifs est donc nécessaire pour ce calcul. L’épaisseur optique (AOD) de la 

colonne atmosphérique peut être établie à partir des mesures photométriques. A partir des 

mesures in-situ en conditions sèches, l’AOD peut être également estimée grâce aux mesures du 

néphélomètre et du MAAP, et de la connaissance de la hauteur de la couche atmosphérique 

mesurée (section 2.2.3.5.2). La contribution des aérosols de troposphère libre (RFT) peut donc 

se calculer selon: 

𝑅𝐹𝑇 =
𝐴𝑂𝐷𝐹𝑇
𝐴𝑂𝐷𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙

 (5.1) 

Avec  𝐴𝑂𝐷𝐹𝑇: l’épaisseur optique caractéristique de la troposphère libre calculée à l’aide des 

mesures in-situ. 

Figure 5.2 : Résultats des méthodes de détermination des conditions atmosphériques pour l’année 2015. ML : toutes les méthodes 

indiquent que la station de mesures se situe en condition de couche de mélange. FT : toutes les méthodes indiquent que la station 

mesure en condition de troposphère libre. ML 3/4 : une seule des méthodes n’indique pas que la station mesure en condition de couche 

de mélange. FT 3/4 : une seule des méthodes n’indique pas que la station mesure en condition de troposphère libre (la couleur indique 

la méthode en défaut). Interface : deux méthodes indiquent que la station mesure en condition de troposphère libre et deux autres en 

couche de mélange. D’après Farah et al. (en préparation). 
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 𝐴𝑂𝐷𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙: l’épaisseur optique caractéristique de la totalité de la troposphère obtenue par 

le photomètre des Cézeaux. 

Ainsi, selon les conditions atmosphériques dans lesquelles la station de mesures se situe, 

l’AODFT peut être établie soit à partir des mesures in-situ du coefficient d’extinction en 

troposphère libre : 

𝐴𝑂𝐷𝐹𝑇 = ∫ 𝐸𝑥𝑡𝐹𝑇𝑑𝑧
𝑡𝑟𝑜𝑝𝑜𝑝𝑎𝑢𝑠𝑒

𝑎𝑙𝑡𝑖𝑡𝑢𝑑𝑒𝑑𝑢𝑠𝑜𝑚𝑚𝑒𝑡𝑑𝑒𝑙𝑎𝑐𝑜𝑢𝑐ℎ𝑒𝑑𝑒𝑚é𝑙𝑎𝑛𝑔𝑒

 (5.2) 

Avec 𝐸𝑥𝑡𝐹𝑇: le coefficient d’extinction caractéristique de la troposphère libre. 

Soit à partir des mesures in-situ du coefficient d’extinction en couche de mélange (ExtML) et 

des mesures photométriques: 

𝐴𝑂𝐷𝐹𝑇 = 𝐴𝑂𝐷𝑝ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚è𝑡𝑟𝑒 −∫ 𝐸𝑥𝑡𝑀𝐿𝑑𝑧
𝑎𝑙𝑡𝑖𝑡𝑢𝑑𝑒𝑑𝑢𝑠𝑜𝑚𝑚𝑒𝑡𝑑𝑒𝑙𝑎𝑐𝑜𝑢𝑐ℎ𝑒𝑑𝑒𝑚é𝑙𝑎𝑛𝑔𝑒

𝑠𝑢𝑟𝑓𝑎𝑐𝑒

 (5.3) 

 

Avantages du couplage in-situ/photomètre: Les instruments utilisés sont très largement 

utilisés sur la totalité du globe et apportent de fortes précisions sur les mesures. 

Inconvénients de ce couplage: Des hypothèses doivent être faites sur l’homogénéité des deux 

couches atmosphériques, leurs épaisseurs et l’hygroscopicité des aérosols (chapitre 3). De plus, 

un minimum de 3 instruments doit être opérationnel sur la même période. 

L’extinction mesurée par le lidar (ExtLIDAR issue de l’inversion de Klett avec un rappport 

LIDAR fixe, section 2.2.3.3.) peut être intégrée de l’altitude du puy de Dôme jusqu’à une 

altitude où cette intégale est égale à l’épaisseur optique mesurée par le photomètre du puy de 

Dôme (AODPUY) vérifiant ainsi l’équation 5.4. Cette altitude peut être considérée comme 

l’altitude maximale de mesures des aérosols observés par le photomètre. 

𝐴𝑂𝐷𝑃𝑈𝑌 = ∫ 𝐸𝑥𝑡𝐿𝐼𝐷𝐴𝑅𝑑𝑧
𝐴𝑙𝑡𝑖𝑡𝑢𝑑𝑒𝑚𝑎𝑥𝑖𝑚𝑎𝑙𝑒

𝐴𝑙𝑡𝑖𝑡𝑢𝑑𝑒𝑃𝑈𝑌

 (5.4) 
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Contrairement à l’utilisation du photomètre placé au campus des Cézeaux (420 m d’altitude), 

cette méthode permet de ne prendre en compte que les aérosols au-dessus de 1465 m d’altitude. 

Les corrections d’overlap du LIDAR ne s’appliquant qu’au maximum vers 1200 m d’altitude 

(section 2.2.3.4), cette méthode permet alors de s’abstenir de ces corrections nécessaires en 

basse couche pour les profils LIDAR. Néanmoins, les longueurs d’onde utilisées sont de 440 

nm pour le photomètre et 355 nm pour le LIDAR, pouvant induire un biais dans le calcul. 

Les résultats présentés à la Figure 5.3 montrent des altitudes maximales pour les aérosols 

d’environ 5km en été et de maximum 3 km en automne. En effet, en été, la convection 

thermique entraine les particules d’aérosols en altitude ce qui explique cette hauteur plus élevée 

qu’en automne. Dans la suite de l’étude, la prise en compte de cette forte variation saisonnière 

de la hauteur maximale est analysée en parallèle à l’approximation d’une altitude maximale 

constante de 5 km (Nicolas et al., en préparation). Pour ce faire, une régression polynomiale 

des points de la Figure 5.3 est réalisée pour pouvoir estimer la hauteur maximale même en 

absence de données simultanées du LIDAR et du photomètre du puy de Dôme. 

5.1.1.2. Couplage de deux photomètres 

Le photomètre n’apporte qu’une mesure intégrée sur la colonne atmosphérique sans prendre en 

compte sa structure verticale. Cependant, cette téchnique de mesures permet de prendre en 

compte la totalité des aérosols présents au-dessus de l’instrument. La disposition de deux 

instruments à des altitudes différentes permet ainsi d’établir la contribution des aérosols situés 

entre ces deux instruments et au dessus du plus haut des deux photomètres par rapport à la 

totalité de la colonne atmosphérique. 

Ainsi, il est possible d’obtenir la contribution des aérosols de tropopshère libre lorsque le 

photomètre le plus haut se situe au niveau de la hauteur de la couche de mélange. Cette méthode 

utilise donc également les mesures LIDAR pour obtenir la hauteur de la couche de mélange. 

 

Figure 5.3 : Altitude maximale des mesures des aérosols vus par le photomètre. 
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𝑅𝐹𝑇 =
𝐴𝑂𝐷ℎ𝑎𝑢𝑡
𝐴𝑂𝐷𝑏𝑎𝑠

 (5.5) 

Avec 𝐴𝑂𝐷𝑏𝑎𝑠 : l’épaisseur optique mesurée par le photomètre le plus bas (depuis la station 

CZ dans cette étude). 

 𝐴𝑂𝐷ℎ𝑎𝑢𝑡 : l’épaisseur optique mesurée par le photomètre le plus haut (depuis la station 

PUY dans cette étude). 

Avantages du couplage photomètre/photomètre : Permet de prendre en compte tous les 

aérosols présents dans l’atmosphère. Pas d’hypothèse sur l’altitude maximale de la troposphère. 

Pas d’inversion du signal nécessaire. Le calcul peut être réalisé à plusieurs longueurs d’onde. 

Inconvénients de ce couplage : Les mesures ne sont réalisées que de jour et sans couverture 

nuageuse, au moment où le puy de Dôme est à l’interface ML/FT. Très peu de configurations 

instrumentales similaires sont recensées sur le globe. 

5.1.1.3. LIDAR 

Une dernière méthode utilisée dans ces travaux de thèse consiste à utiliser les profils verticaux 

mesurés par un LIDAR. L’inversion de Klett détaillée section 2.2.3.3 permet d’établir les 

profils verticaux du coefficient de rétrodiffusion (β) des aérosols présents dans l’atmosphère. 

De plus, l’application d’algorithmes tels que la WCT (section 2.2.3.5.2) et STRAT (section 

2.2.3.5.3) sur les profils LIDAR permettent d’établir la structure détaillée de l’atmosphère. 

Cette méthode a été détaillée section 3.1.3. La contribution des aérosols de troposphère libre 

peut donc être calculée selon : 

𝑅𝐹𝑇 =
βFT

βcolonne
 (5.6) 

Comme indiqué dans le chapitre 4 et confirmé avec les résultats précédents, le signal aérosol 

devient négligeable au-delà de 5 km d’altitude (Nicolas et al., en préparation). βcolonne est donc 

calculé à partir de l’intégrale des coefficients de rétrodiffusion LIDAR, de l’altitude du LIDAR 

jusqu’à 5km, et βFT est calculé de l’altitude du sommet de la couche de mélange jusqu’à 5 km 

d’altitude. 

Avantages de la méthode LIDAR : les mesures LIDAR permettent d’obtenir des informations 

sur la structure de l’atmosphère. La contribution des aérosols de la troposphère libre peut être 

calculée pour chaque profil LIDAR (résolution temporelle de 1 min) jour et nuit. Un seul 

instrument est nécessaire. 
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Inconvénients de cette méthode : nécessité d’inverser les données LIDAR à partir 

d’hypothèses et d’appliquer de nombreuses corrections au signal (section 3.2.3.1). 

5.1.2. Résultats 

5.1.2.1. Couplage des mesures photométriques et mesures in-situ 

La contribution des aérosols de troposphère libre à partir du couplage des mesures 

photométriques et des mesures in-situ depuis le site du puy de Dôme est présenté Figure 5.4. 

Les résultats de la méthode utilisant les mesures du coefficient d’extinction de troposphère libre 

(équation 5.2) sont représentés en bleu et ceux utilisant les cas de couche de mélange (équation 

5.3) en rouge. En noir, figurent les cas de troposphère libre dont la hauteur maximale (nommée 

« tropopause » dans l’équation 5.2) est corrigée par celle calculée par la combinaison 

instrumentale photomètre/LIDAR (Figure 5.3), ou plus précisément sa régression polynomiale. 

Aucun calcul n’a pu être réalisé jusqu’au mois d’avril du fait de l’indisponibilité de la totalité 

de l’instrumentation nécessaire à la détermination des conditions de mesures de la station 

(Figure 5.2), et de l’absence de mesures d’au moins un instrument nécessaire au calcul du 

coefficient d’extinction in-situ (MAAP ou néphélomètre) (Figure 5.4). Néanmoins, malgré la 

nécessité d’un nombre important d’instruments, 796 points ont pu être analysés majoritairement 

au printemps et à l’automne 2015 avec cette méthode. 

Ainsi, la contribution des aérosols de troposphère libre depuis la méthode de couplage des 

mesures in-situ avec les mesures photométriques prend des valeurs très dispersées : de 1% à 

110% des mesures de la colonne atmosphérique. Les contributions les plus basses sont 

observées sur les mois de novembre et décembre et principalement avec la méthode FT (en 

bleu). Ce résultat semble logique : les phénomènes de convection étant moins importants en 

automne et en hiver qu’au printemps et en été, la possibilité de transport des aérosols à haute 

altitude est diminuée. 

Du fait de l’existence d’un gradient de concentration d’aérosols sur la colonne atmosphérique, 

les plus basses altitudes de la troposphère libre et de la couche de mélange sont caractérisées 

Figure 5.4 : Série temporelle de la contribution de la troposphère libre (FT ratio, RFT) pour l’année 2015 selon 

l’équation 5.2 en bleu, 5.3 en rouge et corrigé par l’altitude maximale de présence d’aérosols en noir. Calculs 

réalisés à 675 nm. 
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par des concentrations plus fortes et donc des coefficients d’extinction plus importants qu’aux 

plus hautes altitudes. Les mesures in-situ, à 1465 m d’altitude, sont donc sous-estimées en 

couche de mélange et surestimées en troposphère libre comme le montrent les résultats du 

chapitre 3. Dans les deux types de calcul utilisés (équation 5.2 et 5.3), la contribution des 

aérosols de troposphère libre est donc surévaluée. De plus, des panaches d’aérosols peuvent 

apparaitre dans chacune des couches et ainsi influencer fortement leurs contributions. 

Un cas calculé en mai 2015 par la méthode de mesures en troposphère libre (équation 5.2) 

présente une contribution des aérosols de troposphère libre supérieure à 100%. Ce résultat 

découle ainsi d’une trop forte surestimation du coefficient d’extinction mesuré depuis la station 

PUY par rapport au reste de la troposphère libre. Il est également important de remarquer que 

la méthode utilisant les cas de couche de mélange (en rouge) entraine généralement des 

contributions des aérosols de troposphère libre plus importantes qu’avec les cas de troposphère 

libre (en bleu). En plus de l’hypothèse de couches d’aérosols parfaitement homogènes, la 

méthode utilisant les mesures in-situ en troposphère libre fait également intervenir une seconde 

hypothèse sur l’altitude maximale de présence d’aérosols.  Ceci peut être amélioré par 

l’utilisation de la hauteur maximale de présence d’aérosols (en noir) calculée à partir de la 

combinaison photomètre/LIDAR (section 5.1.1.1). Cette méthode engendre des contributions 

optiques des aérosols de troposphère libre significativement plus faibles qu’en utilisant une 

hauteur maximale de 5 km (entre 1% et 27% de la totalité des aérosols de la colonne 

atmosphérique). Néanmoins l’écart entre les deux techniques d’attribution de la contribution 

des aérosols de la troposphère libre est d’autant plus important en utilisant cette correction. A 

ce stade de l’étude, la méthode utilisant les cas de couche de mélange (en rouge sur la Figure 

5.4) présente les meilleurs conditions (moins d’hypothèses) pour établir la contribution optique 

des aérosols de troposphère libre. 

5.1.2.2. Couplage de deux photomètres 

Contrairement aux mesures in-situ, un avantage des mesures de télédétection est la prise en 

compte des aérosols sur la totalité de la colonne atmosphérique. Les résultats du rapport entre 

le photomètre du Campus des Cézeaux (420 m) et celui de la station PUY (1465 m) sont 

présentés Figure 5.5 pour les cas où le sommet de la couche de mélange se trouve au niveau de 

la station, c’est à dire que le photomètre de la station PUY mesure la totalité des aérosols de la 

troposphère libre. 
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Comme analysé avec la méthode précédente, les contributions des aérosols de troposphère libre 

sont les moins importantes entre octobre et décembre (entre 17% et 40% en valeurs médianes 

contre environ 60% en été). Ces résultats sont plus en accord avec les cas de la méthode in-situ 

corrigée (en noir sur la Figure 5.4). De plus, sur certains cas (par exemple le 1ier octobre 2015), 

la contribution optique des aérosols de troposphère libre augmente de 12% en début de journée 

à 47% en milieu de journée pour les cas de mesures de la troposphère libre complète (en rouge). 

Cet effet peut être expliqué par l’injection de particules d’aérosols de la couche de mélange 

dans la troposphère libre engendrée par une forte convection thermique lors d’une journée claire 

et sans nuage. 

Malgré le peu d’instruments nécessaires à cette méthode pour la détermination de la 

contribution des aérosols de troposphère libre, les conditions nécessaires à la mesure des cas de 

troposphère libre sont très restrictives : absence de nuage et mesures uniquement diurnes. 125 

points sont alors analysés à partir de cette méthode. Récemment, des photomètres lunaires ont 

été développés (Barreto et al., 2013) et sont capables de mesurer l’épaisseur optique de 

l’atmosphère à partir de l’atténuation des rayons lumineux réfléchis par la Lune aux environs 

de la pleine Lune. Malgré les bons résultats de cette technique, très peu de stations en sont 

équipées et peu d’études ont été réalisées avec cet instrument. 

Le rapport entre les deux photomètres est montré Figure 5.6 a) (station PUY en conditions de 

couche de mélange en noir, en troposphère libre en bleu et pour lesquels la station PUY est à la 

base de la troposphère libre en rouge). Les résultats montrent que pour les conditions de couche 

de mélange, les deux photomètres sont légèrement plus en accord qu’en conditions de 

troposphère libre : pente de 0,82 en conditions de couche de mélange contre 0,76 en conditions 

de troposphère libre. En effet, lorsque la couche de mélange est suffisamment développée, le 

photomètre de la station PUY prend en compte les particules d’aérosols de couche de mélange 

et les mesures de la colonne atmosphérique se rapprochent donc des mesures réalisées depuis 

le campus des Cézeaux. De plus, les corrélations entre les deux instruments restent très proches 

(r²=0,87 pour les conditions ML et 0,76 en FT) ce qui confirme l’interaction entre les deux 

couches comme étudié chapitre 4. L’ordonnée à l’origine d’environ -0,02 est observée pour 

Figure 5.5 : Série temporelle de la contribution des aérosols de la troposphère libre à partir du rapport entre les mesures photométriques 

réalisées depuis la station PUY et celles réalisées sur le campus des Cézeaux. Calculs réalisés à 675 nm. 
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chacune des conditions atmosphériques et correspond à l’incertitude sur l’AOD établie par les 

travaux de Dubovik et King (2000).   

A partir de cet important jeu de données, les variations journalières de la contribution des 

aérosols de troposphère libre (en rouge sur la Figure 5.6 a)) peuvent être observées Figure 5.6 

b). La contribution des aérosols de troposphère libre établie par cette méthode est en moyenne 

de 60% et varie entre environ 40% en milieu de journée et 80% en début et fin de journée. Une 

étude saisonnière permettrait également d’analyser l’effet de quantité de rayonnement sur la 

contribution optique des aérosols de FT. Cependant, un manque important de mesures ne 

permet pas d’étudier les variations saisonnières complètes de la contribution des aérosols de 

troposphère libre avec cette méthode. 

5.1.2.3. LIDAR 

Contrairement aux deux méthodes précédentes, les mesures LIDAR permettent d’obtenir une 

information sur la répartition des aérosols sur la colonne atmosphérique. De plus, la mesure 

continue du LIDAR du campus des Cézeaux depuis 2013 permet d’établir des variations 

journalières et saisonnières. 

Figure 5.6 : a) Comparaison des épaisseurs optiques obtenues à partir des photomètres placés sur le campus des Cézeaux (CZ, 420 m) et 

sur la station du puy de Dôme, (PUY, 1465 m). Les points et régressions noirs correspondent aux conditions de couche de mélange au 

niveau de la station PUY, les points et régressions bleus, aux conditions de troposphère libre, et les points et régressions rouges aux cas 

pour lesquels la hauteur de la couche de mélange est au niveau de la station PUY (WCT = 1465m). b) Médianes horaires, 25ième et 75ième 

percentiles du rapport des épaisseurs optiques pour les cas pour lesquels WCT = 1465 m. Calculs réalisés à 675 nm. 

a) 

b) 
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Une analyse saisonnière de la hauteur de la couche de mélange ainsi que de la contribution 

optique des aérosols de troposphère libre calculée à partir des profils LIDAR sur l’année 2015 

est reportée Figure 5.7. Etant bien connu dans le milieu de la météorologie, la couche de 

mélange est généralement la plus développée en été (environ 1500 m la nuit et 2000 m la 

journée, en rouge) et la moins développée en hiver (environ 1400 m sur toute la journée, en 

bleu).  

Les variations saisonnières et journalières de la contribution des aérosols de troposphère libre 

par rapport à la colonne atmosphérique sont également reportées sur la Figure 5.7. Les résultats 

montrent que la contribution de la troposphère libre est la plus importante et variable en été (en 

moyenne d’environ 40% et jusqu’à 80%), et qu’elle est la plus faible et stable en hiver (en 

moyenne de 15% et variant entre 5 et 20%). Cette variabilité saisonnière est en accord avec les 

précédentes méthodes (environ 20% en hiver et 60% en été) ainsi que les travaux de Mattis et 

al. (2004). Ces derniers utilisent les données LIDAR Raman (section 2.2.3.1) inscrits dans le 

réseau européen EARLINET pour établir la contribution des aérosols de troposphère libre sur 

une longue période (de 2000 à 2003). Leurs résultats montrent des contributions de 2 à 88% 

selon les événements aérosols analysés et 17% en moyenne (à 355nm), proche des résultats 

obtenus dans cette étude en période hivernale. 

 

Figure 5.7 : Variations journalières et saisonnières de la hauteur de la couche de mélange (à gauche) et de la contribution optique des aérosols de la 

troposphère libre (à droite) à partir des mesures LIDAR réalisées depuis le campus des Cézeaux sur l’année 2015. Mesures réalisées à 355 nm. 
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Il est également intéressant d’observer que la contribution des aérosols de FT est plus ou moins 

constante tout au long de la journée pour les mois d’hiver et de printemps (entre 10 et 20% et 

entre 20 et 30% respectivement) alors que la variation journalière semble plus marquée pour 

les mois d’été et d’automne (de 20 à 40% supérieurs en journée par rapport à la nuit) malgré 

une forte variabilité tout au long de la journée. Ces résultats sont en contradiction avec les 

résultats établis par le couplage des deux photomètres pour lequel plus de variabilité est observé 

pendant l’hiver que pendant l’été. Ceci est principalement dû à l’important jeu de données 

utilisé avec la méthode LIDAR contrairement aux mesures photométriques uniquement 

possible de jour. 

5.1.2.4. Comparaison des méthodes 

La comparaison des contributions des aérosols de troposphère libre selon les trois méthodes est 

montrée Figure 5.8. 

Pour le cas des contributions issues de la méthode in-situ et de la méthode LIDAR (figure de 

gauche), peu de corrélation générale est observée (r²=0,05). Cependant, on observe d’avantage 

de corrélation entre les deux méthodes pour des périodes plus précises. En ne prenant en compte 

que les mesures fin septembre (en jaune sur la figure), la corrélation entre les deux méthodes 

est de r²=0,48 mais un écart important entre les deux méthodes reste présent. En effet, pour la 

plupart des mesures, la méthode utilisant l’instrumentation in-situ surestime la contribution des 

aérosols de troposphère libre par rapport à la méthode LIDAR. Cette dernière observation est 

également vérifiée pour la comparaison entre la méthode in-situ et la méthode utilisant deux 

photomètres bien que seuls 11 points de comparaison ont pu être analysés au vu du nombre 

d’instruments qui doivent être opérationnels de façon concomitante. En effet, les résultats du 

chapitre 3 nous ont permis de mettre en évidence le fait que la station de mesures in-situ mesure 

Figure 5.8 : Comparaison des contributions des aérosols de troposphère libre selon les trois méthodes de l’étude. La méthode des 

photomètres ne prend en compte que les cas pour lesquels la totalité de la troposphère libre est mesurée (cas en rouge sur les Figures 

6.5 et 6.6). Les cercles noirs et la régression bleue présentent les résultats de la comparaison des méthodes en prenant en compte 

l’altitude maximale de présence d’aérosol établie section 5.1.1.1. 
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soit dans la partie haute de la couche de mélange, soit dans la partie basse de la troposphère 

libre. Du fait d’un gradient vertical de la concentration des aérosols dans l’atmosphère 

(également démontré au chapitre 3), les contributions des aérosols de troposphère libre par 

rapport à la totalité de la colonne atmosphérique sont alors surestimées. 

L’application de la hauteur maximale des mesures aérosols dont la méthode est décrite section 

5.1.1.1. permet une meilleure définition de la troposphère libre à travers les mesures in-situ. En 

effet, leurs corrélations avec les autres méthodes sont significativement améliorées (de 0,05 à 

0,22 par rapport à la méthode LIDAR, et de 0,05 à 0,35 avec la méthode photométrique). 

Cependant, cette méthode semble entrainer une sous-estimation importante de la contribution 

des aérosols de troposphère libre par les mesures in-situ. De plus, très peu de points sont 

analysés suite à cette correction du fait de la nécessité d’un grand nombre d’instruments et des 

conditions météorologiques particulières (pas de nuage, seulement cas pour lesquels la hauteur 

de couche de mélange se situe au niveau du puy de Dôme,…). 

Enfin, la figure de droite présente la comparaison des contributions selon les méthodes par 

mesures LIDAR et photométriques. Les résultats montrent une meilleure corrélation des 

méthodes avec un coefficient de corrélation de 0,43 et une pente proche de 1. Cependant, selon 

la saison, le rapport entre les deux méthodes est différent : au printemps (mai, juin) les mesures 

LIDAR surestiment la contribution des aérosols de troposphère libre par rapport aux mesures 

photométriques et inversement à l’automne (novembre, décembre). Cette tendance n’étant pas 

corrélée avec la hauteur de couche de mélange (sélection des cas pour lesquels le sommet de la 

couche de mélange se trouve au niveau de la station de mesures in-situ), ce résultat peut être lié 

à l’interprétation des mesures aérosols par télédétection selon la saison. En effet, différents 

phénomènes peuvent être notés selon les saisons et influencer les mesures comme l’alignement 

entre le laser et le télescope du LIDAR selon la température extérieure, la pollution lumineuse 

introduite par les rayons du soleil dans le télescope, l’angle solaire pour la visée du 

photomètre,… . 
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La Figure 5.9 montre plus clairement les contributions des aérosols de troposphère libre 

déterminées par chaque méthode en fonction de la saison. En vert, figure les résultats de la 

méthode du couplage in-situ et photomètre, en noir, la méthode du couplage des deux 

photomètres et en rouge la méthode LIDAR. Pour chaque saison, les mesures in-situ apportent 

la même gamme de contributions des aérosols de troposphère libre avec en moyenne 80% de la 

globalité des aérosols de la colonne. Les mesures LIDAR montrent également des contributions 

moyennes stables (environ 20%) excepté en été où des contributions autours de 80% sont 

nettement mesurées. La méthode des deux photomètres donne, quant à elle, des contributions 

clairement différentes selon la saison : environ 40% en hiver, 70% en été, et deux contributions 

dominantes en automne (30% et 80%). Aucune mesure n’a été réalisée au printemps à partir de 

cette méthode. Cette saisonnalité peut être expliquée par l’entrainement des aérosols en haute 

atmosphère favorisé en été par rapport à l’hiver où l’atmosphère est plus stable. Néanmoins, 

très peu de mesures ont été réalisées en hiver et au printemps avec cette dernière méthode. 

Figure 5.9 : Contribution des aérosols de troposphère libre sur toute la colonne atmosphérique pour chaque saison et à partir de 

chacune des méthodes. En vert, la méthode du couplage in-situ/photomètre, en noir, la méthode du couplage des deux photomètres, 

et en rouge, la méthode LIDAR. 
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Afin d’étudier l’impact radiatif de l’aérosol avec précision, il est nécessaire de mesurer chacune 

des propriétés optiques de l’aérosol (épaisseur optique, albédo de simple diffusion, coefficient 

d’angström et coefficient d’asymétrie). Les caractéristiques du LIDAR utilisé dans cette étude 

(355 nm)  ne permettant pas d’obtenir toutes ces propriétés, nous comparons donc les mesures 

in-situ et les mesures photométriques dans la suite de ces travaux de thèse afin d’obtenir une 

meilleure caractérisation de l’aérosol sur la colonne atmosphérique. 

5.2. Configuration du modèle SBDART 

Afin d’établir le forçage radiatif (ΔF, section 1.3) propre à l’aérosol, il est nécessaire, avant 

tout, de définir au mieux les facteurs influençant les propriétés radiatives de l’atmosphère et 

ainsi l’atmosphère de référence (sans aérosol). Dans cette partie, le forçage radiatif (ou effet 

radiatif direct, section 1.3.1) est calculé à la surface de la Terre afin de correspondre aux 

mesures réalisées par le pyranomètre (section 2.2.2) et dans les courtes longueurs d’onde car 

d’après Mishra et al. (2014), ce sont les longueurs d’onde les plus impactées par les aérosols. 

Différentes atmosphères standard sont définies au sein du modèle de transfert radiatif SBDART 

et peuvent donc être utilisées pour caractériser les profils de pression, de température, 

d’humidité et d’ozone. L’utilisation de modèles météorologiques comme ECMWF peut 

également fournir ces paramètres. Ces méthodes de définition de l’atmosphère ont donc été 

testées dans cette étude pour établir les paramètres de référence pour la station PUY telles que 

la teneur en gaz traces (CO2, CH4, N2O et CO) et le type de surface (soit l’albédo de surface) 

sont définis (Tableau 5.3). 

Pour le cas du 30 septembre 2015, présentant un ciel clair sans nuage, les rayonnements globaux 

perçus à la surface mesurés et issus de différentes modélisations SBDART (pour un domaine 

spectral entre 0,285 et 2,8 µm) sont représentés Figure 5.10 : 

 

Paramètre Entrée SBDART Valeurs Signification 

Epaisseur optique TBAER 0 Pas d’aérosol 

Concentration en dioxyde de 

carbone 
XCO2 360 ppmv  

Concentration en méthane XCH4 1,74 ppmv  

Concentration en protoxyde 

d’azote 
XN2O 0,320 ppmv  

Concentration en monoxyde 

de carbone 
XCO 0,15 ppmv  

Type de surface ISALB 

6 végétation 

5 poussière minérale 

1 neige 

Tableau 5.3 : Configuration de l’atmosphère de référence (sans aérosol) suivant les acronymes utilisés par le modèle de transfert 

radiatif SBDART pour les moyennes latitudes. 
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- Rayonnement global sans aérosols et atmosphère standard SBDART (pointillés bleus) 

- Rayonnement global avec aérosols et atmosphère standard SBDART (pointillés rouges) 

- Rayonnement global sans aérosols et atmosphère définie par ECMWF (trait plein bleu) 

- Rayonnement global avec aérosols et atmosphère définie par ECMWF (trait plein 

rouge) 

Afin de prendre en compte les aérosols de la colonne atmosphérique, chacune des propriétés 

optiques définissant les aérosols (épaisseur optique, albedo de simple diffusion, coefficient 

d’angström et coefficient d’asymétrie) ont été mesurées par le photomètre (level 2 AERONET) 

du campus des Cézeaux et intégrées dans le modèle de transfert radiatif. Dans l’exemple du 30 

septembre 2015, la Figure 5.10 présente, au centre, la série temporelle de l’épaisseur optique 

et en bas, le forçage radiatif ainsi calculé. 

Une première analyse des résultats montre que la définition des paramètres atmosphériques de 

base (température, pression, humidité et profils d’ozone) modifie significativement la 

représentation du rayonnement global perçue au niveau de la surface. En effet, selon ces 

résultats, la définition de l’atmosphère (avec aérosols, en rouge) la plus proche de la mesure du 

Figure 5.10 : De haut en bas : Rayonnement global mesuré par un 

pyranomètre et modélisé avec SBDART à la surface du globe entre 0,285 et 

2,8 µm, épaisseur optique mesurée par un photomètre (à 675 nm) et forçage 

radiatif correspondant pour la journée du 30 septembre 2015 au niveau du 

campus des Cézeaux (CZ, 420 m). 
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pyranomètre est celle établie dans les paramètres de base du modèle SBDART (en pointillés 

rouge) (en moyenne 8 W.m-2 de différence avec la mesure du pyranomètre contre en moyenne 

16 W.m-2 avec les profils établis par ECMWF (trait plein rouge)). La différence restante peut 

néanmoins être expliquée par de faibles variations des propriétés optiques des aérosols alors 

étudiées par des tests de sensibilité section 5.3. Le modèle ECMWF ne permettant donc pas de 

définir avec précision la totalité des profils atmosphériques des paramètres météorologiques 

(altitude maximale de 35km environ), les profils standards de l’atmosphère de moyennes 

latitudes prédéfinis dans le modèle SBDART sont donc utilisés dans la suite de cette section 

prenant en compte les constituants de l’atmosphère jusqu’à 100 km d’altitude environ. 

De plus, en accord avec les précédentes études utilisant le modèle de transfert radiatif SBDART 

pour l’étude des aérosols (Flynn et al., n.d.; Obregón et al., 2015; Ricchiazzi and Gautier, n.d.), 

le rayonnement global est légèrement sous-estimé par le modèle (en pointillés et ligne continue 

rouge) par rapport aux mesures du pyranomètre (en noir). Ceci peut être dû à la fois à 

l’incertitude sur les mesures du pyranomètre (environ 15 W.m-2 selon le constructeur) et aux 

incertitudes issues des paramètres aérosols utilisés dans le modèle. L’influence de ces derniers 

va être étudiée dans la section suivante. 

5.3. Etude de sensibilité 

Chaque paramètre de l’atmosphère établi dans cette étude n’influence pas de la même manière 

le calcul du transfert radiatif. Un test de sensibilité a donc été réalisé dans ces travaux sur les 

paramètres définissant l’aérosol et les gaz traces. Les valeurs de chaque paramètre d’entrée du 

modèle sont ainsi testées sur les intervalles de sensibilité définis Tableau 5.4 (entre 10 et 20 

valeurs par paramètres) et le résultat comparé par rapport à l’atmosphère de référence (valeurs 

entre parenthèses) pour chacune d’entre elles. La Figure 5.11 de gauche présente l’influence 

des paramètres aérosols (épaisseur optique (AOD), albédo de simple diffusion (SSA), 

coefficient d’asymétrie (ASY) et coefficient d’angström (ANG)) et la Figure 5.11 de droite, 

l’influence des concentrations en gaz trace (dioxyde de carbone CO2, méthane CH4, protoxyde 

d’azote N2O et monoxyde de carbone CO) sur le calcul du transfert radiatif ΔF à courte longueur 

d’onde. Les intervalles testés sont pris à l’extrême, avec la même amplitude que celle  des 

travaux de Myhre et al. (1998), afin de mieux quantifier l’effet du paramètre sur le forçage 

radiatif. 

 

 

 

 

 



Chapitre 5 : Aérosols de Troposphere Libre 

 

122  

  

Paramètre Intervalle 

AOD (0,2) [0 – 2] 

SSA (0,9) [0,5 – 1] 

ANG (2) [0,5 – 3] 

ASY(0,6) [0,3 – 0,8] 

CO2 (360 ppmv) [300 – 1000] 

CH4 (1,74 ppmv) [1 – 5] 

N2O (0,320 ppmv) [0,2 – 0,5] 

CO (0,15 ppmv) [0,06 – 0,3] 

Les résultats montrent d’importantes inégalités dans l’impact des différents paramètres sur le 

calcul du forçage radiatif selon le modèle SBDART. Le forçage radiatif de référence est de -

32,4 W.m-2 calculé à partir des paramètres de bases entre parenthèses dans le Tableau 5.4 et 

pour le 1er janvier à 12h. L’épaisseur optique est le paramètre ayant le plus d’impact sur le 

forçage radiatif (de +35 à -100 W.m-2 pour des valeurs d’AOD de 0 à 2). L’albédo de simple 

diffusion impacte également de façon significative le calcul du forçage radiatif (de +10 à -30 

W.m-2 pour des valeurs de 0,5 à 1). Les coefficients d’angström et d’asymétrie ont moins 

d’impact avec des valeurs de +9 à -8 W.m-2. 

Tableau 5.4 : Intervalle de sensibilité pour chacun des 

paramètres atmosphériques testé et valeurs pour 

l’atmosphère de référence (entre parenthèses). 

 

Figure 5.11 : Différences moyennes, maximales et minimales entre le forçage radiatif de référence 

ΔFref et le forçage radiatif dû aux aérosols en faisant varier chaque paramètre étudié Tableau 5.4. A 

gauche, figurent les effets des paramètres aérosols et à droite ceux des gaz traces. En bleu, les effets 

négatifs sur le forçage radiatif de référence et en rouge les effets positifs. 
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Contrairement aux paramètres optiques des aérosols, les modifications des concentrations en 

gaz traces par rapport aux concentrations de référence, augmentent les valeurs du forçage 

radiatif. Les résultats montrent que le dioxyde de carbone et le méthane, importants gaz à effet 

de serre, présentent le plus d’impact sur le calcul du forçage radiatif (jusqu’à 0,034 et 0,025 

W.m-2 respectivement). Cependant, ces effets sont très faibles par rapport aux effets des 

propriétés optiques des aérosols et par rapport aux incertitudes de la mesure par pyranomètre 

(environ 15 W.m-2). Les travaux de Myhre et al. (1998) ont établi à partir de trois modèles 

différents des forçages radiatifs propres aux gaz traces beaucoup plus importants (2 ordres de 

grandeur) et avec les mêmes amplitudes de concentrations d’aérosols. Dans leurs études, les 

auteurs s’intéressent à l’impact des constituants gazeux de l’atmosphère sur la globalité de la 

gamme spectrale du rayonnement solaire (de l’UV jusqu’à l’infrarouge). Dans cette étude, 

seules les courtes longueurs d’onde sont étudiées (visible et proche infrarouge, entre 0,280 et 

2,8µm) alors que les gaz traces absorbent davantage dans les longueurs d’ondes plus élevées 

(infrarouge thermique). Dans la suite de l’étude, les concentrations en gaz traces de référence 

sont gardées pour chaque calcul de forçage radiatif malgré leur faible implication dans les 

calculs. 

Figure 5.12 : a) Rayonnement global de surface mesuré par un pyranomètre 

en noir et établi à partir du modèle SBDART et des mesures photométriques 

(rn bleu) ou des mesures in-situ (en rouge). b) forçage radiatif issu des deux 

méthodes pour la journée du 30 Septembre 2015. 

a) 

b) 
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Il est également intéressant d’analyser les calculs du forçage radiatif en fonction du jeu de 

données utilisé. Les caractéristiques du LIDAR utilisé dans cette étude ne permettant pas 

d’établir toutes les propriétés optiques de l’aérosol nécessaires au calcul du forçage radiatif, les 

utilisations des mesures photométriques et des mesures in-situ sont comparées. La Figure 5.12 

illustre le rayonnement global au niveau de la surface du globe ainsi que le forçage radiatif dans 

les courtes longueurs d’onde pour la journée du 30 septembre 2015 et selon les mesures du 

photomètre de la station CZ (en bleu) et des mesures in-situ de la station PUY (en rouge). 

D’après les résultats de l’étude sur la comparaison instrumentale (Chapitre 3), les mesures in-

situ de la station PUY sont assez bien représentatives de la colonne atmosphérique. Ainsi, il est 

considéré ici que les mesures in-situ représentent une moyenne de la colonne d’aérosols. 

L’extinction mesurée in-situ est ainsi intégrée de 420 m à 5000m d’altitude afin d’obtenir 

l’épaisseur optique de la colonne atmosphérique. 

Les deux techniques de mesures indiquent un rayonnement modélisé similaire soit seulement 

environ 2% de différence avec la mesure du pyranomètre. Cette différence est plus marquée 

pour le rayonnement issu du calcul à partir des mesures in-situ (11 W.m-2 en moyenne) que 

pour celui issu des mesures photométriques (8 W.m-2 en moyenne). Dans la suite de l’étude, les 

calculs du forçage radiatif propre à l’aérosol sont donc réalisés à partir des propriétés optiques 

de l’aérosol mesurées par le photomètre. 

5.4. Variations du forçage radiatif des aérosols au puy de Dôme 

5.4.1. Colonne atmosphérique totale  

Les variations saisonnières de l’épaisseur optique et du forçage radiatif des aérosols depuis les 

mesures du photomètre installé au niveau du Campus des Cézeaux (420 m d’altitude) pour 

l’année 2015 sont présentées Figure 5.13.  

Figure 5.13 : Médianes saisonnières, percentiles 25 et percentiles 75 de a) l’AOD et b) du forçage radiatif propre à l’aérosol de la 

totalité de la colonne atmosphérique sur l’année 2015. 

a) b) 
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Les résultats montrent une forte variation saisonnière du forçage radiatif des aérosols de la 

totalité de la colonne atmosphérique. En effet, un fort impact des aérosols est observé en été 

avec une valeur médiane de -22 W.m-2. Ce résultat peut être relié à l’augmentation de la quantité 

d’aérosols dans l’atmosphère directement lié à l’augmentation de l’AOD lors de cette période 

(AOD > 0,10). L’impact radiatif des aérosols est également très important en hiver avec une 

médiane de -24 W.m-2. Hors, cette observation n’étant pas reliée à la quantité d’aérosols dans 

l’atmosphère (AOD < 0,10), la nature des aérosols présents dans l’atmosphère peut alors 

expliquer principalement cet effet. En effet, les travaux de Satheesh et Moorthy (2005) mettent 

en évidence l’impact radiatif des aérosols naturels en fonction de leur nature. Regroupant des 

résultats provenant de divers études de forçage radiatif des aérosols naturels, les auteurs 

montrent que les sels marins présentent l’impact le plus important avec en moyenne -3,5 W.m-

2 au sommet de l’atmosphère et que les particules de carbone suie (ou Black Carbon, BC en 

anglais) ont un impact radiatif positif sur le climat contrairement aux autres types d’aérosols. 

Ce dernier résultat peut alors expliquer le forçage radiatif médian positif au mois de mai. 

Cependant, l’analyse des variations journalières du forçage radiatif des aérosols pour chaque 

mois montre que de nombreuses données sont manquantes pour les mois d’été (Figure 5.14 a)). 

En effet, à partir du mois de mai jusqu’au mois d’août, un manque important de données 

Figure 5.14 : a) Moyennes journalières du forçage radiatif des aérosols de la totalité de la colonne atmosphérique pour chaque mois de l’année 

2015. Moyennes et écarts types présentant b) un forçage moins important en début et en fin de journée ou c) de fortes variabilités. 

a) 

b) 

c) 
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majoritairement en milieu de journée (entre 9h et 14h) peut être observé. Ceci est 

principalement dû à l’absence de données inversées du photomètre (albédo de simple diffusion 

et coefficient d’asymétrie) causée par un été très nuageux ou à des erreurs instrumentales 

(blocage des câbles) pendant cette période.  . 

En ne prenant en compte que les mois pour lesquels la totalité des paramètres optiques 

nécessaires au calcul du forçage radiatif est disponible sur toute la journée, les Figure 5.14 b) 

et c) montrent deux types de variations journalières. Malgré l’impossibilité d’obtenir un forçage 

radiatif des aérosols de nuit en utilisant les mesures photométriques, les moyennes horaires 

montrent des variations journalières marquées pour les mois de janvier, février, septembre et 

novembre avec un effet refroidissant plus marqué en milieu de journée (de -5 à -15 W.m-2 le 

matin et le soir contre entre -10 et -30 W.m-2 en milieu de journée). Pour les mois de mars et 

d’octobre, la variation du forçage radiatif est plus importante tout au long de la journée avec 

des valeurs de -42 à +2 W.m-2. Ces effets sont en accord avec les effets déterminés en moyenne 

lors de la campagne ChArMEx/ADRIMED (Aerosol Direct Radiative Impact on the regional 

climate in the MEDiterranean) à partir de l’utilisation des mesures photométriques 

d’AERONET et du modèle de transfert radiatif GAME (Dubuisson et al., 2004) au-dessus du 

bassin Méditerranéen en été 2013 (entre -10 et -20 W.m-2) et également modélisés sur le 

continent européen (Mallet et al., 2016). Leurs travaux montrent également qu’à partir d’un 

mois de mesures, les forçages radiatifs établis à partir des différentes stations AERONET, sont 

très variables avec un maximum d’effet de refroidissement en milieu de journée (entre -5 W.m-

2 et -70 W.m-2).  

 

5.4.2. Troposphère libre 

Pour les aérosols de la troposphère libre, les forçages radiatifs médians pour chaque saison sont 

représentés Figure 5.15 en bleu. Ces forçages sont calculés à partir des propriétés des aérosols 

de troposphère libre établies à partir des mesures depuis le photomètre de la station PUY et 

introduits dans le modèle de transfert radiatif SBDART. Très peu de points sont utilisés dans 

cette étude du fait des conditions de mesures particulières nécessaires (hauteur de la couche de 

mélange au niveau du sommet du Puy de Dôme, pas de nuage, inversion photométrique 

possible), soit 29 points de mesures au total. La majorité des points de mesures sont 

caractéristiques de l’automne. 
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Pour les quelques mois sur lesquels l’étude est possible (d’août à novembre), les aérosols de 

troposphère libre présentent une part conséquente d’un point de vu radiatif. Ainsi, ces aérosols 

de haute troposphère contribuent entre 13 et 40% du forçage radiatif moyen des aérosols de la 

globalité de la colonne atmosphérique. Le mois de novembre présente la période pour laquelle 

la part des aérosols en troposphère libre est la moins importante (13%) et le mois de septembre, 

le mois présentant la plus forte contribution (40%). Néanmoins, le mois d’août ne permettant 

pas de calculer le forçage radiatif des aérosols sur la totalité de la journée, les résultats de cette 

période ne sont donc pas pris en compte. Comme montré dans la Figure 5.13 a), la colonne 

atmosphérique est moins chargée en aérosols en hiver qu’en été, ce qui est également observé 

en troposphère libre. Ceci peut alors expliquer les plus faibles valeurs du forçage radiatif de 

troposphère libre de cette étude par rapport à l’étude des mesures photométriques de (Garcıa et 

al., 2012) depuis deux stations AERONET d’altitude (Izana, au large du Maroc, et Mauna Loa, 

au cœur de l’océan Pacifique) sur une période minimum de 2 ans (-10 W.m-2). 

Une étude plus conséquente sur une année entière permettrait alors d’étudier la variation 

saisonnière des propriétés radiatives des aérosols de troposphère libre ainsi que l’impact de 

leurs origines. 

 

Figure 5.15 : Moyenne mensuelle du forçage radiatif des aérosols de troposphère libre en 

bleu et de la totalité de la colonne atmosphérique en gris. 
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Conclusions du chapitre 

Les résultats de ce chapitre mettent en évidence les contributions significatives des aérosols de 

troposphère libre sur les caractéristiques optiques et radiatives de l’atmosphère dans la région 

du Puy de Dôme. 

Malgré des contributions optiques très dispersées, les différentes méthodes instrumentales 

utilisées dans cette étude indiquent toutes que les aérosols de troposphère libre contribuent 

fortement à la totalité des aérosols de la colonne atmosphérique en été (jusqu’à 80%) et 

nettement moins en hiver (entre 5 et 40%). L’important jeu de données, notamment des mesures 

LIDAR, a également permis d’étudier les variations journalières de la contribution des aérosols 

de troposphère libre. Une contribution moyenne de 40% est observée en milieu de journée à 

partir des méthodes par télédétection principalement en autmone. Les mesures LIDAR 

permettent, de plus, de montrer que la variation journalière est d’autant plus marquée en été 

qu’en hiver avec des plus faibles contributions la nuit. Alors que les méthodes par télédétection 

(photométrie et LIDAR) donnent des résultats similaires, les mesures in-situ semblent 

surestimer la contribution optique des aérosols de troposphère libre. Cette surestimation 

pourrait être liée à la présence d’un gradient de concentrations d’aérosol au sein de la 

troposphère libre. L’application d’une hauteur maximale de la présence d’aérosols dans 

l’atmosphère calculée à partir de la combinaison LIDAR / photomètre (plutôt que fixée à 5 km 

d’altitude) permet de réduire la surestimation de la contribution de la troposphère libre par la 

méthode in-situ, mais reste une source d’incertitude majeure quant à l’utilisation de cette 

méthode. 

L’étude de sensibilité du modèle de transfert radiatif SBDART a permis d’établir la meilleure 

méthode pouvant caractériser l’état de la colonne atmosphérique pour cette configuration 

géographique. Malgré une sous-estimation globale du rayonnement modélisé par rapport aux 

mesures, il a ainsi été montré que la définition complète de la colonne atmosphérique (de 0 à 

100 km d’altitude) d’un point de vue composition chimique et paramètres météorologiques, est 

nécessaire pour reproduire au mieux la quantité de rayonnement perçu à la surface de la Terre. 

Les tests de sensibilités montrent également que l’épaisseur optique et l’albédo de simple 

diffusion sont les paramètres des aérosols présentant les plus conséquentes influences sur le 

calcul du forçage radiatif. Les mesures photométriques ont été utilisées pour déterminer le 

forçage radiatif des aérosols de la colonne atmosphérique et des aérosols de la troposphère libre 

pour chaque saison. 

Les forçages radiatifs des aérosols de la colonne atmosphérique montrent de fortes variations 

saisonnières avec des forçages médians jusqu’a -24 W.m-2 à la fin de l’hiver et en plein été, et 

pouvant être positifs au printemps. Ces observations sont à la fois reliées aux fortes épaisseurs 

optiques des aérosols de troposphère libre en été mais également à la nature des particules. Les 

variations journalières indiquent, de plus, des effets de refroidissement plus marqués en milieu 

de journée dus au transport des aérosols par convection. Les résultats montrent que le forçage 
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radiatif des aérosols de troposphère libre est entre -1 et -10 W.m-2 sur la courte période de 

l’étude, soit une contribution radiative non négligeable (13 à 40%) qui mérite d’être considérée. 

La méthode utilisant une combinaison de deux photomètres présente les meilleurs atouts pour 

étudier le forçage radiatif des aérosols de la colonne atmosphérique (intégration de la globalité 

des propriétés optiques nécessaires au calcul du forçage radiatif sur toute la colonne). 

Néanmoins, le manque de données dû aux problèmes instrumentaux et aux conditions 

météorologiques exigeantes pour l’inversion des données, ne permet pas d’étudier pleinement 

les variations journalières et saisonnières de la contribution radiative des aérosols de 

troposphère libre. D’autre part, un plus large jeu de données des mesures photométriques, in-

situ et mesures LIDAR, serait nécessaire à une étude selon l’origine des masses d’air. 

Concernant les mesures in-situ, la prise en compte de la structure de l’atmosphère ou de 

l’hygroscopicité pour leur utilisation dans ce type d’étude est à améliorer (répartition des 

aérosols avec l’altitude (y compris dans les basses couches), utilisation de la paramétrisation de 

l’hygroscopicité des aérosols selon le type de masse d’air, utilisation d’un néphélomètre 

humide). L’utilisation d’un LIDAR à plusieurs longueurs d’onde permettrait également la 

restitution des paramètres optiques nécessaires au calcul du forçage radiatif dû aux aérosols à 

partir d’inversion (Muller et al., 1999) et de code de Mie.



 

  

  



Synthèse et perspectives 

 

 131 

 

 

 

Synthèse et perspectives 

Synthèse 

Les aérosols de troposphère libre présentent une signature importante d’un point de vue optique 

et radiatif. Ceci a pu être vérifié depuis plusieurs stations d’exception dans ces travaux de thèse 

à partir d’un large panel instrumental et l’utilisation d’un modèle de transfert radiatif. 

La première partie des résultats a permis d’identifier les contraintes instrumentales rencontrées 

dans ce type d’étude. La colocalisation des mesures in-situ et de télédétection des sites du Puy 

de Dôme a été un atout majeur pour étudier les paramètres atmosphériques influençant les 

mesures des deux techniques de mesures ainsi que les biais relatifs à chaque méthode de 

mesures. La bonne corrélation entre les propriétés optiques issues des deux techniques de 

mesures a montré que les mesures in-situ de la station d’altitude du Puy de Dôme sont 

finalement représentatives de la totalité de la colonne atmosphérique. Les biais instrumentaux 

rapportés dans la littérature (Schmid et al., 2003; Boyouk et al., 2010; Molero et al., 2012; 

Skupin et al., 2013) et présentant des mesures de coefficient d’extinction in-situ environ 20% 

en dessous des mesures photométriques, ont pu être également observés à partir de ces mesures 

long terme. Ce biais systématique est observé pour chaque saison et quelle que soit l’heure de 

la journée. 

Différentes définitions de la troposphère (une ou deux couches) ainsi que différents paramètres 

atmosphériques (homogénéité, humidité) ont alors pu être incorporés dans cette analyse afin 

d’améliorer la restitution des propriétés de l’aérosol. La prise en compte de la structure de 

l’atmosphère est notamment un paramètre clé dans l’analyse des mesures in-situ et de 

télédétection (biais de 86% corrigé à 55%). A partir de cette analyse, différentes hypothèses 

simplificatrices de la structure de l’atmosphère ont montré qu’une décroissance linéaire de la 

l’extinction aérosols avec l’altitude est une bonne approximation (biais d’environ 10%). Un 

second facteur influençant significativement la restitution des propriétés des aérosols est leur 

hygroscopicité. De nombreuses études se sont intéressées à ce paramètre (Hervo et al., 2014; 

Holmgren et al., 2014), cependant, très peu d’études long terme ont permis d’évaluer son impact 

sur les propriétés optiques et microphysiques des aérosols. Les résultats de ces travaux de thèse 

montrent alors que la prise en compte du caractère hygroscopique des aérosols peut entrainer 

d’importantes variations de l’indice de réfraction des particules d’aérosols et ainsi de leurs 

propriétés optiques (diminution du coefficient d’extinction d’environ 45% pour l’utilisation 
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d’un indice de réfraction humide d’une masse d’air océanique et avec un HGF de 1,4580). La 

prise en compte du facteur hygroscopique des aérosols influence également de façon 

significative les paramètres de la distribution en taille principalement du mode submicronique. 

Les particules du mode submicronique représentant environ 95% de la contribution optique des 

aérosols, il est donc important de prendre en compte le caractère hygroscopique de chaque 

particule. 

La deuxième partie de cette étude a porté sur l’analyse des propriétés optiques de l’aérosol de 

divers origines et à différents niveaux de l’atmosphère. Ainsi les aérosols mesurés à la station 

in-situ de Chacaltaya (5240 m d’altitude) en Bolivie ont été analysés à l’aide des méthodes 

instrumentales précédemment étudiées. La localisation de la station de mesures au carrefour de 

masses d’air provenant du bassin Amazonien, des zones arides d’Amérique du Sud et du Sahara, 

de la Cordillères des Andes et d’importantes zones urbaines, a permis une caractérisation de 

chacun des paramètres optiques de ces sources d’aérosols. On montre ainsi que les coefficients 

d’extinction mesurés à la station de Chacaltaya sont en moyenne d’environ 10 Mm-1 mais 

peuvent atteindre 35 Mm-1 à cause des activités urbaines ou de la combustion de biomasse selon 

la saison. L’étude de l’albédo de simple diffusion a permis de plus, d’analyser le type de 

particules mesuré à la station. Ainsi, des particules absorbantes et fraichement émises sont 

mesurées en saison humide en provenance de la région urbaine de La Paz, et des particules 

minérales majoritairement diffusantes en saison sèche en provenance du plateau bolivien. Les 

particules issues des feux de biomasse présentent quant à elles un impact conséquent sur les 

mesures de la station à la fin de la période sèche (entre août et septembre) mais avec des albédos 

de simple diffusion élevés témoins de l’importante distance par rapport aux sources. 

Les particularités topographiques de la région de La Paz présentent également une rare 

opportunité d’étudier le transport des aérosols dans les différentes couches de l’atmosphère. 

Les résultats ont alors permis de mettre en évidence l’influence de façon régulière de la 

troposphère libre sur les mesures in-situ de la station de Chacaltaya (environ 30% du temps en 

journée et 60% la nuit). Les résultats ont également montré que les émissions basées au sol 

influencent nettement la composition de la couche de mélange et de la troposphère libre et ainsi 

leurs propriétés optiques et radiatives. En effet, dans la continuité des études réalisées dans le 

bassin amazonien et proches des sources (Husar et al., 2000; Reid et al., 2005; Chand et al., 

2006; Singh et al., 2016), ces travaux de thèse ont montré que les importants épisodes de feux 

de biomasse amazoniens influencent de façon significative les propriétés de la totalité de la 

troposphère et ce, jusqu’à la région de La Paz bien que séparée par l’imposante barrière de la 

Cordillère des Andes. En effet, on observe à partir des mesures in-situ de Chacaltaya, que les 

coefficients d’extinction de troposphère libre augmentent de 28 à 80% entre août et septembre 

lors de la période des feux de biomasse en Amazonie. Les propriétés optiques de la troposphère 

libre sont alors clairement influencées par les sources naturelles et anthropiques basées au sol 

et restent significatives par rapport aux propriétés optiques des aérosols de plus basse couche 

atmosphérique. 
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La dernière partie de ces travaux de thèse a finalement permis d’établir la part des aérosols en 

troposphère libre par rapport à la totalité de la colonne atmosphérique ainsi que leurs propriétés 

radiatives. Trois méthodes utilisant les mesures photométriques, les mesures in-situ et les 

mesures LIDAR ont pu être comparées afin d’établir la meilleure restitution de la contribution 

optique des aérosols de troposphère libre. Malgré la possibilité d’accéder à un grand nombre de 

paramètres caractérisant l’aérosol à partir des mesures in-situ et d’accéder à la structure 

verticale des aérosols dans l’atmosphère à partir des mesures LIDAR, les mesures 

photométriques réalisées simultanément depuis le campus des Cézeaux (420 m) et depuis la 

station du puy de Dôme (1465 m) se sont révélées plus pertinentes pour l’estimation du forçage 

radiatif des aérosols de troposphère libre. En effet, cette configuration des mesures 

photométriques apporte l’avantage d’obtenir une mesure intégrée sur la totalité de la colonne 

atmosphérique et d’accéder à la globalité des paramètres optiques de l’aérosol nécessaires au 

calcul du forçage radiatif. On montre à l’aide de cette méthode que les aérosols de troposphère 

libre contribuent en moyenne à hauteur de 30% de l’épaisseur optique totale des aérosols sur la 

colonne et que cette contribution varie en fonction de la saison et de l’heure de la journée (20% 

en hiver et 80% en été). 

A partir du modèle de transfert radiatif SBDART (Santa Barbara DISORT Atmospheric 

Radiative Transfert) ainsi que des mesures des propriétés optiques caractérisant l’aérosol dans 

sa globalité (épaisseur optique, albédo de simple diffusion, coefficient d’angström et coefficient 

d’asymétrie), les forçages radiatifs des aérosols ont été déterminés pour la première fois depuis 

les mesures long terme du site du puy de Dôme. Les variations mensuelles et journalières ont 

donc été établies pour cette station à la croisée de masses d’air continentales, océaniques et 

désertiques. Les résultats ont ainsi permis de montrer l’importante contribution radiative des 

aérosols de troposphère libre (entre 13 et 40%, soit entre -1 et -10 W.m-2) sur la période de 

l’étude (automne 2015). 

 

Perspectives 

Les différents résultats établis lors de ces travaux de thèse contribuent à l’amélioration des 

connaissances des propriétés optiques et radiatives des aérosols au sein des différentes couches 

atmosphériques analysées à travers différentes techniques instrumentales. Ainsi, plusieurs 

perspectives découlent de ces travaux de thèse et certains points restent à approfondir. 

A court terme, il semblerait également intéressant d’étudier l’impact radiatif des aérosols 

mesurés depuis la station du puy de Dôme en fonction des différentes masses d’air. Cependant, 

les mesures in situ permettant uniquement de donner une indication sur la nature des aérosols, 

elles ne permettent pas de distinguer clairement les aérosols provenant des pollutions des zones 

urbaines des aérosols des feux de biomasse. Il serait alors intéressant de coupler les mesures 

optiques à des mesures chimiques, comme la quantité de carbone élémentaire d’une part pour 
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mieux identifier l’origine de l’aérosol et d’autre part pour améliorer sa prise en compte dans les 

modèles. Des paramètres plus élaborés peuvent être calculés tels que le MAC (Mass Absorption 

Cross-Section, Petzold et al., 1997) à partir des mesures d’absorption et de la concentration en 

élément carbone. Cette méthode est déjà appliquée sur plusieurs sites européens (Zanatta et al., 

2016) et nécessite d’être utilisée en complément des résultats de ces travaux de thèse sur les 

deux stations d’altitude étudiées. De même, l’application du modèle de transfert radiatif sur les 

données de la station de Chacaltaya permettrait d’étudier les propriétés radiatives propres aux 

aérosols mesurés dans la région de La Paz en Bolivie pour chaque type de source. L’influence 

de la région urbaine de La Paz et des feux de biomasse amazoniens sur le climat de cette région 

ainsi que sur les différentes couches de l’atmosphère reste à étudier. Dans cette optique, un 

second photomètre va être déployé à Chacaltaya en 2017. 

A plus long terme, la méthode appliquée sur les stations du puy de Dôme et de Chacaltaya pour 

étudier les propriétés et les impacts radiatifs des aérosols de troposphère libre peut être 

appliquée sur d’autres stations d’altitude, comme le Maïdo (2 205 m, sur l’Ile de La Réunion), 

le Jungfraujoch (3 471 m, en Suisse) et la station Pyramid de l’Everest (5 079m, au Népal), 

permettant alors d’analyser l’impact de diverses sources d’un point de vue régional et sur les 

différentes couches de la troposphère. Une étude intéressante serait ainsi d’étudier l’impact 

d’aérosols provenant d’une même source à différentes localisations et dans les différentes 

couches de l’atmosphère pour voir l’impact du vieillissement de l’aérosol. 

Les résultats de cette thèse seraient également utiles à l’exploitation des mesures satellitales. 

En effet, bien que les mesures satellitales offrent une couverture globale, elles ne permettent 

pas de restituer toutes les propriétés définissant l’aérosol. Une combinaison des mesures in-situ 

et des mesures de télédétection depuis le sol permettrait ainsi d’évaluer les produits satellites 

(notamment ceux issus de l’instrument CALIOP à bord du satellite CALIPSO lancé en 2006 et 

toujours en activité, ou de l’instrument ATLID à bord du satellite EarthCare en préparation : 

rapport de couleur, rapport LIDAR, épaisseur optique,…) et également d’établir des 

paramétrisations de certaines propriétés (albédo de simple diffusion, coefficient d’angström, 

forçage radiatif efficace,…) en fonction du type de masses d’air, des saisons et de la couche 

atmosphérique. L’étude des noyaux de condensation soulève également un intérêt majeur pour 

la compréhension des effets indirects des aérosols sur le climat et nécessite une parfaite 

connaissance des produits restitués par chaque technique instrumentale.
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Figure 3.1: Distribution en taille volumique provenant des mesures in-situ (croix noires) et du 
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in-situ du SMPS (en rouge) et de l’OPC (en bleue) sont regroupées et la ligne en pointillés noirs 

représente la somme des deux régressions. .............................................................................. 55 

Figure 3.2 : Séries temporelles de la dépolarisation LIDAR (en haut) et de la classification des 

couches atmosphériques par STRAT (en bas) pour le 21 et 22 Février 2016. La zone verte 

représente un cas d’atmosphère homogène et la zone rouge un cas d’atmosphère hétérogène 

sans nuage. ............................................................................................................................... 57 

Figure 3.3: Haut: Série temporelle (UTC) du coefficient de rétrodiffusion LIDAR du 29 

Septembre 2011 à 5 min de résolution temporelle et 15 m de résolution verticale. Les points 

verts en haut de la figure indiquent la possibilité d’utiliser l’inversion Klett sur les profils 

LIDAR et les points noirs l’absence de mesure. La ligne noire en pointillé représente l’altitude 

de la station PUY. Bas : Hauteur de couche de mélange (ligne verte) et contribution de la couche 

de mélange (RML, ligne bleue). ................................................................................................. 58 

Figure 3.4 : Série temporelle des disponibilités instrumentales et application du filtre STRAT 

(cyan) sur les profils LIDAR (bleu) sur l’année 2011. Chaque couleur représente un instrument 

ou un ensemble d’instruments et les zones noires (synchronisation des instruments) représentent 

les points sélectionnés pour cette étude. ................................................................................... 59 

Figure 3.5 : Coefficient d’extinction in-situ à 675 nm calculé à partir des mesures du 

néphélomètre et du MAAP en fonction de a) l’AOD du photomètre et c) un zoom sur les faibles 

extinctions, b) le coefficient d’extinction établie par le photomètre pour chaque saison et d) un 

zoom sur les faibles extinctions. Les lignes rouges pleines et en pointillées représentent 

respectivement les régressions linéaires de la comparaison et les zones de prédiction établies 

par l’écart type et la ligne noire représente la ligne 1:1. .......................................................... 60 

Figure 3.6: Coefficient d’extinction in-situ en fonction du coefficient d’extinction 

photométrique à 675 nm pour les cas d’atmosphère homogène colorés par la hauteur de la 

couche de mélange (ML: couche de mélange, FT: troposphère libre). .................................... 62 

Figure 3.7: Coefficient d’extinction in-situ en fonction du coefficient d’extinction 

photométrique en prenant en compte la contribution de chaque couche sur la colonne 

atmosphérique. Les points sont colorés en fonction de l’humidité relative moyenne entre les 

deux sites. La régression linéaire rouge ainsi que les ronds pleins correspondent aux cas de 

couche de mélange (ML) et la régression bleue ainsi que les croix correspondent aux cas de 

troposphère libre (FT). ............................................................................................................. 64 

Figure 3.8 : Coefficient d’extinction in-situ sec en fonction du coefficient d’extinction 

photométrique en prenant en compte une décroissance linéaire du coefficient d’extinction avec 
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Figure 3.9: Paramètres de la distribution en taille d’aérosols in-situ en fonction des paramètres 

de la distribution en taille d’aérosols photométrique pour le mode fin (en haut) et le mode 

grossier (en bas) en fonction des saisons. Les figures de gauche correspondent à l’analyse des 

diamètres des particules et les figures de droite, à l’analyse des concentrations volumiques. 67 

Figure 3.10: Paramètres de la distribution en taille d’aérosol in-situ en fonction des paramètres 

de la distribution en taille d’aérosol photométrique pour le mode fin (en haut) et le mode 

grossier (en bas) pour les cas homogènes, avec l’application des contributions de chaque couche 

d’aérosol, et en fonction de la couche d’aérosol (ML en rouge ou FT en bleu). ..................... 68 

Figure 3.11: Paramètres de la distribution en taille d’aérosol in-situ en fonction des paramètres 

de la distribution en taille d’aérosol photométrique pour le mode fin (en haut) et le mode 

grossier (en bas) en fonction l’humidité relative et après avoir appliqué les facteurs 

hygroscopiques (HGF) aux distributions en tailles in-situ. ...................................................... 71 

Figure 3.12 : Distribution en taille surfacique moyenne pour le cas des masses d’air océaniques. 

Cas sec en noir, cas humide avec HGF = 1,4580 en bleu et cas humide avec HGF = 1,4580 pour 

les particules submicroniques et HGF = 1,7330 pour les particules supermicroniques en rouge.
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Figure 3.13 : Comparaison des coefficients d’extinction établie à partir du photomètre et du 

calcul de Mie selon a) des distributions en taille sèches, et b) des distributions en taille humides.
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Figure 4.1: Carte des lieux d’études des feux de biomasse en Amérique du Sud. Les zones vertes 

représentent la couverture forestière et les zones roses la surface forestière perdue entre 2000 

et 2014 (www.earthenginepartners.appspot.com). ................................................................... 81 

Figure 4.2: Moyennes mensuelles des précipitations (histogramme), et des températures 

minimales (ligne bleue) et maximales (ligne jaune) à La Paz, Bolivie (www.andes-

amazonia.com, données météorologiques de l’aéroport de El Alto). ....................................... 82 

Figure 4.3: Exemple de variation standard de la direction du vent mesurée à la station d’altitude 

de Chacaltaya (5240 m) entre le 31 Mai 2015 et le 2 Juin 2015 avec 15 min de résolution.... 83 

Figure 4.4: Variations journalières de la fraction des cas de couche de mélange (ML, en rouge), 

de troposphère libre (FT, en bleu) et des cas de troposphère libre modifiée (gFT, en noir) pour 

chacune des trois saisons (humide en haut, sèche au centre et influencée par les feux de 

biomasse en bas). Les marqueurs sont définis selon la déviation standard de la direction du vent 

mesurée depuis la station d’altitude de Chacaltaya (5240 m). ................................................. 84 

Figure 4.5: Carte de la région de La Paz centrée sur la station de Chacaltaya et définition des 

clusters (numérotés de 1 à 5) pour la classification des rétrotrajectoires. Exemple des 

rétrotrajectoires du 3 Août 2012 (24 rétrotrajectoires sur 12h). Le repère blanc représente 100 
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Figure 4.6: Médianes mensuelles du coefficient d’absorption à 500 nm (a), du coefficient de 

diffusion à 500 nm (b), du coefficient d’extinction (c) et de l’albédo de simple diffusion (d) 

mesurées à la station de CHC sur les 3 ans de 2012 à 2014. Les lignes correspondent à la 

médiane et les barres  au domaine délimité par les 25ième et 75ième percentiles. ....................... 87 
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d’absorption, du coefficient d’extinction et de l’albedo de simple diffusion (de haut en bas) pour 
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Résumé 

La présence des particules d’aérosols dans l’atmosphère influencent le bilan radiatif de notre planète et ainsi son équilibre 

climatique. Selon les différents mécanismes d’émission et processus de transports atmosphériques, les aérosols peuvent 

être entrainés dans la troposphère libre et ainsi y résider pendant plusieurs semaines. Les contributions optiques et radiatives 

des aérosols de troposphère libre par rapport à celles de la colonne atmosphérique sont encore mal évaluées du fait de la 

difficulté d’accès et du manque de mesures sur de longues périodes. Ces travaux de thèse se sont donc appuyés sur deux 

sites d’altitude présentant des topographies adéquates pour l’analyse des aérosols de troposphère libre : le site 

ACTRIS/GAW du puy de Dôme (PUY, 1 465 m, France) et le site ACTRIS/GAW de Chacaltaya (CHC, 5 240 m, Bolivie). 

Ces deux sites disposent d’un large jeu de données in-situ et de télédétection. Les résultats montrent ainsi l’importance de 

la prise en compte de la structure verticale de l’atmosphère et de l’effet de l’humidité sur les propriétés des aérosols dans 

l’analyse des mesures. Pour la première fois à notre connaissance, l’utilisation de ces techniques instrumentales depuis la 

station de mesures météorologiques la plus haute du monde (Chacaltaya) a permis d’établir les propriétés optiques des 

aérosols dans cette région largement influencée par la ville de La Paz et par les émissions de la forêt amazonienne. Les 

résultats montrent que l’influence des feux de forêt amazoniens à la fin de la saison sèche peut accroitre les propriétés 

optiques de l’aérosol à cette altitude d’un facteur de 3,5 en moyenne et celles de la troposphère libre de 28 à 80%. La station 

est d’ailleurs régulièrement influencée par les conditions de la troposphère libre (30% du temps en journée et 60% la nuit). 

Ce manuscrit présente également des méthodes originales pour la détermination des contributions optiques et radiatives 

des aérosols de troposphère libre avec l’utilisation conjointe des mesures in-situ, photométriques et LIDAR. Les résultats 

établissent ainsi des contributions optiques de la troposphère libre au-dessus du puy de Dôme variant de 20% en hiver à 

80% en été en moyenne. L’utilisation du modèle de transfert radiatif SBDART permet d’évaluer les contributions radiatives 

correspondantes qui oscillent entre 13 et 40% pour les courtes longueurs d’onde, soit des forçages radiatifs de -1 W.m-2 à 

-10 W.m-2. Les différentes sources d’aérosols en surface influencent donc fortement la composition de la troposphère libre, 

qu’il est alors nécessaire de prendre en compte dans le bilan radiatif global de notre planète. 

Mots clés : aérosols, troposphère libre, mesures in-situ, télédétection, propriétés optiques, effet radiatif. 

Abstract 

Atmospheric aerosols impact the earth radiative budget and its climate. Depending on their emission mechanisms and 

atmospheric transport processes, aerosols can be injected into the free tropophere where their lifetime is increased to up to 

several weeks. Optical and radiative properties of free tropospheric aerosols are still poorly known because of the 

difficulties to access high altitudes over long periods of time. The present work is based on two high altitude sites 

measurements: the ACTRIS/GAW station of puy de Dôme (PUY, 1 465 m, France) and the ACTRIS/GAW station of 

Chacaltaya (CHC, 5 240 m, Bolivia). These two sites are equipped with a unique set of both in-situ and remote sensing 

measurements. Results first show the importance of taking into account the vertical atmospheric structure and the 

hygroscopic properties of aerosols when combining in situ and remote sensing measurements. Measurements from the 

highest atmospheric station in the world (Chacaltaya), provide for the first time to our knowledge, the aerosol optical 

properties from this region of the world, segregated into mixing layer aerosols and free tropospheric aerosols. The site is 

both influenced by anthropogenic emissions from the nearby city, La Paz and pristine emissions from the Amazonian 

forest. From these measurements, we observe that biomass burning emissions can increase column aerosol optical 

properties by an average factor of 3,5 and the free tropospheric aerosol optical properties between 28 and 80%. The station 

is regularly influenced by free tropospheric conditions (30% of the time during daytime and 60% during nighttime). This 

manuscript is also presenting original methods for retrieving the optical and radiative aerosol contributions from the free 

tropospheric layer to the total atmospheric column using a combination of in-situ, photometric and LIDAR measurements. 

Results show that free tropospheric contributions above puy de Dôme station vary from 20% during winter to 80% during 

summer. The use of the radiative transfer model SBDART allows to evaluate the corresponding shortwave radiative 

contributions of free tropospheric aerosols between 13 and 40% (between -1 and -10 W.m-2). Thus, the different surface 

aerosol emissions influence significantly the free tropospheric composition which is essential for radiative budget 

determination. 

Keywords : aerosols, free troposphere, in-situ measurements, remote sensing, optical properties, radiative effect. 


