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pour m’avoir accueilli à l’ICTP (International Center for Theoritical Physics) afin d’en apprendre
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magnifique, l’Italie.

Une pensée pour tous les thésards du LA, et tout particulièrement pour Fiona avec qui c’était
vraiment cool de partager le bureau la dernière année. Une pensée pour Eric également. Ses
intrusions dans le bureau toujours accompagnées de son grand humour ainsi que sa complicité,
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Résumé

Ces travaux de thèse présentent l’étude du forçage radiatif direct et semi-direct ainsi que
les impacts climatiques associés, qu’exercent les particules d’aérosols désertiques et de feux
de biomasse sur le climat régional ouest Africain pendant la saison sèche. Dans ce cadre,
le modèle de climat régional RegCM3 a été utilisé en lien avec les observations in-situ des
campagnes DABEX/AMMA-SOP0, les mesures photométriques (AERONET/PHOTONS) et
satellitaires (PARASOL, MODIS, OMI et MISR). Le modèle RegCM3 configuré spécifiquement
pour représenter les aérosols d’Afrique de l’ouest a été évalué au cours d’une simulation de la
saison sèche 2006. Dans cette configuration, le modèle s’est montré capable d’estimer raison-
nablement les quantités d’aérosols pour des applications climatiques et les variations d’albédo
de simple diffusion. Pendant les mois de décembre et janvier, l’albédo de simple diffusion si-
mulé au dessus du Sahel se situe entre 0.81 et 0.83 (à 440 nm) quand les aérosols de feux
de biomasse dominent le mélange atmosphérique. Pendant les mois de mars et avril, pour
lesquels les aérosols désertiques dominent, l’albédo de simple diffusion simulé se situe entre
0.90 et 0.92 (à 440 nm) . Le forçage radiatif direct au sommet de l’atmosphère (visible + in-
frarouge) est majoritairement négatif sur l’ensemble du domaine et compris entre -5.0 W/m2

et -4.0 W/m2. Sur le Sahara, le forçage radiatif direct TOA est proche de zéro (-0.15 W/m2).
La grande divergence entre le forçage radiatif direct au sommet de l’atmosphère et en sur-
face indique que l’absorption est importante au sein de l’atmosphère (forçage radiatif direct
atmosphérique de +11.47 et +24.40 W/m2 au dessus du Sahara et du Sahel, respectivement).
Du fait de leur albédo de simple diffusion relativement bas, les aérosols de feux de biomasse
contribuent principalement à ce réchauffement atmosphérique. Ceci se traduit à l’échelle
régionale par un taux d’échauffement radiatif atmosphérique (dans le visible) compris entre
+0.2 et +0.6 K/jour en moyenne journalière dans la couche d’aérosol de feux de biomasse
localisée entre 2 et 5 km. Deux simulations à plus longue échéance sur la période 2001-2006
ont été menées pour étudier les conséquences de ce forçage radiatif sur le climat régional
pendant la saison sèche. Une simulation DUST (aérosols désertiques) et BBDUST (aérosols
désertiques + aérosols de feux) sont réalisées en prenant en compte les rétroactions liées
au forçage radiatif direct. L’important forçage radiatif en surface réduit l’énergie radiative
disponible au sol. Ceci conduit à des perturbations significatives du bilan énergétique en
surface. Au dessus du Sahara, les réductions de flux de chaleur sensible sont proches dans les
expériences DUST et BBDUST (respectivement -5.52 W/m2 et -6.65 W/m2). Au niveau du
Sahel en revanche, l’inclusion des aérosols de feux de biomasse diminue plus fortement le flux
de chaleur sensible (-16.59 W/m2 dans l’expérience BBDUST et -5.37 W/m2 dans l’expérience
DUST). La réponse du flux de chaleur latente est plus complexe et dépend à la fois de la lo-
calisation des sources d’aérosols et des espèces considérées. Ainsi, la réponse des champs de
précipitations simulés due aux effets radiatifs direct et semi-direct des aérosols diffère for-
tement entre les deux expériences. Dans l’expérience DUST, les précipitations sont réduites
sur la majorité du domaine avec une diminution maximum au centre du continent. Dans
l’expérience BBDUST, les aérosols de feux de biomasse augmentent les précipitations pour
cette sous-région. L’augmentation des précipitations semble reliée à une augmentation locale
de l’activité convective au dessus de 500 hPa sous l’effet d’un mécanisme de pompe thermique.

Mots-clefs : Forçage radiatif, effet direct, effet semi-direct, aérosol désertique, aérosol
de feux de biomasse, modélisation climatique régionale, Afrique de l’ouest
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2.2.3.3 Paramètre d’asymétrie . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 64
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LIDAR Light Detection and Ranging

LW Rayonnement electromagnétique infrarouge (long wave)

MISR Multi-angle Imaging SpectroRadiometer

MODIS Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer

NCAR National Center for Atmospheric Research

NCEP National Center for environmental Prediction

vii



viii Glossaire

NDRF Direct Radiative Forcing normalisé par l’épaisseur optique des aérosols
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SST Température de surface océanique
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Introduction générale

Le climat de la planète est un système complexe, multi-déterminé et en constante évolution.
Pour l’appréhender, on peut concevoir la Terre comme un système global à l’équilibre, i.e. un
système dont le flux énergétique entrant est égal au flux sortant. Le climat représente l’en-
semble des phénomènes par lesquels la Terre libère autant d’énergie qu’elle en a reçue du soleil,
de sorte que la balance énergétique globale est équilibrée. Comme tout système dynamique, il
n’est pas voué à se maintenir dans un état stable. Certaines contraintes extérieures au système
sont susceptibles de l’écarter de son état présent.

Ainsi, depuis plus d’une trentaine d’années déjà (Broecker, 1975), de nombreux chercheurs
ont commencé à s’interroger sur l’existence avérée ou non d’un � réchauffement climatique �.
Aujourd’hui, la communauté scientifique converge vers un consensus et s’accorde pour affirmer
que l’avènement de l’ère industrielle il y a deux siècles, a conduit à un réchauffement global non
équivoque induit par la pression anthropique sur l’environnement. Les principaux agents mis en
cause dans ce réchauffement sont les gaz à effet de serre, CO2 en tête, et les particules d’aérosols
rejetés dans l’atmosphère par les activités humaines. Ces composés modifient de façon complexe
l’équilibre radiatif planétaire.

Selon l’Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) (2007), la température de surface
du globe aurait augmenté de +0.74C au cours du 20ème siècle. Un réchauffement allant de +1.1
à +6.4°C est attendu à l’horizon de 2100. À titre de comparaison la variation de température
globale entre le dernier maximum glaciaire et les conditions actuelles correspond à un change-
ment de +5°C échelonné sur plus de 10000 ans, bouleversant de manière absolument massive
la géographie planétaire et les conditions de vie sur Terre. Il est alors légitime de se demander
quelles conséquences aura une telle transition potentielle appliquée à une humanité de 7 mil-
liards d’êtres humains. Le déplacement des conditions favorables évoluera certainement trop
vite pour que des sociétés sédentaires s’adaptent à ce genre de changements sans difficultés.
Ainsi, le changement climatique soulève aujourd’hui des questions qui retiennent l’attention du
plus grand nombre et sont devenues un enjeu médiatique, économique, politique et social majeur.

Mais plus préoccupantes encore que l’évolution des températures, sont les conséquences du
changement climatique sur le cycle de l’eau. En effet dans un climat plus chaud, des boulever-
sements significatifs des zones de précipitations sont attendus, menaçant ainsi de nombreuses
sociétés très dépendantes de ces ressources. Dans ce contexte, l’Afrique Sahélienne apparaı̂t
comme une des régions les plus vulnérables face au changement climatique. Une des ca-
ractéristiques principales du climat de cette région est le régime de mousson dont la variabilité
inter-annuelle est très grande. Ces trente dernières années ont vu un déficit de précipitations
s’instaurer qui a mené à une désertification progressive des terres du Sahel jusqu’aux côtes
Guinéennes (Fig. 1). Associées à cela, des crises alimentaires et économiques très graves ont
touché les pays concernés. Cela a motivé un grand nombre de chercheurs à s’intéresser aux
mécanismes plausibles responsables des périodes de sècheresse (Nicholson, 1981; Folland et al.,
1986; Lamb, 1983; Lamb and Peppler, 1992; Fontaine and Janicot, 1996). Plus récemment, le
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FIGURE 1 – Écarts à la climatologie des précipitations au niveau de l’Afrique de l’ouest (entre 10N-20N
et 20W-10E) entre 1950 à aujourd’hui. D’après les données NOAA NCDC Global Historical Climatology
Network data

programme AMMA (Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Africaine, Redelsperger et al.
2006) a vu le jour dans le but d’étudier la variabilité de la mousson africaine et ses conséquences
sur le continent africain (ressources et gestion de l’eau, pratiques agricoles, désertification,
comportements sociaux).

Aujourd’hui les raisons expliquant ces anomalies de précipitations sont mieux comprises
mais restent encore partielles. De nombreuses études ont mis en avant les rôles de la variabilité
de la température de surface de l’océan (Folland et al., 1986; Giannini et al., 2003) et les échanges
terre-atmosphère comme par exemple la désertification modifiant l’albédo de surface (Charney
et al., 1977; Zheng and Eltahir, 1998; Nicholson and Grist, 2001; Xue et al., 2004) ou bien encore
des téléconnexions avec d’autres modes de variabilité du climat global comme l’oscillation nord
atlantique ou la phase El-Niño (Nicholson and Kim, 1997). Récemment certains auteurs ont
également suggéré un rôle des aérosols sur le climat en Afrique, et plus particulièrement celui
des aérosols désertiques (Nicholson, 2000; Prospero and Lamb, 2003).

En effet, le continent Africain est la première source à l’échelle globale d’aérosols désertiques
(Prospero et al., 2002). Les aérosols désertiques, ou poussières minérales, émis en continu tout
au long de l’année trouvent leur origine au nord du continent. Ils sont émis naturellement sous
l’action érosive du vent sur les surfaces arides. Le continent est aussi le siège d’intenses feux
de végétation saisonniers, introduisant dans l’atmosphère de grandes quantités d’aérosols de
combustion (van der Werf et al., 2006).

Ces deux types de particules sont susceptibles d’influencer de nombreux processus qui
déterminent le climat régional. Tout d’abord, en diffusant et en absorbant le rayonnement
électromagnétique solaire et tellurique, elles modifient les échanges d’énergie dans l’atmosphère
et en surface (effets radiatifs directs). Puisque l’énergie radiative est le moteur qui met en
mouvement la machine thermique atmosphérique, l’effet radiatif direct des aérosols impacte
en cascade tous les processus de transfert d’énergie dans l’atmosphère. Ainsi les conséquences
sont nombreuses et l’atmosphère se comportera différemment en présence ou non de particules
d’aérosols. A court terme, une conséquence importante de l’effet direct du point de vue du climat
est l’impact sur la formation et/ou le maintien des nuages en réponse aux changements ther-
modynamiques de l’atmosphère (effets radiatifs semi-directs). Enfin le rôle des aérosols en tant
que précurseurs dans la formation des nuages permet la nucléation des hydrométéores. Ainsi les
aérosols peuvent également influencer le développement et le cycle de vie des nuages au travers
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de la microphysique nuageuse (effets radiatifs indirects). La quantification de ces différents
effets radiatifs nécessite la meilleure connaissance des répartitions spatiales et temporelles des
propriétés microphysiques, chimiques et optiques des aérosols.

Ainsi, plusieurs études récentes ont confirmé un lien possible entre les effets radiatifs des
aérosols désertiques et les précipitations dans le Sahel (Miller et al., 2004; Yoshioka et al.,
2007; Konare et al., 2008; Solmon et al., 2008; Lau et al., 2009; Sud et al., 2009). Bien qu’aucun
consensus clair concernant l’effet net des aérosols désertiques sur les précipitations n’ait encore
été établi, ces résultats importants mettent en avant le rôle des propriétés optiques des aérosols.
En effet, celles ci pilotent l’intensité mais aussi le signe du forçage radiatif que les particules
exercent en surface, dans et au sommet de l’atmosphère. L’étude de modélisation de Solmon
et al. (2008) illustre par exemple que des aérosols désertiques relativement absorbants, peuvent,
par leurs effets radiatifs direct et semi-direct, intensifier localement les précipitations au dessus
du Sahara tout en diminuant les précipitations au dessus du Sahel pendant la saison des pluies.
Par opposition, des aérosols désertiques principalement diffusants conduisent essentiellement à
une réduction des précipitations et cela de façon encore plus efficace.

Ces résultats illustrent l’importance de considérer et de mieux quantifier l’absorption par les
aérosols et étudier son impact sur la réponse du cycle de l’eau.

Enjeux et Objectifs de la Thèse

Jusqu’à présent la majorité des études climat-aérosols sur la région ouest africaine se sont
intéressées au rôle des aérosols désertiques plutôt qu’à celui des aérosols de combustion. A cela
deux raisons principales : tout d’abord, les aérosols désertiques sont présents en quantité im-
portante tout au long de l’année mais c’est durant la saison humide que leurs émissions sont les
plus intenses et qu’ils dominent la charge totale en aérosol. Ensuite, c’est pendant cette saison
que la mousson apporte la majorité des précipitations annuelles sur le Sahel. En revanche, un
manque d’études persiste à propos du rôle climatique des aérosols de feux de biomasse dans
cette région.

En effet, ces récentes campagnes de terrain effectuées sur l’Afrique de l’ouest (AMMA, DA-
BEX, SAMUM-2) ont clairement montré que les aérosols de feux de biomasse jouent également
un rôle majeur dans le bilan radiatif. Mallet et al. (2008); Milton et al. (2008); Haywood et al.
(2008) montrent par exemple que durant la saison sèche, les aérosols de feux de biomasse
contribuent souvent à hauteur de plus de 50% dans la diminution du rayonnement solaire à la
surface par l’ensemble des particules d’aérosols. Il apparaı̂t donc important de considérer le rôle
des aérosols de feux de biomasse, en terme de forçage radiatif direct et semi-direct susceptible
d’influencer le climat régional. De plus, un résultat important obtenu à l’issue des campagnes
AMMA-SOP0/DABEX, concerne la valeur relativement faible (∼ 0.81 à 550 nm) de l’albédo de
simple diffusion des aérosols de feux de biomasse (Johnson et al., 2008a). Cette valeur illustre un
fort pouvoir absorbant des aérosols de feux qui se démarque d’autres régions du globe ou ce type
d’aérosols est généralement plus diffusant (i.e. moins absorbant). Comme mentionné ci-dessus,
la réponse climatique au forçage radiatif peut dépendre de ce fait de la quantité en aérosols
(traduite par la notion d’épaisseur optique en aérosol) mais aussi de leur manière d’interagir
avec le rayonnement (c’est-à-dire leur caractère plus ou moins diffusant ou absorbant, traduit
par l’albédo de simple diffusion).

Ainsi, l’enjeu principal de cette thèse a consisté à étudier à l’échelle régionale l’impact
radiatif et les éventuelles conséquences climatiques de l’aérosol de feux de biomasse en prenant
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spécifiquement en compte les propriétés optiques qui le caractérisent dans cette région.

Ces campagnes de terrain ont amené des informations pertinentes à l’échelle locale (super-
sites de mesure) et régionale (couverture spatiale des vols avions) ponctuelles dans le temps
(échelle de temps des périodes d’observations intensives et des périodes d’observations longues)
en ce qui concerne la caractérisation des propriétés d’absorption des aérosols de combustion,
dépendantes de leurs caractéristiques microphysiques et chimiques. En parallèle, de nouveaux
produits satellites ont vu le jour ces dernières années et ont commencé à fournir des informa-
tions sur les propriétés absorbantes des aérosols (et leurs dépendance spectrale) en plus des
estimations de l’épaisseur optique. En nous appuyant sur les résultats de ces mesures de terrain
et sur ces mesures satellites, nous proposons dans ces travaux d’étudier le forçage radiatif
direct et semi-direct et les impacts climatiques associés dus aux aérosols de feux de biomasse
en complément des aérosols désertiques. Pour cela, une approche numérique à l’aide du modèle
de climat régional RegCM3 a été choisie, en lien avec les observations in-situ obtenues lors
de la campagne expérimentale DABEX/AMMA-SOP0 et les mesures satellitaires (PARASOL,
MODIS, OMI et MISR).

Un des atouts majeurs de ce type de modèle (Regional Climate Model, RCM), en plus d’une
meilleure résolution spatiale comparée à un modèle de climat global, réside dans le couplage
complet � on-line � du module d’aérosol avec le schéma de transfert radiatif (SW 1 et LW 2)
permettant d’étudier alors finement les rétroactions des aérosols sur le climat dans cette région.
En parallèle, notons aussi que ce type de modèle, via le développement de module d’aérosols
moins � coûteux � que dans certains modèles de méso-échelle (e.g. WRF-Chem, Meso-NH)
permet également d’effectuer des simulations sur des longues périodes de temps, voire d’ef-
fectuer des études sur scénarios. Enfin et comme nous le verrons dans le cadre de ce travail,
ce type de modèle est particulièrement bien adapté aux campagnes expérimentales (observa-
tions sols, aéroportées) générant des jeux de données utilisables pour (1) améliorer certaines
paramétrisations utilisées dans un RCM mais aussi (2) pour évaluer les sorties des modèles.

Le premier objectif de ce travail de thèse a consisté à estimer le plus correctement
possible, les propriétés optiques des aérosols de feux de biomasse afin de les intégrer au mo-
dule d’aérosol du modèle RegCM3. Ce travail est un pré-requis indispensable pour étudier
par la suite l’impact de ces aérosols sur le bilan radiatif et le climat. Pour cela, nous avons
tout d’abord calculé les propriétés optiques des aérosols de feux de biomasse en nous basant
sur les données de mesures obtenues lors des campagnes AMMA-SOP0 et DABEX en 2006 en
complément des informations issues de la littérature récente. Afin d’évaluer le forçage radiatif
du mélange d’aérosols désertiques et d’aérosols de feux de biomasse, nous avons modifié le code
optique de RegCM3 permettant de calculer les propriétés optiques des particules pour qu’elles
soient directement comparables aux mesures photométriques du réseau AERONET/PHOTON
et aux observations satellitaires. Les paramètres spécifiquement modélisés sont : l’épaisseur
optique totale de la population d’aérosols ainsi que l’albédo de simple diffusion et le paramètre
d’asymétrie tous intégrés sur la colonne atmosphérique. De plus, le profil du coefficient d’extinc-
tion des aérosols a également été diagnostiqué pour être comparé aux observations LIDAR. En
parallèle de ce travail, certaines simplifications du module d’aérosols ont été opérées dans le but
de conduire par la suite des simulations à plus longues échéances (i.e. sur plusieurs années).

Le second objectif de la thèse a consisté à évaluer la performance du module optique du
modèle RegCM3 dans cette nouvelle configuration. Pour cela, nous avons tout d’abord simulé la
saison sèche 2006, période pour laquelle de nombreuses observations (sols, aéroportées et satel-

1. Short Wave : rayonnement visible
2. Long Wave : rayonnement infra rouge
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lites) sont disponibles et permettent une comparaison directe avec les sorties du modèle. Nous
nous sommes focalisés sur l’estimation de la charge atmosphérique en particules par comparai-
son avec les observations photométriques du réseau AERONET/PHOTON et des observations
satellitaires (MODIS,PARASOL,MISR) et leur répartition verticale. Ces premières simulations
nous ont alors permis d’estimer le forçage radiatif direct (SW et LW), dû au mélange d’aérosols
de feux de biomasse et d’aérosols désertiques, et les taux d’échauffement (SW) exercés par les
aérosols en saison sèche.

Enfin, le troisième objectif de la thèse a consisté à étudier l’éventuel impact climatique
qui résulte des forçages radiatifs (direct et semi direct) exercés par les aérosols de feux de
biomasse en complément des forçages radiatifs (direct et semi direct) exercés par les aérosols
désertiques. Les principales variables météorologiques étudiées ont été : la température, le bilan
d’énergie en surface ainsi que les régimes de précipitations. Dans ce cadre nous avons effectué
des simulations à plus longue échéance (entre 2001 et 2006) menées dans la continuité des
précédentes simulations. De la même manière, une comparaison des sorties optiques issues de
ces simulations à plus longue échéance a été effectuée à l’aide des observations photométriques
du réseau AERONET/PHOTON ainsi que de récents produits satellites qui fournissent des
informations sur les propriétés absorbantes des aérosols en plus des estimations de l’épaisseur
optique (OMI, MODIS-Deep Blue, MISR). Dans le cadre de ce travail, une attention parti-
culière a été portée sur la saison sèche (Décembre-Janvier-Février) correspondant au maximum
d’émission de feux de biomasse en Afrique de l’ouest.

Plan de la thèse

Les résultats de ces travaux de thèse sont organisés dans ce manuscrit suivant cinq chapitres
qui sont les suivants :

- Le premier chapitre de ce manuscrit introduit les notions générales sur les aérosols at-
mosphériques utiles à notre étude. Plus particulièrement, nous introduirons les notions
concernant les propriétés optiques des particules et présenterons plus en détail les effets
radiatifs exercés par les aérosols sur le climat.

- Le deuxième chapitre se focalise sur l’aérosol en Afrique de l’ouest. Nous synthétisons
ici les propriétés (physiques, chimiques et optiques) importantes concernant les aérosols
désertiques et les aérosols de feux de biomasse nécessaires à la suite de nos travaux.

- Dans le cadre du troisième chapitre, nous introduirons les caractéristiques du modèle
de climat RegCM3. Nous détaillerons les principales améliorations apportées au mo-
dule d’aérosol sur cette région spécifique inspirées par les résultats des campagnes
expérimentales (deuxième chapitre). La simulation de la saison sèche 2006 est discutée
dans ce chapitre. Nous nous focaliserons sur l’estimation de la charge atmosphérique en
particules, leur répartition verticale, le forçage radiatif direct (SW et LW) dû au mélange
d’aérosols de feux de biomasse et d’aérosols désertiques, ainsi que les taux d’échauffement
(SW) exercés par les aérosols en saison sèche. Dans ce cadre, les mesures expérimentales
effectuées au sol (mesures lidar in-situ et réseau AERONET/PHOTON) et à bord de l’avion
BAE-146 (coll. Met-Office) seront utilisées.

- Le quatrième chapitre s’appuie sur les résultats d’une simulation à plus long terme conduite
sur une période de 6 années (2001-2006). Dans ce chapitre, nous discuterons tout d’abord en
détail de la comparaison des sorties optiques du modèle RegCM3 avec différents produits
satellites. Une attention particulière sera portée sur la notion d’absorption qui est cru-
ciale en terme d’impact climatique. Ensuite, nous présenterons les résultats qui concernent
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les impacts climatiques (bilan d’énergie en surface, dynamique atmosphérique et cycle de
l’eau) associés aux aérosols de feux de biomasse en plus de celui des aérosols désertiques.
Pour cela, nous nous concentrerons sur la saison sèche où les deux espèces coexistent dans
l’atmosphère ouest africaine.

- Le chapitre de conclusion résumera l’ensemble des principaux résultats obtenus et discutera
des limites et des perspectives à apporter à ce travail.
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1.1.4 Granulométrie des aérosols . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 14
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Nous présentons dans ce premier chapitre les propriétés essentielles à nos travaux (phy-
siques, chimiques et optiques) concernant les aérosols atmosphériques. Nous introduisons par la
suite les concepts utiles pour décrire les trois types de forçage radiatif exercés par les aérosols,
lesquels seront discutés plus en détail à la fin de ce chapitre, et plus particulièrement celui
qui concerne notre étude, l’effet radiatif direct et ses conséquences sur la thermodynamique de
l’atmosphère (effet semi-direct).

1.1 Notions fondamentales

Bien que l’atmosphère terrestre se compose principalement de gaz, les aérosols jouent un rôle
significatif sur celle ci. En raison de leur courte durée de vie et des nombreuses interactions qu’ils
subissent dans la troposphère, leurs concentrations et leurs propriétés (physiques, chimiques,
optiques, . . .) à l’échelle globale sont mal connues. Pourtant, les aérosols possèdent des effets
environnementaux importants qui sont bien connus : ils présentent un risque de santé publique
quand les concentrations sont élevées comme parfois observées en milieu urbain à proximité des
sources. Ils diffusent et absorbent le rayonnement, ce qui limite la visibilité mais aussi influence
directement le climat de la Terre. En agissant sur la formation des nuages, ils exercent aussi
une influence indirecte sur le climat planétaire. Les aérosols prennent également place dans de
nombreux processus de chimie atmosphérique. Ils jouent aussi un rôle dans la fertilisation des
écosystèmes ou encore en servant de vecteur à la transmission de certaines maladies. Toutes
ces raisons font qu’il est aujourd’hui nécessaire de mieux caractériser les concentrations et les
propriétés des aérosols atmosphériques.

Par définition, les aérosols sont les particules liquides ou solides en suspension dans l’air
(exception faite des hydrométéores). Leurs diamètres typiques couvrent quatre à cinq ordres
de grandeur (Seinfeld and Pandis, 2006), de quelques nanomètres à quelques dizaines de mi-
cromètres (cf. section 1.1.4). Ils présentent un large éventail de compositions chimiques et
de formes, qui dépendent de leurs origines et de leur évolution dans l’atmosphère. Dans de
nombreux domaines, les aérosols d’environ 0.05 à 10 μm de diamètre présentent le plus grand
intérêt. Par exemple, c’est pour cette gamme de taille que les particules interagissent le plus
efficacement avec le rayonnement électromagnétique solaire et tellurique.

1.1.1 Les sources et les flux de particules d’aérosols à l’échelle globale

Les aérosols peuvent être d’origine naturelle ou humaine. Dans les deux cas on peut séparer
les particules primaires formées directement à l’émission des particules secondaires qui elles se
forment dans l’atmosphère à posteriori de l’émission, sous l’effet de processus photochimiques et
thermodynamiques.

À l’échelle globale, de nombreuses estimations des émissions de particules ont été faites en
prenant en compte leur origine (anthropique ou naturelle) ou leur mode de formation (primaire
ou secondaire) (cf. Tab. 1.1). Une information importante issue de ces estimations est la dis-
proportion entre les émissions naturelles (90-95%) et les émissions anthropiques (5-10%). Cette
différence est essentiellement due à la production des sels de mer et des poussières minérales.
La contribution des activités anthropiques au cycle des aérosols est relativement faible, environ
5-10% de la masse d’aérosols émise. Pourtant cette vision est trompeuse. En effet, les activités
anthropiques sont responsables de 70% à 90% de la concentration en nombre des aérosols émis
dans l’atmosphère (Delmas et al., 2005).
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Source Global
Aérosols primaires
- Carbone suie
Issus des combustibles fossiles 2-8
Issus des feux de biomasse 3-14
- Carbone organique
Issus des combustibles fossiles 1-5
Issus des feux de biomasse 16-72
- Poussières désertiques 1000-3000
- Poussières industrielles 40-130
- Sels marins 1000-6000

Aérosols secondaires
- Sulfates
Issus de SO2 anthropiques 66-90
Issus du dimethyl sulfide 17-24
Issus des volcans 6-9
- Nitrates
Issus des NOx anthropiques 10-19
Issus des NOx biogéniques 2-8
- Carbone organique
Issus des COV anthropiques 0.3-1.8
Issus des COV biogéniques 8-40
Pourcentage des sources anthropiques � 5-10 %
Pourcentage des sources anthropiques � 90-95 %

TABLE 1.1 – Estimation des émissions annuelles (en Tg/an) des principaux types d’aérosols (sources
IPCC 2001,2007). D’après Péré (2010)

En Afrique, région d’intérêt de notre étude, les émissions de gaz et d’aérosols sont forte-
ment liées à l’activité humaine. Par exemple, les feux de savane et d’écosystèmes forestiers, en
détruisant la biomasse, deviennent la principale source de pollution atmosphérique gazeuse et
particulaire de la région (Hao et al., 1996; Liousse et al., 2004), en émettant environ 700 Tg de
Carbone par an dans l’atmosphère (c’est-à-dire environ 20% du bilan global). D’autre part, les
aérosols d’origine désertique qui représentent la seconde source mondiale en masse d’aérosols
(2000 Tg.an−1) à hauteur de 36% de la masse totale d’aérosols (Andreae and Crutzen, 1997;
Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC), 2001) 1 sont très présents en Afrique. En
effet, le continent Africain, avec près de 50% des émissions globales d’aérosols désertiques en
provenance majoritairement du Sahara (entre 500 et 1000 Tg.an−1), est la principale source à
l’échelle globale (Goudie and Middleton, 2001; Zender et al., 2004; Mahowald et al., 2005).

- Aérosols primaires : Une fraction importante de ces aérosols est d’origine naturelle (cf.
Tab. 1.1). Parmi les principales sources on retrouve les poussières désertiques (Prospero et al.,
2002), les sources biogéniques (débris végétaux, pollen, ...), les embruns marins DeLeeuw et al.
(2011) et les cendres issues de l’activité volcanique (Stohl et al., 2011) et des feux de forêts
(Andreae, 1991; Liousse et al., 2004; Roy et al., 2008). Les cendres sont des résidus solides d’une
matière consumée qui sont entraı̂nées par les gaz et la dynamique de combustion. Les aérosols
primaires sont produits principalement par des processus mécaniques. Ces processus mis en
jeu sont des processus d’arrachement, d’abrasion, d’érosion liés à des phénomènes éoliens, de

1. 1 Tg = 1012 grammes = 106 tonnes



1.1 - Notions fondamentales 11

frottement ou de combustion. L’abondance naturelle de ces types d’aérosols peut être modifiée
par les activités humaines. Par exemple, l’exploitation intensive des sols, expose et sensibilise
de plus grandes surfaces de terre à l’action du vent, ce qui accroı̂t la quantité de poussières
émises dans l’atmosphère (Ginoux et al., 2010). Les aérosols primaires d’origine anthropique
tels que le carbone suie, le carbone organique ou les poussières industrielles (contenant des
métaux traces) résultent principalement de processus de combustion (industrielle, domestique,
feux de biomasse), du transport, de l’agriculture (Hiranuma et al., 2011) ou des chantiers de
construction. A l’échelle globale, les feux de végétation représentent environ 18% des sources
d’aérosols anthropiques primaires mais en Afrique c’est près de 80% des aérosols anthropiques
qui sont émis par ces pratiques (Andreae, 1991).

- Aérosols secondaires : Les aérosols secondaires inorganiques (sulfates, nitrates, ammo-
nium) ou organiques sont formés à partir de processus de conversion gaz-particules au travers
des phénomènes de nucléation, condensation ou adsorption (cf. section 1.1.5) ou par réactions en
phase aqueuse par l’intermédiaire des gouttes d’eau nuageuses. La nucléation est un mécanisme
générant de petits � noyaux � d’une phase gazeuse ou liquide, dans une phase solide ou liquide.
Il s’agit du mécanisme de base de la formation de nouvelles particules dans l’atmosphère. Les
particules ainsi formées sont plus fines et plus nombreuses que les particules primaires. Les gaz
précurseurs peuvent provenir d’émissions par le sol (par exemple suite à l’utilisation d’engrais),
par la végétation (Composés Organique Volatiles biogéniques comme les terpènes et l’isoprène),
par les écosystèmes océaniques (par exemple le di-méthyl sulfate émis par le phytoplancton
Charlson et al. 1987) ou par les activités humaines (combustions de combustibles fossiles au
travers de la production d’énergie, du transport, des activités industrielles, etc). Les aérosols
sulfatés représentent près de 88% des aérosols secondaires anthropiques. On a ainsi observé
en Chine, région pour laquelle le développement économique et industriel a été fulgurant, que
la principale source de production d’énergie électrique qui repose sur le charbon produit d’im-
portants rejets de dioxyde de soufre. Ces gaz forment par la suite des quantités importantes
d’aérosols sulfatés qui ont des impacts environnementaux significatifs, pouvant potentiellement
expliquer la diminution de la température de surface observée dans la région au cours de ces
cinquantes dernières années malgré un contexte de réchauffement climatique global (Qian et al.,
2007).

Les aérosols primaires sont de taille généralement supérieure au micromètre (μm) lorsqu’ils
sont produits mécaniquement et inférieure au μm lorsqu’ils sont issus de processus de combus-
tion. L’image satellite composée à partir des données du spectro-radiomètre satellitaire MODIS
(Figure 1.1), centrée sur l’Afrique, illustre l’importance du mélange des aérosols primaires de
grande taille (poussières désertiques, sel marins) avec les aérosols de feux de biomasse plus fins.
Les aérosols secondaires, qui sont issus de la transformation en particules de substances émises
dans l’atmosphère sous forme gazeuse, sont généralement de taille sub-micronique.

La multiplicité des sources, à la fois naturelles (volcaniques, biologiques, désertiques, em-
bruns marins) et humaines (combustions, poussières industrielles, émissions agricoles) induit
une très grande diversité de leurs compositions chimiques et par extension de leur propriétés
microphysiques et optiques.

1.1.2 La composition chimique des particules d’aérosols

La composition chimique de ces aérosols est directement liée à la composition des substrats
à partir desquels ils sont produits mais également des transformations qu’ils subissent dans
l’atmosphère. Les travaux de Clain (1995) illustrent bien la difficulté de connaı̂tre la composition
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FIGURE 1.1 – Épaisseur optique (à 550 nm) observé par le capteur MODIS le 25 mai 2002. L’épaisseur
optique est coloré en vert lorsque la contribution des particules du mode grossier domine, et en rouge
pour les particules du mode fin. Le bleu correspond à une atmosphère sans aérosol. On distingue
donc en vert l’export d’aérosol désertique vers l’atlantique et en rouge les aérosols de pollution et
de feux de biomasse. Adapté de http ://earthobservatory.nasa.gov

chimique de l’aérosol puisque des milliers de composés peuvent être identifiés. Les principales
espèces chimiques constitutives de l’aérosol sont décrites ici :

- Le carbone suie : substance noirâtre particulièrement riche en carbone peu réactive chi-
miquement. Il correspond au composé le plus dégradé à l’issue d’un processus de combustion.
Ce sont les composés atmosphériques les plus absorbants du rayonnement solaire visible (cf.
section 1.2.3).

- Les carbones organiques primaires et secondaires : Le carbone organique (OC) peut
être émis directement dans l’atmosphère par des sources d’origines anthropiques (combustion
incomplète des dérivés du pétrole, de bois, d’ordures ménagères, de cuisson de viandes, etc.)
ou naturelles (abrasion des feuilles par le vent). Mais il peut aussi être formé par nucléation
ou condensation des produits de dégradation photochimique des composés organiques volatils
(COV). On parle alors d’aérosol organique secondaire (SOA). Ces COV peuvent provenir de la
végétation (terpènes, limonène, etc.) ou être issus de sources anthropiques (benzène, toluène,
etc.).

- Les poussières et les sels marins : Les poussières peuvent être d’origines naturelles
(érosion des sols, aérosols désertiques) ou anthropiques (usure des pneus, cimenteries, etc.).
Les poussières minérales anthropiques ont pour principale origine l’agriculture (moissonnage,
labourage, accroissement des terres de pâturages), l’industrie (production et transport du ci-
ment) et la modification de la surface des grands plans d’eau (par exemple les mers d’Aral et
Caspienne, le lac Owens, ...). L’émission de ces aérosols est principalement fonction du vent
à la surface. Concernant la composition des aérosols minéraux, elle est principalement dictée
par la composition des sols d’où ils sont soulevés. On identifie principalement des particules
constituées d’argiles (illite, kaolinite, chlorite), de feldspaths, de quartz, de calcite et d’oxydes de
fer (hématite,goethite). Ce sont des matériaux à forte teneur en silicium, aluminium, calcium
et fer (Schütz and Rahn, 1982; Schütz and Sebert, 1987; Marticorena et al., 1997a; Chou et al.,
2008; Reid et al., 2003a; Lafon et al., 2006; Otto et al., 2007; Kandler et al., 2009)
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- L’ammonium est issu de la condensation de l’ammoniaque émis principalement par les
activités agricoles.

- Les sulfates : sont des particules d’acide sulfurique neutralisées partiellement ou totale-
ment par de l’ammoniac, qui se présentent sous forme de gouttes liquides ou partiellement
cristallisées. Cette espèce se forme essentiellement en phase aqueuse par condensation d’acide
sulfurique, mais peut apparaı̂tre sous forme de particules lorsque les gouttelettes s’évaporent
sans précipiter.

- Les nitrates : Les nitrates se forment à partir d’acide nitrique. L’acide nitrique a deux
voies de formation privilégiées. D’une part, il apparaı̂t en phase gazeuse, et d’autre part, en
phase hétérogène sur les particules ou les gouttelettes d’eau nuageuse. Cette dernière est par-
ticulièrement importante l’hiver. L’ammoniaque est une base qui va neutraliser une partie de
l’acide nitrique pour former du nitrate d’ammonium particulaire selon la température et l’humi-
dité relative ambiantes.

- L’eau : La présence d’eau dans les particules dépend de la température ambiante, de l’hu-
midité relative et de la composition des particules. Certains sels comme le nitrate d’ammonium
ou le sulfate d’ammonium ont une hygroscopicité (affinité à l’eau) particulièrement élevée et
peuvent fixer une quantité d’eau importante. Au contraire, les aérosols désertiques ou le carbone
suie ont une hygroscopicité faible et ne captent pas efficacement l’eau. Cependant, lors de leur
transport, les aérosols peuvent subir différents processus comme l’évaporation de pluies sul-
fatées (Wurzler et al., 2000; Formenti et al., 2003a), la coagulation avec des particules de sulfate,
l’oxydation du SO2 (Levin et al., 1996), des réactions acido-basiques (Laskin et al., 2005). Ces
processus engendrent la formation d’une pellicule de surface de matière soluble (sulfate, nitrate
et chlorure) autour des particules d’aérosols (Levin et al., 1996; Yin et al., 2002; Trochkine et al.,
2003; Crumeyrolle, 2008; Solmon et al., 2009) augmentant ainsi leur hygroscopicité. Les aérosols
issus de la combustion de biomasse (mélange de carbone suie, de carbone organique et d’autres
espèces inorganiques) ont quant à eux une bonne hygroscopicité. Ainsi ils peuvent être des
noyaux de condensation nuageuse (CCN) efficaces (Cachier and Ducret, 1991).

1.1.3 Mélange des particules d’aérosols

Une fois la composition chimique de la population d’aérosols connue, il est difficile d’imaginer
comment les composés sont répartis ou mélangés au sein d’une particule d’aérosols. Ainsi, au
cours du transport atmosphérique, les aérosols vieillissent et peuvent se retrouver sous forme

FIGURE 1.2 – Représentation des différents état de mélange des aérosols atmosphériques. (1) et (2)
représentent l’aérosol en mélange externe, (3) à (5) le mélange en textitcore/shell pour différents
types de composés chimiques enrobés, et (6) et (7) représentent le mélange interne homogène.
Lang-Yona et al. (2010)
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de mélanges complexes de différents composés chimiques (Fig 1.2). Près des sources d’émissions,
des études ont montré que les espèces chimiques étaient généralement séparées les unes des
autres, formant un mélange dit externe (Chow et al., 2004; Mallet et al., 2004). Cependant,
cette configuration va généralement évoluer avec le temps car les particules peuvent interagir
entres elles ou avec une phase gazeuse pour favoriser un mélange partiel ou total des différents
constituants. On parle alors de mélange interne (Lesins, 2002; Péré et al., 2009). Par exemple, on
peut observer des particules formées d’un cœur de carbone suie, de poussière désertique ou de
sel de mer, enrobées de carbone organique, de sulfates ou de nitrates. Trois approches théoriques
de la notion de mélange sont considérées à l’heure actuelle :

- Le mélange dit externe : suppose que chaque particule de la population n’est constituée que
d’un seul composé chimique. Le mélange des composés chimiques se fait donc au sein de la
population d’aérosols et non au sein d’une même particule.

- Le mélange dit interne : suppose que, pour une particule d’un diamètre donné pour lequel on
connaı̂t les teneurs des différents composés chimiques, ces derniers sont mélangés de façon
homogène au sein du volume de la particule.

- le mélange dit � core/shell � : suppose que, pour une particule d’un diamètre donné pour
lequel on connaı̂t les teneurs des différents composés chimiques, ces derniers forment un à
un, un cœur puis une succession de couches additionnelles

La composition chimique des composés qui forment une particule d’aérosol va conditionner
son interaction avec le rayonnement. En effet l’indice de réfraction complexe (cf. section 1.2.3) qui
caractérise la diffusion et l’absorption d’une onde électromagnétique avec un milieu diélectrique
dépendra de la structure de la particule mais aussi de la nature chimique des espèces qui la
forment. Ainsi, suivant l’état de mélange des espèces, l’indice de réfraction des aérosols évolue
(Lesins, 2002; Bond et al., 2006; Péré et al., 2009) et avec cela leurs impacts radiatifs (section
1.3.1).

De nombreuses études ont évalué l’impact du mélange sur les propriétés optiques des
aérosols (Fuller et al., 1999; Lesins, 2002; Reid et al., 2005; Péré et al., 2009). En règle générale,
pour une composition chimique donnée, il apparaı̂t que le mélange dit externe des espèces est
la configuration où l’absorption du rayonnement est la moins efficace. Le mélange interne ho-
mogène est plus absorbant que le mélange externe. La configuration intermédiaire correspond
au mélange interne structuré en core/shell. Les travaux de Mikhailov et al. (2006); Schwarz
et al. (2008); Oshima et al. (2009) suggèrent que le coating d’un cœur de carbone suie par d’autres
espèces peut favoriser sa capacité d’absorption, de +30% à +100%. Cependant, Lack and Cappa
(2010) notent que l’augmentation de l’absorption du cœur n’est possible que si les espèces de
l’enveloppe (shell ) ne sont que peu ou pas absorbantes. Dans le cas contraire, l’absorption du
cœur peut être diminuée.

L’état de mélange des composés chimiques qui forment les particules d’une population
d’aérosols est un donc paramètre clef pour l’étude des interactions aérosols-climat puisqu’il va
moduler les propriétés hygroscopiques et optiques des aérosols.

1.1.4 Granulométrie des aérosols

La diversité des sources et des mécanismes de formation des aérosols génère une population
de particules de tailles diverses. Une fois dans l’atmosphère, la distribution en taille d’une
population de particules d’aérosols continue d’évoluer suivant les réactions physico-chimiques
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(nucléation, coagulation et condensation) et les mécanismes de dépôt affectant les aérosols
(décrits dans la section 1.1.5). Ainsi, d’après Seinfeld and Pandis (2006) et Whitby (1978), la gra-
nulométrie des aérosols couvre une très large gamme de tailles, du nanomètre jusqu’au dixième
de millimètre. La taille des particules gouverne leur temps de résidence dans l’atmosphère (le
dépôt) et aussi leurs interactions. La distribution en taille des particules est donc comme nous
le verrons par la suite une information pertinente sur la population d’aérosol concernant leur
interaction avec le climat.

On observe généralement une distribution multi-modale des populations d’aérosols (Junge,
1963; Whitby, 1978) (schématisé sur la Fig. 1.3). D’après Jaenicke (1993), les distributions gra-
nulométriques des aérosols peuvent être décrites par des lois log-normales. Un des avantages de
ces distributions réside dans le fait qu’elles sont directement généralement utilisées pour décrire
la taille des particules dans les modèles. Les populations d’aérosols comportent classiquement
trois modes :

- un mode de nucléation : constitué de particules ultra-fines (diamètres inférieurs à 0.1 μm),
les particules d’Aı̈tken, issues de la condensation de gaz. Le nombre de ces particules est
très élevé pour une contribution massique relativement faible. Généralement ce mode ne
subsiste pas longtemps dans l’atmosphère, car les particules vont rapidement atteindre le
mode d’accumulation suivant les processus de condensation et/ou coagulation.

- un mode d’accumulation : avec des diamètres compris entre 0.1 et environ 2.5 μm qui résulte
du grossissement de petites particules ou de l’évaporation de grosses particules. Les par-
ticules de ce mode possèdent une durée de vie dans l’atmosphère relativement élevée. Ce
sont elles qui sont les plus actives du point de vue radiatif.

- un mode grossier : avec des diamètres supérieurs à 2.5 μm. Ces particules proviennent es-
sentiellement de processus mécaniques tel l’érosion des sols, les sels de mer, les émissions
par les plantes ou les volcans.

Au cours de leur transport, les aérosols subissent de multiples interactions. Ainsi, la distribu-
tion en taille apporte des informations importantes sur l’évolution d’une population d’aérosols.
Concernant la problématique des effet radiatifs directs (cf. section 1.3.1), il est important de
connaı̂tre la granulométrie des aérosols car ces derniers n’interagissent pas de la même façon
avec le rayonnement suivant leurs tailles. En effet, comme nous le verrons (section 1.2.2), les
propriétés optiques d’une particule d’aérosol sont fonction de la taille de la particule et de la
longueur d’onde du rayonnement considérée. La distribution granulométrique des populations
d’aérosols est donc un paramètre majeur (Patterson, 1981; Tegen and Lacis, 1996; Otto et al.,
2007; Chou et al., 2008; McConnell et al., 2008). De la même manière, on peut aussi noter que
l’impact sanitaire des aérosols dépend lui aussi de la taille des particules d’aérosols puisque elle
contrôle leurs propriétés aérodynamiques, et donc leur inhalation potentielle.

1.1.5 L’évolution des populations d’aérosols

Les aérosols peuvent subir des changements relatifs à leur taille et/ou leur composition (on
parle de vieillissement), au travers de divers processus tels que la condensation ou l’évaporation
d’espèces gazeuses en surface des particules, des réaction chimiques, la coagulation avec d’autres
particules, ou bien encore par l’activation en noyaux de condensation pour former des goutte-
lettes de nuages, de brouillard ou des particules de glace.
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FIGURE 1.3 – Schématisation de la distribution en taille d’une population d’aérosols incluant les pro-
cessus de formation et de déposition associés à chaque mode. D’après Seinfeld and Pandis (2006)

Enfin, une fois en suspension, tous les aérosols sont susceptibles de retourner à la surface
terrestre, par les processus de dépôt sec et de dépôt humide. En règle générale, les aérosols
troposphériques ont un temps de résidence dans l’atmosphère relativement court (de l’ordre de
quelques jours à une à deux semaines). Cette particularité, ajoutée à la très grande hétérogénéité
des sources d’aérosols, conduit à une distribution temporelle et spatiale fortement non uniforme
à l’échelle globale (Seinfeld and Pandis, 2006).

- Le dépôt humide des aérosols :

Le dépôt humide fait référence aux voies de dépôt impliquant les précipitations nuageuses. Ce
sont principalement les voies de dépôt par précipitations et par le lessivage sous et intra-nuage.
Lorsque les gouttelettes d’eau nuageuses atteignent des tailles suffisantes pour sédimenter, les
particules d’aérosols qui ont servi de noyaux de condensation nuageux sont déposées au sol par
les précipitations. Le lessivage par les pluies correspond quant à lui à la capture par les gouttes
de pluies de particules d’aérosol interstitielles ou situées sous un nuage précipitant.

- Le dépôt sec des aérosols :

Une description simple des forces agissant sur la particule dans un fluide est donnée par le
théorème fondamental de la gravitation de Newton en équilibre avec l’équation de Stokes qui
prend en compte la viscosité du fluide, l’entraı̂nement et la vitesse de la particule (Eq. 1.1).

gπD3
p(ρp − ρa)Cc

6
= 3πηaDpvgp (1.1)

g = 9.81m.s−2 : accélération de la pesanteur
Dp : Diamètre de la particule
ρp et ρa : masse volumique de la particule et de l’air
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Cc : Coefficient cinétique de glissement
vgp vitesse gravitationnelle de la particule
η : viscosité du d’air

Ainsi suivant la taille de l’aérosol, la solution à l’équation 1.1 donne lieu à deux voies de
dépôts possibles : La sédimentation gravitationnelle et le dépôt par diffusion. Ce sont les voies
de dépôt sec qui permettent le dépôt des particules directement à la surface sans l’aide des
précipitations. La sédimentation est le plus simple des procédés de dépôt. Il correspond à la
chute des particules par gravité. Le dépôt turbulent correspond au mécanisme de diffusion
brownienne et turbulente. Le dépôt par diffusion est plus efficace pour les particules du mode
fin tandis que le dépôt par sédimentation affecte essentiellement les particules du mode grossier.
En effet, les grosses particules sédimentent rapidement, ainsi leur durée de vie est relativement
courte (au maximum quatre à cinq jours, Schütz 1980; Schütz and Jaenicke 1981).

- Le vieillissement des espèces :

Les mécanismes de dépôt sec décrits précédemment sont très efficaces pour le dépôt des
particules grossières. L’évolution des particules fines est principalement contrôlé par l’ajout de
matière secondaire au travers de processus de nucléation hétérogène (acides, gaz à faible tension
de vapeur saturante, etc., Tulet et al. 2005), de coagulation/adsorption de particules plus fines,
et des réactions chimiques en phase aqueuse au sein des nuages (Seinfeld and Pandis, 2006).

La coagulation est l’adhésion de deux particules. Elle résulte de la collision de deux particules
qui entrent en contact par diffusion brownienne ou sous l’effet d’une force (e.g. électrostatique)
(Seinfeld and Pandis, 2006). La coagulation est renforcée avec le cisaillement qui renforce la
turbulence, ce qui induit un mouvement de particules relativement rapide.

La nucléation hétérogène quant à elle, se produit tant que la pression partielle d’un composé
en phase gazeuse est supérieure à la pression de vapeur saturante de ce composé dans l’aérosol.
La croissance de la particule continuera par la condensation de l’espèce autour de l’aérosol
existant. La situation inverse est possible (évaporation). Ce processus permet aux particules de
grossir pour quitter le mode de nucléation (cf. section 1.1.4).

Lorsqu’une particule est incorporée dans une gouttelette d’eau nuageuse, elle peut subir des
réactions chimiques en phase aqueuse. En raison de la plus grande surface de la gouttelette
d’eau, sa réactivité chimique est plus élevée que pour un noyau de condensation. Si une goutte-
lette d’eau nuageuse qui a subi des réactions chimiques s’évapore, la particule d’aérosols ayant
servi à sa formation en tant que noyaux de condensation, peut être considérablement modifiée.
Les aérosols en phase aqueuse sont contenus dans le mode d’accumulation.

1.2 Interaction des aérosols avec le rayonnement

Ces travaux de thèse se focalisent principalement sur le forçage radiatif lié aux effets di-
rects et semi-direct des aérosols (section 1.3), c’est-à-dire à l’interaction (diffusion et absorp-
tion) du rayonnement électromagnétique avec les particules d’aérosols ainsi que les nombreuses
conséquences thermodynamiques associées qui vont influencer le climat et le cycle de l’eau. Ces
interactions se formalisent dans le cadre du transfert radiatif que l’on présente dans la section
suivante.
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1.2.1 L’équation fondamentale du transfert radiatif

Le transfert radiatif décrit l’évolution du rayonnement en interaction avec le milieu qu’il
traverse (Liou, 1992). Cette évolution est caractérisée par les variations d’une grandeur conser-
vative, la luminance, L (également appelée radiance dans la littérature anglophone). La lumi-
nance spectrale L(λ,Ω) (exprimée en [W .m−2.sr−1]) est l’énergie du rayonnement à la longueur
d’onde λ+ dλ reçue (ou émise) par unité de surface dΣ, de temps et d’angle solide dΩ(θ,φ) depuis
(ou dans) la direction (θ,φ). L’évolution de L dans l’atmosphère pendant sa propagation dépend
des propriétés optiques du milieu.

L’équation fondamentale du transfert radiatif décrit l’évolution de la luminance spectrale.
C’est une équation faisant partie de la famille des équations de transport (i.e. cinétiques, Boltz-
mann). Dans le cadre du transfert radiatif, les particules transportées sont les photons. Comme
les photons n’interagissent pas entre eux, seules les interactions entre les photons du flux et la
matière dans laquelle ils se propagent sont à prendre en compte. Dans le cas de l’atmosphère, il
s’agira des interactions avec les molécules de gaz, particules d’aérosol et les hydrométéores.

L’équation fondamentale du transfert radiatif tridimensionnel permet le calcul de la lumi-
nance Lλ(−→r ,Ω) issue du volume élémentaire, à la position −→r = (x , y , z)R0 et qui repart dans la
direction Ω(θ,φ). Son expression en régime stationnaire est :

−1
σext

(Ω.∇)Lλ(−→r ,Ω) = Lλ(−→r ,Ω)− Jλ(−→r ,Ω) (1.2)

avec Jλ(−→r ,Ω) =
ω0

4π
F0Pλ(−→r ,Ω0,Ω)e−τ/cos(θ0) + (1− ω0)Bλ(T )

+
ω0

4π

∫
4π

Lλ(−→r ,Ω′)Pλ(−→r ,Ω′,Ω)dΩ′ (1.3)

Le premier terme de l’équation 1.3 correspond à la contribution du flux incident F0 dif-
fusé dans la direction Ω(θ,φ). Le facteur e−τ/cos(θ0) représente l’atténuation que subit le flux
solaire arrivant dans une direction Ω0(θ0,φ0) (loi de Beer-Lambert) en traversant les couches
atmosphériques. Le second terme représente la contribution de l’émission thermique (loi de
Planck) à la position −→r . Le troisième terme représente la contribution de la diffusion multiple
provenant de toutes les directions de l’espace Ω′(θ′,φ′) et repartant dans la direction Ω(θ,φ).

La fonction de phase Pλ(−→r ,Ω′,Ω) et les paramètres τ , ω0 et σext dépendent intrinsèquement
des constituants qui forment le milieu en interaction avec le rayonnement. Ainsi, afin d’esti-
mer l’effet des aérosols sur le rayonnement électromagnétique, il s’agit alors de correctement
spécifier ces propriétés optiques pour résoudre l’équation du transfert radiatif.

1.2.2 L’atténuation du rayonnement par des particules : Diffusion de Mie

Quand un photon interagit avec une particule d’aérosol, il est soit diffusé soit absorbé. Pour
quantifier ces deux phénomènes, on définit la section efficace d’extinction (σext ) comme la somme
de la section efficace de diffusion (σdiff ) et de la section efficace d’absorption (σabs) :

σext = σdiff + σabs (1.4)

Pour une particule sphérique de rayon r , les sections efficaces d’extinction, d’absorption et de
diffusion s’écrivent comme le produit des coefficients d’extinction Qext , d’absorption Qabs et de
diffusion Qdiff , avec la surface géométrique respective de la particule :

σext ,abs,diff = π.r2.Qext ,abs,diff (1.5)
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La section efficace d’extinction traduit l’énergie qu’intercepte une particule. Elle dépend du
rayon r de la particule, de l’indice de réfraction complexe, m, et de la longueur d’onde λ du
rayonnement électromagnétique qui interagit avec elle.

L’anisotropie de la diffusion est caractérisée par le paramètre d’asymétrie g∗. Il vaut 1 lorsque
toute l’énergie est diffusée vers l’avant, −1 vers l’arrière et 0 si la diffusion est isotrope. Il est
défini à partir de la fonction de phase Pλ(Ω′,Ω), fonction qui donne la probabilité qu’un photon in-
cident dans la direction Ω(θ,φ) soit diffusé dans la direction Ω′(θ′,φ′). Compte tenu de la symétrie
sphérique de la particule, la fonction de phase ne dépend que de la différence Θ = θ − θ′, appelé
angle de diffusion. Le paramètre d’asymétrie g∗ pour une particule est donné par :

g∗(λ) =
1

4π

∫
4π

Pλ(Θ) cos(θ) dΩ (1.6)

L’interaction entre la particule et le rayonnement est de nature électromagnétique et est
régie par les équations de Maxwell (1865). On distingue trois régimes de diffusion :

- Si la taille de la particule est petite devant la longueur du rayonnement, on peut assimiler la
particule à un dipôle électrique. On montre que la puissance diffusée est proportionnelle
à λ−4, et faiblement dépendante de l’angle de diffusion ; on parle alors de la diffusion de
Rayleigh.

- Si la taille de la particule est comparable, la dépendance angulaire de la diffusion devient im-
portante. La théorie de la diffusion dans ces conditions a été formalisée par Mie (1908) sui-
vant une approche similaire à celle de Rayleigh, mais en considérant un grand nombre de
dipôles qui interfèrent entre eux. La théorie de la diffusion de Mie donne une solution ana-
lytique aux équations de Maxwell pour la diffusion élastique des ondes électromagnétiques
par des sphères. Elle résout de façon exacte l’équation d’onde dans un système de coor-
données sphériques en tenant compte de la continuité de certaines composantes du champ
électromagnétique à l’interface de la sphère. Pour cela il faut connaı̂tre les propriétés di-
électrique de la sphère. Celles ci sont caractérisées par l’indice de réfraction complexe (sec-
tion 1.2.3).

- Lorsque la taille de la particule devient grande, les interactions peuvent être décrites par
l’optique géométrique.

Ainsi, étant donné les tailles caractéristiques des particules d’aérosols, l’interaction avec le
rayonnement visible et tellurique peut se formaliser par la théorie de la diffusion de Mie si l’on
fait l’hypothèse de particules sphériques, permettant de calculer les coefficients de diffusion,
d’absorption Qabs,diff et la fonction de phase Pλ(Θ). En pratique, l’hypothèse de sphéricité des
particules n’est pas toujours justifiée, notamment pour les particules d’aérosols désertiques qui
présentent des formes variées, souvent hétérogènes (e.g. Haywood et al., 2003a; Chou et al.,
2008). Cela peut introduire une source d’erreur, en particulier sur la direction de la diffusion (i.e
le paramètre d’asymétrie). Cependant, l’erreur faites sur g∗ n’a pas une incidence importante
sur les flux radiatifs qui sont calculés sur une intégrale hémisphérique (Lacis and Mishchenko,
1995) et reste raisonnable pour des applications de modélisation climatique (Miller and Tegen,
1998). Otto et al. (2011) évaluent que la prise en compte de la non sphéricité n’affecte pas signi-
ficativement le calcul de l’albédo de simple diffusion (section 1.2.4) et du paramètre d’asymétrie
mais peut renforcer le coefficient d’extinction d’environ 10%. Il existe d’autres théories plus
élaborées que la théorie de diffusion de Mie telle que la méthode de T-Matrix (Mishchenko
et al., 1996) qui prend en compte la non sphéricité pour des particules présentant une symétrie
de rotation comme les sphéroı̈des ou les cylindres. Cependant, ce type de code numérique est
très couteux en temps de calcul et il est en général utilisé pour des études spécifiques de
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caractérisation optique des poussières minérales présentant une morphologie non sphérique
(Hoyningen-Huene et al., 2009; Feng et al., 2009).

1.2.3 Indice de réfraction complexe des aérosols

Dans le cadre de la diffusion de Mie, il est nécessaire de connaı̂tre l’indice de réfraction des
particules d’aérosols pour résoudre les équations de l’électromagnétisme. L’indice de réfraction
est un nombre complexe m = n + ik qui retranscrit les propriétés diélectriques de la matière. Il
dépend de la composition chimique des aérosols ainsi que de l’état de mélange des espèces qui
le composent (Chỳlek et al., 1988; Péré et al., 2009) et de la longueur d’onde du rayonnement
considéré. La partie réelle n contrôle la vitesse de phase de l’onde électromagnétique qui traverse
la particule ce qui détermine les propriétés de diffusion (e.g. loi de Snell-Descartes) tandis que
la partie imaginaire k contrôle l’absorption de l’onde électromagnétique.

La partie imaginaire de l’indice est proche de zéro pour les composés diffusants comme les
sulfates, les sels marins ou l’eau mais peut être supérieure à 0.5 (dans le visible) dans le cas
d’aérosol absorbant comme le carbone suie (Krekov, 1993; Fuller et al., 1999; Bond and Berg-
strom, 2006).

Les aérosols désertiques peuvent également absorber le rayonnement du fait principalement
de la présence d’oxydes de fer (Sokolik and Toon, 1999; Alfaro et al., 2004; Lafon et al., 2006). Les
indices de réfraction complexes des nombreux composés minéralogiques constituant l’aérosol
désertique sont bien référencés (Otto et al., 2009). Cependant, la proportion de ces différents
composés au sein de l’aérosol désertique dépend fortement de la composition des sols d’où sont
arrachées les particules. Puisque celle ci varie grandement suivant les régions considérées,
l’indice de réfraction complexe des aérosols désertiques est très variable (Sokolik and Toon,
1999). Comme nous le verrons au chapitre 3, de nombreuses études récentes se sont consacrées
à améliorer la description de la composition chimique des aérosols désertiques en Afrique per-
mettant d’estimer plus précisément leur indice de réfraction.

Pour les aérosols organiques, longtemps considérés comme principalement diffusants, Krekov
(1993) propose une partie imaginaire de l’indice proche de 0 dans le spectre visible. Cependant,
il a été mis en avant récemment que le pouvoir absorbant dans le visible-proche UV de certains
carbones organiques, notamment ceux que l’on retrouve dans les aérosols de feux de biomasse,
était loin d’être nul (Kirchstetter et al., 2004; Andreae and Gelencsér, 2006; Sun et al., 2007;
Schkolnik et al., 2007; Dinar et al., 2008; Chakrabarty et al., 2010; Chen and Bond, 2010; Arola
et al., 2011). Ces composés organiques sont généralement mentionnés sous l’appellation de
Brown Carbon dans la littérature. L’absorption du Brown Carbon est essentiellement liée à sa
teneur en HULIS (HUmic Like Substance, Andreae and Gelencsér 2006). En effet, on constate
que le carbone organique présente un pouvoir absorbant dans l’ultraviolet bien plus grand
que ce qu’il était classiquement admis et que l’absorption des HULIS augmente avec le poids
moléculaire, la densité et l’aromaticité (Jacobson, 1999; Bond, 2001; Dinar et al., 2008).

Actuellement, une large gamme de valeurs de la partie complexe de l’indice de réfraction
du Brown Carbon (Tableau 1.2), variant entre 0.002 et 0.27 (à 550 nm) (Hoffer et al., 2006;
Alexander et al., 2008), a été reportée dans la littérature et est à comparer à la valeur de 0.71 (à
550 nm) pour le carbone suie (Bond and Bergstrom, 2006).

Dans la mesure où près de 90% de la masse totale des aérosols de feux de biomasse est
constituée de carbone organique (Andreae and Crutzen, 1997), on peut penser que la contribu-



1.2 - Interaction des aérosols avec le rayonnement 21

λ400;450 nm λ530;550 nm λ650;700 nm Références
n + 0.063i n + 0.030i n + 0.005i Kirchstetter et al. 2004

1.78 + 0.0015i 1.87 + 0.006i de 1.86 + 0.0004i
Chakrabarty et al. 2010

1.83 + 0.0076i 1.75 + 0.0076i à 1.60 + 0.0014i

1.638 + 0.098i 1.595 + 0.049i
Dinar et al. 20081.640 + 0.116i 1.622 + 0.048i

1.616 + 0.023i 1.561 + 0.003i

1.27 + 0.0027i Alexander et al. 2008
n + 0.0019i Hoffer et al. 2006

1.53 + 0.0122i 1.53 + 0.0013i
Chen and Bond 2010

1.53 + 0.0525i 1.53 + 0.005i

1.53 + 0.0232i 1.53 + 0.0032i
Sun et al. 2007

1.53 + 0.191i 1.53 + 0.00131i

TABLE 1.2 – Indice de réfraction complexe des Brown Carbon m = n + ik

tion du Brown Carbon dans l’absorption peut représenter une part importante de l’absorption
totale due aux aérosols. Hoffer et al. (2006); Dinar et al. (2008) ont estimé que 30 à 50% de
l’absorption à 300 nm par les particules carbonées pouvait être attribué aux HULIS. Du fait
de la décroissance rapide de l’absorption, les HULIS extraits d’aérosol de feux de biomasse
présentent une absorption du spectre solaire faible (6.4-8.6%) mais non négligeable (Hoffer
et al., 2006). L’absorption de la lumière par les HULIS est surtout importante dans le proche UV,
ce qui a potentiellement de fortes implications sur la photochimie de l’aérosol. Cependant, il faut
noter qu’actuellement tous les modèles régionaux ou globaux intégrant le carbone organique ne
prennent pas en compte cette possible caractéristique dans les simulations climatiques (Forster
et al., 2007) et considèrent cette espèce particulaire comme principalement diffusante.

La prise en compte de l’absorption du rayonnement UV par les aérosols organiques permet
également une meilleure estimation des paramètres optiques des aérosols retrouvés à partir
des mesures par télédétection. Ainsi, Jethva and Torres (2011) ont récemment montré que les
inversions du capteur satellitaire OMI se comparent de façon nettement plus satisfaisante aux
mesures photométriques au dessus du bassin Amazonien pendant la saison de feux de biomasse.

Comme nous l’avons vu précédemment, les différentes espèces chimiques constituant
l’aérosol peuvent se trouver sous différents états de mélange comme le mélange externe, in-
terne homogène ou interne hétérogène (core/shell). Le calcul de l’indice de réfraction complexe
de l’aérosol requiert donc d’effectuer une hypothèse sur l’état de mélange des composés qui
forment l’aérosol. Le mélange externe est souvent utilisé dans les modèles climatiques (Forster
et al., 2007) dû à son faible coût numérique mais aussi du fait qu’il permet d’estimer la contribu-
tion respective de chaque espèce chimique (carbone suie, carbone organique, sulfate, poussières,
etc.) au forçage radiatif. Dans ce cas, les propriétés optiques sont calculées pour chaque espèce
en utilisant l’indice de réfraction propre au composé considéré.

Pour les mélanges internes, différentes approches sont couramment employées pour cal-
culer l’indice de réfraction moyen de l’aérosol dont la plupart font appel à une loi dite de
� mélange � comme les lois de Maxwell-Garnett ou de Bruggeman pour le mélange hétérogène
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(Bohren and Huffman, 1983; Chỳlek et al., 1988; Péré, 2010).

Enfin, il faut également prendre en compte le rôle de l’humidité relative atmosphérique
(RH) qui lorsqu’elle est importante, va permettre le grossissement hygroscopique des particules
d’aérosols. Par exemple, Stock et al. (2011) ont calculé au dessus de la Méditerranée, que pour
une humidité relative proche de 70-80%, près de 50-70% de l’atténuation de la visibilité par
les aérosols peut être attribuée au grossissement hygroscopique des particules. En effet, la
condensation de l’eau sur les particules va modifier leur indice de réfraction moyen et donc
moduler la manière dont celles ci absorbent et diffusent le rayonnement. Ainsi Lack et al.
(2009) estiment que l’absorption des aérosols désertiques peut augmenter d’un facteur 1.5 (pour
RH 25% → 75%) lors de leur transport longue distance se traduisant par une réduction de
leur albédo de simple diffusion de 0.01-0.03. Cependant, la plupart des études qui prennent
en compte l’effet de l’humidification des aérosols ne considèrent que les conséquences sur leurs
propriétés diffusantes (Magi and Hobbs, 2003; Markowicz et al., 2003a) du fait du grossissement
des particules (e.g. Mallet et al., 2003).

1.2.4 Les propriétés optiques

Comme nous l’avons décrit précédemment, une population d’aérosol est constituée d’un grand
nombre de particules (cf. section 1.1.4) dont les gammes de rayons varient sur plusieurs ordres
de grandeur. De ce fait on définit les coefficients moyens de l’ensemble de la distribution n(r ). Ils
sont calculés en pondérant les coefficients d’extinction, d’absorption et de diffusion des particules
de rayon r par leur distribution en taille respective n(r ) :

βext ,abs,diff (λ) =
∫ ∞

0
Qext ,abs,diff (r ,λ)πr2n(r ) dr

/∫ ∞

0
n(r ) dr (1.7)

Ainsi on peut alors définir les propriétés optiques moyennes de la distribution nécessaires à
la résolution du transfert radiatif. Ces propriétés sont, l’épaisseur optique (AOT pour Aerosol
Optical Thickness, notée aussi τ ), l’albédo de diffusion simple (SSA pour Single Scattering
Albedo, noté aussi ω0) et le paramètre d’asymétrie (g) :

- L’épaisseur optique représente l’atténuation du rayonnement par la couche aérosols
d’épaisseur Δz :

AOT (λ) =
∫ Δz

0
βext (λ) dz =

∫ Δz

0
Maer kext (λ) dz (1.8)

avec Kext = βext/Maer l’efficacité d’extinction en m2g−1, et Maer la masse totale en aérosols
dans la couche Δz

- L’albédo de diffusion simple est définit comme :

SSA(λ) =
βdiff (λ)
βext (λ)

(1.9)

- Le paramètre d’asymétrie du système est donné par :

g(λ) =
∫ +∞

0
n(r )r2(Qext −Qabs)(r ,λ)g∗(r ,λ)dr

/∫ +∞

0
n(r )r2(Qext −Qabs)(r ,λ)dr (1.10)
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1.2.4.1 Épaisseur optique en Aérosols

L’épaisseur optique (sans dimension) est une mesure de la quantité de lumière incidente soit
diffusée soit absorbée. Elle donne une indication du contenu en aérosols atmosphériques.

Comme on peut le voir sur la figure 1.4, l’épaisseur optique peut être particulièrement impor-
tante dans les régions sources où les concentrations d’aérosols sont fortes comme par exemple,
le continent africain (e.g. Slingo et al., 2006; Ichoku et al., 2003; Milton et al., 2008; Vogel et al.,
2009; Tummon et al., 2010; Pinker et al., 2010), l’Amazonie (Procopio et al., 2004; Koren et al.,
2004), L’inde et l’est de l’Asie (Ackerman et al., 2000; Ramana and Ramanathan, 2006; Qian
et al., 2007; Ramanathan et al., 2007) ou les côtes Sahariennes (Haywood et al., 2003a; Zhu
et al., 2007).

L’épaisseur optique représentée sur la figure 1.4 représente une moyenne annuelle. Locale-
ment, les épaisseurs optiques en aérosols peuvent atteindre des valeurs beaucoup plus élevées,
comme par exemple lors d’intenses tempêtes de sable. Il est courant d’observer des épaisseurs
optiques en aérosols à 0.5 μm dépassant 1.5 - 2 pouvant aller au delà même de 4 au dessus du
continent Africain (Slingo et al., 2006). Les intenses évènements de feux de biomasse en Russie
pendant l’été 2010 ont conduit à une baisse de la visibilité très forte associée à des épaisseurs
optiques pouvant atteindre 4 ou 5 (VanDonkelaar et al., 2011).

FIGURE 1.4 – Composite de l’épaisseur optique en aérosol à 550 nm vue par six satellites en moyenne
pour l’année 2003. D’après S. Kinne

1.2.4.2 Albédo de simple diffusion

L’albédo de simple diffusion traduit la probabilité que des photons interceptés par la po-
pulation d’aérosol soient diffusés ou absorbés. Il vaut 1 lorsque les aérosols sont purement
diffusants (e.g. les sulfates) et 0 pour les particules totalement absorbantes (noires). Le SSA
est certainement avec l’épaisseur optique, l’un des paramètres optiques les plus importants
dans l’estimation des impacts radiatifs des aérosols. L’albédo de simple diffusion va déterminer
la fraction de rayonnement absorbée par un panache d’aérosol. Cette énergie radiative va
être redistribuée dans l’atmosphère environnante. Les conséquences thermodynamiques sont
nombreuses et complexes selon les conditions atmosphériques considérées (voir section 1.3.1).
Des études de sensibilité sur le forçage radiatif des aérosols identifient la plus grande source
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Espèce SSA550nm Références
Aérosols désertiques 0.75-0.99 d’Almeida et al. 1991; Hess et al. 1998

Tanré et al. 2001; Dubovik et al. 2002
Haywood et al. 2003a; Osborne et al. 2008
Otto et al. 2007; McConnell et al. 2008

Carbone suie 0.15-0.35 Hess et al. 1998; Mallet et al. 2003
Bond and Bergstrom 2006

Carbone organique 0.98-0.99 Cooke et al. 1999; Mallet et al. 2003
Brown Carbon 0.6-0.8 Dinar et al. 2008
Sels marins 0.99 Krekov 1993; Hess et al. 1998
Sulfate 0.97-1 Krekov 1993; Kiehl et al. 2000; Mallet et al. 2003
Nitrate 0.93 Krekov 1993; Mallet et al. 2003

TABLE 1.3 – Albédo de Simple Diffusion pour les principaux composés particulaires atmosphériques

d’incertitude comme imputable au SSA (McComiskey et al., 2008). Selon l’albédo de surface, une
diminution du SSA de 0.9 à 0.8 peut faire basculer l’effet des aérosols sur le climat d’un effet
de refroidissement à l’effet d’un réchauffement (Hansen et al., 1997). Le tableau 1.3 fournit une
estimation du SSA pour les principales espèces qui forment les aérosols atmosphériques. Un
focus sur les aérosols africains sera fait dans le chapitre 2.

On constate (Tableau 1.3) que les composés les plus absorbants sont les carbones suie avec
des valeurs à 550 nm comprises entre 0.15 et 0.35 selon Bond and Bergstrom (2006) avec une es-
timation moyenne de 0.25. Les autres composés sont essentiellement diffusants avec des albédos
de simple diffusion proches de l’unité à l’exception des aérosols désertiques dont les valeurs
présentent un large éventail (0.75-0.99) contribuant fortement à augmenter l’incertitude dans
la quantification de leurs impacts climatiques (e.g. Balkanski et al., 2007; Solmon et al., 2008).
Notons qu’à notre connaissance, il n’existe pas à l’heure actuelle d’estimation robuste de l’albédo
de simple diffusion pour les Brown Carbon hormis les valeurs reportées par Dinar et al. (2008) 2.

Bien que le SSA soit une principale source d’incertitude dans l’effet radiatif direct des
aérosols, aujourd’hui encore, il n’est pas aisé d’évaluer avec précision ce paramètre (Heintzen-
berg et al., 1997; Moosmüeller et al., 2009). De nombreuses approches ont été développées au
cours de ces dernières années pour étudier les propriétés absorbantes des aérosols (Moosmüel-
ler et al., 2009). Parmi elles on compte les approches numériques basées sur les théories de
la diffusion (Ackerman and Toon, 1981; Martins et al., 1998), les inversions des mesures de
télédétection comme les données des photomètres du réseau AERONET (Dubovik et al., 2000;
Eck et al., 2010) ou satellitaires (Kaufman et al., 2001; Kalashnikova et al., 2005; Kahn et al.,
2010; Hsu et al., 2004; Dubovik et al., 2011) et les mesures in situ avec des instruments capables
de mesurer le rayonnement atténué, diffusé et absorbé (Hansen et al., 1984; Liousse et al., 1995;
Reid et al., 1998; Bond et al., 1999; Martins et al., 2009). On résume ici les principales méthodes :

- Mesures in situ sols ou aéroportées. On dispose pour cela d’instruments capables de me-
surer le coefficient de diffusion (e.g. nephélomètre), d’absorption (e.g. PSAP 3, aetha-
lomètre) ou l’atténuation du rayonnement. Il est possible alors de déterminer le SSA
expérimentalement. Cependant, ce sont des techniques séparées, ce qui implique que les
incertitudes liées à chaque mesure s’additionnent. Des corrections spécifiques à chaque

2. estimation à 532 nm pour des particules de diamètres compris entre 200 nm et 800 nm. Pour ce type de
composé, l’absorption augmente fortement pour les plus courtes longueurs d’onde. Le Brown Carbon est ainsi
encore plus absorbant à 390 nm

3. Particle Soot Absorption Photometer
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instrument sont donc nécessaires (Bond et al., 1999; Hand and Malm, 2007; Moosmüeller
et al., 2009). Notons qu’avec ce type d’approche, c’est l’aérosol dans son ensemble qui est
échantillonné de façon ponctuelle dans l’espace et dans le temps. Il n’est pas possible de
discerner un composé en particulier sauf en appliquant des critères de sélection comme
par exemple sur la dépendance spectrale de la diffusion.

- L’inversion des mesures de télédétection sol ou satellites. Basées sur des codes numériques
de transfert radiatif, ces techniques retrouvent par itération les valeurs des propriétés
optiques des aérosols qui satisfassent au mieux la comparaison entre les flux simulés et
les flux mesurés. Les principales incertitudes résident dans le fait qu’un certain nombre
d’hypothèses doivent être faites à priori, comme notamment, le choix d’un modèle d’aérosol.
Il existe des estimations basées sur les mesures radiométriques qui s’appuient sur certains
phénomènes physiques caractéristiques de la présence d’aérosols. Citons par exemple les
méthodes se basant sur la polarisation du rayonnement diffus (Dubovik et al., 2011), l’ab-
sorption dans l’UV (Torres et al., 2005), la réflexion solaire à la surface de l’océan (Kaufman
et al., 2002), la mesure à réflectance critique (Zhu et al., 2011). Avec ces approches c’est
l’ensemble de la colonne atmosphérique qui est échantillonnée.

- Approche théorique. Il est également possible de calculer les propriétés optiques des aérosols
au moyen de codes numériques (e.g. de diffusion de Mie). Le problème principal réside dans
la qualité des paramètres d’entrée (e.g. les indices de réfraction complexes ainsi que l’état
de mélange des composés). La distribution en taille doit également être prescrite. Elle est
généralement donnée par des mesures in situ. Cependant, les limitations expérimentales
empêchent notamment l’échantillonnage des plus grosses particules (Johnson et al., 2008b;
Osborne et al., 2008; McConnell et al., 2008) et introduisent des erreurs significatives.
Par exemple, McConnell et al. (2008) ont montré que l’ajout d’un mode grossier induit un
changement significatif de la valeur du SSA calculée pour les aérosols désertiques passant
de 0.98 à 0.90 (à 550 nm).

Comme le notent Reid et al. (2005) dans un article de revue sur les propriétés optiques des
aérosols de feux de biomasse, il existe une différence significative entre les SSA estimés à partir
de mesures in situ et celles dérivées des techniques basées sur l’inversion des radiances. Les
mesures in situ sont typiquement plus basses (∼ 0.05) que celles obtenues par des mesures sa-
tellites et photométriques. Des techniques de corrections appliquées aux mesures in situ ont été
suggérées et ont mis en avant que les SSA corrigés tendent à être plus élevés et à se rapprocher
des valeurs déduites des mesures par télédétection (Guyon et al., 2003; Formenti et al., 2003b).

En résumé, l’albédo de simple diffusion est un paramètre optique fondamental qui va
déterminer en grande partie les impacts radiatifs direct et semi-direct des aérosols.

1.2.4.3 Paramètre d’asymétrie

Le paramètre d’asymétrie est également un paramètre important dans l’étude de l’effet
radiatif des aérosols. Il va caractériser la direction préférentielle de la diffusion. Les valeurs
typiques de g pour les principaux composés sont données dans le tableau 2.5. Ainsi on voit que
pour les aérosols atmosphériques, la diffusion se fait majoritairement dans le prolongement de
la direction d’incidence (i.e. g > 0).

Pour les aérosols présentant généralement les plus gros diamètres (sel marins, aérosols
désertiques), on constate que les valeurs du paramètre d’asymétrie sont les valeurs les plus
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Espèce g550nm Références
Aérosols désertiques 0.70-0.77 Pandithurai et al. 2008; McConnell et al. 2010
Carbone suie 0.33 d’Almeida et al. 1991
Carbone organique 0.70 Barnard et al. 2008
Sels marins 0.84 Osborne and Haywood 2005
Sulfate 0.66 Kiehl et al. 2000
Nitrate 0.70 Mallet et al. 2003

TABLE 1.4 – Paramètre d’asymétrie pour les principaux composés particulaires atmosphériques

élevées ce qui est cohérent avec la théorie de la diffusion. En effet plus la taille de la particule
est grande, plus la diffusion se fera dans la direction incidente du rayonnement.

L’attention portée sur le paramètre d’asymétrie dans les études climatiques des aérosols est
en général moins grande que celle portée sur l’épaisseur optique et l’albédo de simple diffu-
sion. Toutefois ce paramètre est tout aussi important puisqu’il détermine la quantité d’énergie
radiative qui sera rétrodiffusée vers l’espace ou transmise vers la surface. Comme précisé en
1.2.2, la non sphéricité des particules peut entraı̂ner des erreurs significatives sur le calcul de la
rétrodiffusion du rayonnement traduit au travers de la fonction de phase (eq. 1.6). Cependant,
intégré sur l’ensemble de la population et tous les angles de diffusion (Fig. 1.5), ces erreurs
se compensent. Ainsi l’erreur commise sur le calcul du paramètre d’asymétrie est souvent
inférieure à 10% (Milton et al., 2008).

Néanmoins, même si l’incertitude sur le paramètre d’asymétrie calculée demeure faible,
l’étude de Mallet et al. (2009) illustre l’impact d’une erreur de ±0.04 (∼ 5%). Ces tests de
sensibilité se traduisent par des changement de forçage radiatif de +6%/-4% au sommet de
l’atmosphère et +10%/-13% à la surface respectivement.

FIGURE 1.5 – Fonction de phase de diffusion pour des aérosols non-sphériques (en trais pleins) et pour
un modèle sphérique (en trais pointillés) à 632.8 nm. D’après Bellouin et al. (2004)
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1.2.5 Dépendance spectrale des propriétés optiques

Comme nous l’avons vu, les propriétés optiques des aérosols sont des fonctions de la longueur
d’onde du rayonnement (λ), de la taille des particules (r ) et de leur indice de réfraction (n). Dans
le cadre de la diffusion de Mie, l’extinction du rayonnement par la particule est une fonction du
paramètre de forme de la particule :

χ = 2πr/λ (1.11)

Pour χ > 10 (i.e particules grande devant la longueur d’onde du rayonnement), on montre
que le coefficient d’extinction tend vers une valeur constante de Qext = 2 (e.g. Savijarvi et al.,
1997). Ainsi plus le rayon de la particule est grand, moins la diffusion sera sélective d’un point
de vue spectral. Au contraire, si la particule devient petite devant la longueur d’onde du rayon-
nement, la diffusion tendra vers le régime de diffusion de Rayleigh. Ce comportement est illustré
sur la figure 1.6 pour une particule de carbone suie. Si l’on considère un rayon de 0.04 μm l’effi-
cacité d’extinction (le coefficient d’extinction normalisé par la masse de la particule) dépend très
fortement de la longueur d’onde.

FIGURE 1.6 – Efficacité d’extinction (m2/g) pour une particule de carbone suie (indice de réfraction
n = 1.95 − i0.790) en fonction de la longueur d’onde du rayonnement et du rayon effectif de la
particule

Il est alors possible d’obtenir un indicateur sur la taille moyenne d’une distribution de parti-
cules grâce à la mesure de l’atténuation du rayonnement à plusieurs longueurs d’onde. Ainsi il
est utile de définir une quantité appelée coefficient d’Ångström d’extinction (noté EAE, pour
Extinction Ångström Exponent ) qui traduit la dépendance spectrale de l’extinction du rayonne-
ment par une particule :

EAE(λ1,λ2) = −
ln

(
βext (λ1)
βext (λ2)

)

ln
(
λ1
λ2

) (1.12)

λ : longueur d’onde du rayonnement
βext : extinction du rayonnement par la particule

L’utilité du coefficient d’Ångström d’extinction est que la valeur de l’exposant dépend prin-
cipalement de la taille des particules allant de 4 pour les très petites particules (diffusion de
Rayleigh) à 0 pour les très grosses particules (tels que les aérosols supermicroniques).
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FIGURE 1.7 – (en haut) Albédo de Simple Diffusion (SSA) en fonction de la longueur d’onde et
l’épaisseur optique d’absorption (AAOD) associée. (en bas) Exposant d’Ångström de l’epaisseur op-
tique d’absorption (AAE) correspondant au spectre de AAOD du haut de la figure. D’après Russell
et al. (2010)

De façon similaire, il est également intéressant de définir un coefficient d’Ångström pour
l’épaisseur optique d’absorption (AAOT = (1 − SSA) × AOT ). En effet, l’absorption du rayonne-
ment est fonction à la fois de la taille de la particule, mais aussi la partie imaginaire de son indice
de réfraction complexe, c’est-à-dire sa composition chimique. En effet, les composés responsables
de l’absorption du rayonnement dans les aérosols minéraux (principalement l’hématite et la
goethite), le carbone suie et le carbone organique ne sont pas de même nature chimique. Par
conséquent, le comportement spectral de l’absorption pour ces composés diffère lui aussi. Ceci
est illustré par exemple au travers du SSA (Figure 1.7). On constate que les aérosols carbonés
possèdent une dépendance spectrale inverse à celle des aérosols désertiques (Bond, 2001; Deri-
mian et al., 2008a; Bergstrom et al., 2007; Russell et al., 2010; Rizzo et al., 2011; Moosmüeller
et al., 2011).

Le coefficient d’Ångström de l’épaisseur optique d’absorption, noté AAE , peut se définir
de façon similaire à l’EAE en utilisant la formulation de l’équation 4.1. Ainsi, il est possible d’ob-
tenir une information supplémentaire aidant à différencier deux types de population d’aérosols.
En effet ce paramètre montre son intérêt pour discerner les composés chimiques dont la partie
imaginaire de l’indice de réfraction dépend de la longueur d’onde. Par exemple, l’AAE pour le
carbone suie a une valeur théorique de 1. En revanche, dans cette gamme de longueur d’onde,
l’EAE est très supérieur à 1 (entre 2.5 et > 5) pour les brown carbon et les aérosols désertiques
(Müller et al., 2009; Moosmüeller et al., 2011), dû à l’augmentation de leur efficacité d’absorption
aux plus courtes longueurs d’ondes. Ainsi, on peut discerner les aérosols de feux de biomasse
des aérosols urbains dont le composé absorbant principal est le carbone suie. En s’appuyant sur
ces propriétés, Russell et al. (2010) proposent une méthode de séparation (clustering) permettant
d’identifier les régimes dominants d’aérosols en se basant sur la dépendance spectrale de l’AOT
(EAE) et de l’absorption (AAE) (cf. Fig. 1.8).
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FIGURE 1.8 – Scatterplot de l’exposant d’Ångström de l’épaisseur optique d’absorption (AAE) en fonc-
tion de l’exposant d’Ångström de l’épaisseur optique d’extinction (EAE) pour les 11 sites AERONET non
océaniques de Dubovik et al. (2002) illustrant la séparation des régimes d’aérosols. D’après Russell
et al. (2010)

1.3 Les impacts radiatifs des particules d’aérosol

Les particules d’aérosols modifient le bilan radiatif de la Terre. Leurs effets radiatifs et les
rétroactions associées peuvent se traduire, selon les configurations considérées, par un refroi-
dissement ou un réchauffement du système climatique (Lohmann and Feichter, 2005; Forster
et al., 2007; Lohmann et al., 2010; Carslaw et al., 2010). Cependant les effets des aérosols sur le
système global restent encore entachés de grandes incertitudes (Claquin et al., 1998; Haywood
and Boucher, 2000; Kinne et al., 2003; Satheesh and Moorthy, 2005; Forster et al., 2007).

Ceci est en grande partie lié aux incertitudes encore nombreuses concernant les aérosols :
émissions, état de mélange, propriétés physico-chimiques,optiques, etc, qui ajoutent un degré
de complexité dans l’estimation du forçage radiatif des aérosols (Dubovik et al., 2002; Forster
et al., 2007). Enfin, les effets radiatifs des aérosols dépendent fortement des régions du globe
considérées (type d’aérosols présents et climat local). La figure 1.9 résume schématiquement
toutes ces incertitudes.

FIGURE 1.9 – Les quatre principales étapes de modélisation dans les modules d’aérosols des modèles
globaux pour déterminer le forçage radiatif direct des aérosols. D’après Kinne et al. (2003)

Actuellement, les aérosols sont reconnus pour agir sur le climat de trois manières dis-
tinctes. En interagissant avec le rayonnement électromagnétique solaire et tellurique (effets
radiatifs directs) ils modifient le bilan radiatif, les échanges d’énergie et la thermodynamique
atmosphérique ce qui influe sur la formation et/ou le maintien des nuages (effets radiatifs semi-
directs). Enfin leur rôle précurseur dans le processus de nucléation des hydrométéores nuageux
conditionne les propriétés microphysiques et macrophysiques des nuages (effets radiatifs indi-
rects).
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1.3.1 Effets radiatifs directs

L’effet radiatif direct correspond à l’interaction (diffusion et absorption) des particules
d’aérosols avec le rayonnement solaire (ultraviolet-visible-proche infrarouge : 0.1-3 μm) et tellu-
rique (infrarouge thermique : 3-100 μm) (McCartney, 1976; Bohren and Huffman, 1983; Coakley
et al., 1983) qui va induire un changement de l’albédo apparent de la planète (Atwater, 1970).
L’amplitude de l’effet radiatif direct en un lieu donné dépend de l’abondance et des propriétés
optiques des particules d’aérosols mais aussi de la surface et de l’angle solaire zénithal (heure
de la journée) ainsi que de la longueur d’onde du rayonnement (e.g. Fraser and Kaufman, 1985;
Arimoto, 2001; Russell et al., 2002; Bergstrom et al., 2002). Ces effets sont d’autant plus forts
dans les régions sources où les concentrations d’aérosols sont élevées (Figure 1.4).

Le forçage radiatif direct (DRF , Direct Radiative Forcing) des aérosols peut être défini comme
la différence du flux radiatif net dans l’atmosphère résultant de la présence d’aérosols. On le
quantifie généralement soit au sommet de l’atmosphère (TOA pour Top Of Atmosphere) ou à la
surface (SRF) :

DRF =
(
F ↑aer − F ↑clear

)
−

(
F ↓aer − F ↓clear

)
(1.13)

Avec F↑ le flux (visible + infrarouge) montant et F↓ le flux (visible + infrarouge) descendant.
clear et aer correspondent respectivement aux flux sans et en présence d’aérosols. Le forçage
direct atmosphérique est défini comme la différence entre le forçage direct au sommet de l’at-
mosphère avec le forçage direct en surface DRFATM = DRFTOA − DRFSRF .

1.3.1.1 Forçage radiatif direct dans les ondes courtes

Du fait d’une distribution en taille qui présente en général le maximum du nombre de
particules dans le mode d’accumulation (∼ 0.1-1 μm), le pouvoir d’extinction d’une population
d’aérosols est maximal aux longueurs d’ondes solaires visibles. Ainsi l’effet radiatif direct est
maximal à ces longueurs d’ondes avec lesquels les particules peuvent interagir efficacement.
Le forçage radiatif direct aux plus grandes longueurs d’ondes (infrarouge thermique) est par
conséquent faible pour les aérosols du mode de nucléation et d’accumulation.

Au sommet de l’atmosphère, les effets d’absorption et de diffusion sont soustractifs, alors
qu’en surface ces effets sont additifs (Collins et al., 2002). Si les aérosols sont purement dif-
fusants, le forçage radiatif direct au sommet de l’atmosphère et à la surface sont similaires et
négatifs. Les aérosols purement diffusants, comme les sulfates ou les nitrates purs, réfléchissent
totalement le rayonnement qu’ils interceptent (i.e., ne l’absorbent pas). Par suite, ces radia-
tions ne réchauffent pas l’atmosphère. L’effet de ces aérosols est donc de refroidir le système
terre-atmosphère (DRFTOA < 0). Si les aérosols sont partiellement absorbants, par exemple le
carbone suie, les aérosols désertiques et certains carbones organiques (Kirchstetter et al., 2004;
Derimian et al., 2008a), ils transfèrent l’énergie absorbée par un échauffement diabatique de
leur environnement (forçage radiatif Atmosphérique positif). Dans ce cas, le forçage radiatif à
la surface peut être deux à trois fois supérieur à celui exercé au sommet de l’atmosphère (Wild,
1999; Satheesh and Ramanathan, 2000).

La présence de particules absorbantes au-dessus de surfaces très réfléchissantes induit, en
général, un forçage radiatif direct positif au sommet de l’atmosphère. A contrario, la présence
de particules absorbantes au dessus de surfaces peu réfléchissantes peut induire un forçage
radiatif direct négatif au sommet de l’atmosphère (Fig 1.10). De manière générale, le forçage
radiatif direct au sommet de l’atmosphère dépend essentiellement de l’albédo de la surface
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FIGURE 1.10 – Forçage radiatif direct au sommet de l’atmosphère en fonction de l’albédo de surface
et de l’albédo de simple diffusion (SSA) de l’aérosol. D’après Russell et al. (2002)

ou des couches atmosphériques (présence de nuage ou d’aérosols réfléchissants) au dessus de
laquelle un panache d’aérosols se situe, ainsi que du SSA de cette couche (Fraser and Kaufman,
1985; Takemura et al., 2002; Russell et al., 2002). Il existe un albédo critique de l’albédo de
simple diffusion des aérosols (Chỳlek and Coakley, 1974) pour lequel le forçage radiatif direct
au sommet de l’atmosphère passe d’une valeur positive à une valeur négative comme illustré
sur la figure 1.10. Par conséquent, une spécification imprécise de l’albédo de surface terrestre
(par nature très hétérogène) peut également introduire des incertitudes supplémentaires sur le
forçage radiatif direct des aérosols (Collins et al., 2002). Ce phénomène est observé lors de la
présence d’aérosols absorbants tel que les aérosols de feux de biomasse au dessus de nuages de
types stratocumulus (Keil and Haywood, 2003). Dans ce cas, le forçage radiatif atmosphérique
par les aérosols est jusqu’à trois fois plus fort (Johnson et al., 2004).

Ceci illustre l’importance de la stratification verticale des aérosols (Heintzenberg et al., 1997;
Satheesh, 2002). En effet, l’étude de Zarzycki and Bond (2010) montre par exemple que 20%
(en masse) du carbone suie est présent au dessus de nuages dans leur modèle global mais
représentent à eux seuls plus de 50% du forçage radiatif direct total pour ce composé. Les
observations mentionnent aussi la présence d’aérosols de feux de biomasse au dessus de nuages
après avoir été émis dans les tropiques et advectés vers les zones océaniques où persistent des
régimes étendus de nuages de basses couches (Johnson et al., 2000; Haywood et al., 2003b). Ceci
met en avant l’importance, d’autant plus à l’échelle régionale, de bien représenter la distribution
verticale des aérosols dans la modélisation de leurs effets radiatifs. La stratification des aérosols
absorbants peut aussi avoir des conséquences importantes sur les propriétés des nuages par
effets semi-directs (Penner, 2003; Johnson et al., 2004) discutés dans la section suivante.

1.3.1.2 Forçage radiatif direct dans l’infrarouge

L’interaction avec le rayonnement solaire visible est le principal forçage radiatif direct
des aérosols. De fait c’est ce forçage qui est généralement pris en compte dans les modèles
numériques atmosphériques. En revanche l’interaction des aérosols avec le rayonnement infra-
rouge est souvent partiellement considérée dans de nombreux modèles numériques actuels. De
nombreuses études montrent pourtant que les distributions en taille des aérosols désertiques
ou marins comportent un mode grossier, c’est-à-dire des aérosols de diamètre supérieur au
micromètre capables d’interagir efficacement avec les longueurs d’onde caractéristiques du
rayonnement infrarouge tellurique (Dufresne et al., 2002). Pour de telles particules, le forçage
radiatif direct dans l’infrarouge peut devenir non négligeable et comparable au forçage exercé
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FIGURE 1.11 – Albédo de simple diffusion en fonction de la longueur d’onde du rayonnement pour
les trois principaux composés particulaires (aérosols désertiques, carbone suie, et sel marins) à partir
des valeurs de la base de donnée OPAC décrit dans Hess et al. (1998). D’après Satheesh and Lubin
(2003)

par les gaz à effet de serre (Vogelmann et al., 2003). Dans cette situation plusieurs études ont
récemment montré que le forçage radiatif infrarouge pouvait être significatif (e.g. Liao and
Seinfeld, 1998; Lubin et al., 2002; Vogelmann et al., 2003; Satheesh and Lubin, 2003; Zhang and
Christopher, 2003; Haywood et al., 2005; Zhu et al., 2007; Panicker et al., 2008; Mallet et al.,
2009; Bharmal et al., 2009). A titre d’exemple, Bharmal et al. (2009) qui ont simulé les flux
radiatifs à Niamey pour l’année 2006 montrent que l’effet direct dans l’infrarouge des aérosols
désertiques en surface est souvent supérieur à +20 W/m2 et que pour la journée du 9 mars
2006 (à 05h30) pendant une forte tempête de sable, la valeur instantanée du forçage est proche
de +99 W/m2. Cette valeur est à mettre en comparaison avec le forçage radiatif direct dans
le visible supérieur à −250 W/m2 estimé pendant cette tempête qui reste donc prépondérant
(Slingo et al., 2006). Durant cette même tempête, Stanelle et al. (2010) ont estimé un forçage
radiatif direct au sol à 12H00 UTC de −140 W/m2 dans le visible et +70 W/m2 dans l’infrarouge
pour une épaisseur optique (à 450 nm) de 1.

Dans ce domaine spectral c’est principalement l’absorption du rayonnement qui pilote l’effet
radiatif direct des aérosols. Cependant si l’on néglige les processus de diffusion, comme c’est
souvent le cas dans les paramétrisations de l’émission/absorption du rayonnement infrarouge
(Stephens, 1984), on sous-estime alors le forçage radiatif direct infrarouge, jusqu’à 50% au
sommet de l’atmosphère et 15% en surface (Dufresne et al., 2002). Comme on peut le voir sur
la figure 1.11, même si beaucoup d’espèces d’aérosols telles que les sels marins ou les sulfates
n’absorbent pas ou peu dans la gamme des longueurs d’ondes visibles, elles peuvent absorber
de façon significative dans le régime spectral de l’infrarouge (SSA10μm ∼ 0.4). Par exemple,
même si l’albédo de simple diffusion des aérosols sulfatés est proche de 1 à 500 nm (i.e. pas
d’absorption), on voit qu’il est proche de 0 à la longueur d’onde de 10 μm (100% absorbant).

Du fait de l’absorption de rayonnement infrarouge puis de sa ré-émission postérieure suivant
la loi de Planck, le rayonnement en surface est alors augmenté par les effets radiatifs direct
des aérosols. Ceci correspond à un mécanisme d’effet de serre. Au sommet de l’atmosphère, la
perte de rayonnement thermique sortant (OLR, Outgoing Longwave Radiation) est quant à elle
diminuée à l’exception des cas de forte inversion thermique pour lesquels la température de
la couche d’aérosols est plus grande que la température en surface (Markowicz et al., 2003b).
Ainsi le forçage radiatif direct dans l’infrarouge compense en partie le forçage radiatif direct
aux ondes courtes. De plus le forçage radiatif direct infrarouge est généralement plus fort à la
surface, qu’au sommet de l’atmosphère (Slingo et al., 2006), ce qui conduit dans le cas général
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à une divergence négative des flux radiatifs infrarouge (refroidissement) au sein de l’atmosphère.

Intégré à l’échelle de la journée, l’effet de serre généré par le forçage radiatif direct dans
l’infrarouge a tendance à contrebalancer l’effet parasol des aérosols sur le rayonnement visible.
Toutefois, pendant la journée la diminution du rayonnement visible incident en surface par
les aérosols domine dans le forçage radiatif direct total, ce qui entraı̂ne généralement une di-
minution de la température de surface. Le rayonnement thermique ré-émis par la surface est
alors moins important, et réduit l’intensité de l’effet de serre. En revanche, la nuit le seul effet
direct des aérosols possible est l’effet de serre. On peut alors observer une augmentation de la
température de surface la nuit du fait de l’augmentation de flux infrarouge émis par les aérosols
vers la surface (Figure 1.12).

Bien que d’un ordre de grandeur moins important, le forçage radiatif direct infrarouge n’est
pas négligeable. Lubin et al. (2002) estiment par exemple que le forçage radiatif direct des
aérosols dans l’infrarouge estimé durant la campagne INDOEX peut atteindre près de 15%
de la valeur du forçage radiatif direct dans le visible. L’étude de Panicker et al. (2008) conclue
qu’environ 25% du refroidissement en surface dû aux effets radiatifs dans le visible est com-
pensé par l’augmentation du rayonnement infrarouge du fait de l’absorption par les aérosols.
Markowicz et al. (2003b) ont estimé quant à eux que pendant la campagne ACE-Asia, le forçage
radiatif infrarouge en surface (respectivement au sommet de l’atmosphère) pouvait atteindre
10 à 15% (respectivement 15-25%) de la valeur du forçage radiatif direct dans le visible. Ces
auteurs estiment l’efficacité du forçage radiatif direct infrarouge en surface (le forçage radiatif
normalisé par l’épaisseur optique en aérosol) à +55 W/m2/AOT10μ m quand les aérosols sont
dans la couche limite et +37 W/m2/AOT10μ m quand ils sont situés plus en altitude (respec-
tivement +18W/m2/AOT10μ m et +10W/m2/AOT10μ m au sommet de l’atmosphère) illustrant
l’importance de la distribution verticale des aérosols. Turner (2008) présente en figure 3 de son
article, le résultat d’un calcul de forçage radiatif direct infrarouge par les aérosols désertiques
simulé avec un modèle de transfert radiatif ligne par ligne, en fonction de l’épaisseur optique
de ces aérosols pour des conditions météorologiques typiques de pré-mousson à Niamey (peu
de vapeur d’eau présente). La relation n’est pas linéaire mais une estimation au premier ordre
permet d’évaluer l’efficacité du forçage radiatif infrarouge en surface à +75 W/m2/AOT11μ m et

(a) (b)

FIGURE 1.12 – (a) Flux radiatif descendant solaire (bleu) et infrarouge (noir) et (b) Température du sol
mesurées au sol à Niamey pendant la tempête de sable de mars 2006 durant l’expérience RADA-
GAST (Slingo et al., 2009). Données adaptées de http ://www.arm.gov/
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+5-25W/m2/AOT11μ m au sommet de l’atmosphère. Hansell et al. 2010 ont estimé une efficacité
du forçage radiatif infrarouge au sommet de l’atmosphère de +17W/m2/AOT10μ m au dessus de
l’atlantique pendant la campagne NAMMA. Le forçage radiatif infrarouge évalué représente
environ 42% de la valeur du forçage radiatif direct en surface dans le visible moyenné sur la
journée mais de signe opposé. Haywood et al. (2005) suggèrent que les poussières minérales
peuvent exercer dans l’infrarouge un forçage radiatif de l’ordre +50 W/m2 en moyenne men-
suelle à 12H00 UTC dans les régions sans nuages au dessus du Sahara, pouvant expliquer le
biais d’OLR entre le modèle de prévision numérique Met Office Unified Model et les observa-
tions du satellite Meteosat-7. Leur étude montre que l’inclusion des effets radiatifs de poussières
minérales dans ces longueurs d’onde conduit à une amélioration significative dans le bilan ra-
diatif de modèles de prévision numérique.

Tous ces résultats mettent clairement en avant l’importance du forçage radiatif des aérosols
dans l’infrarouge. Ces études montrent que négliger ces effets peut avoir sur des échelles
de temps suffisamment longues (i.e. climatiques) un impact sur les résultats de simulations
numériques (Satheesh and Lubin, 2003). Les observation directes sont rares, que ce soit à la
surface (Lubin and Simpson, 1994; Spänkuch et al., 2000), dans l’atmosphère (Highwood et al.,
2003), ou au sommet de l’atmosphère (Ackerman and Chung, 1992; Hsu et al., 2000). En effet
à ces longueurs d’ondes il est difficile de discerner les changements dans les flux radiatifs qui
sont imputables à l’effet radiatif direct des aérosols, des changements thermodynamiques de
l’atmosphère. De plus, la vapeur d’eau rend fortement complexe le problème dans la mesure où
celle ci absorbe très efficacement le rayonnement infrarouge et module en partie l’efficacité des
aérosols à intercepter le rayonnement tellurique disponible (Bharmal et al., 2009). Enfin, il reste
difficile de modéliser les propriétés optiques des aérosols dans l’infrarouge. Pour les aérosols
désertiques, la composition minéralogique contrôle fortement les propriétés optiques dans l’in-
frarouge (Sokolik et al., 1998; Mano, 2006; Turner, 2008) et est particulièrement variable suivant
les régions où sont émises les particules minérales (Claquin et al., 1999; Caquineau et al., 2002).

Pour résumer, on voit que malgré sa simplicité théorique, l’effet direct engendre un forçage
radiatif difficile à quantifier du fait des propriétés optiques et des concentrations très variables
des aérosols. De plus, les rétroactions en cascade sur le système terre-atmosphère qu’il génère
rend difficile l’estimation des impacts climatiques (Satheesh and Moorthy, 2005; Lohmann et al.,
2010; Carslaw et al., 2010). Ainsi en déséquilibrant les flux radiatifs, l’effet direct des aérosols
peut avoir de nombreuses conséquences :

→ La réduction (dimming) du rayonnement en surface peut réduire le développement des
écosystèmes (e.g. Chameides et al., 1999)

→ Elle provoque également des variations de la température de surface au dessus des terres
mais au aussi dessus des océans qui pilotent la variabilité de la mousson en Afrique (e.g.
Myhre et al., 2003; Lau and Kim, 2007; Foltz and McPhaden, 2008; Avellaneda et al., 2010)

→ Ces changements modifient les échanges surface-atmosphère de flux de chaleur sensible et
latente (e.g. Koren et al., 2004; Jiang and Feingold, 2006; Zhang et al., 2008b), pouvant
modifier la dynamique de la couche limite atmospherique (e.g. Yu et al., 2002; Heinold
et al., 2008)

→ Tout cela pouvant avoir des conséquences sur le développement des nuages (e.g. Ackerman
et al., 2000; Jiang and Feingold, 2006; Ramanathan et al., 2007; Davidi et al., 2009)

→ L’échauffement de l’atmosphère peut également changer les profils de température et im-
pacter la dynamique des nuages (effet semi-direct) (e.g. Hansen et al., 1997; Johnson et al.,
2004; Koren et al., 2004; Feingold et al., 2005; Hill and Dobbie, 2008)
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→ Les circulations atmosphériques locales et régionales sont également modifiées (e.g. Li et al.,
2007; Miller et al., 2004; Konare et al., 2008; Lau et al., 2009; Kocha, 2011). Ces effets
pouvant alors avoir des impacts sur le cycle de l’eau à l’échelle locale mais aussi régionale
(e.g. Ramanathan et al., 2001; Menon et al., 2002; Zhang et al., 2008a; Lau et al., 2009;
Huang et al., 2009a; Perlwitz and Miller, 2010; Zhao et al., 2011)

1.3.2 Effets radiatifs semi-directs

Les aérosols peuvent exercer un effet radiatif semi-direct sur le climat en modifiant l’albédo
planétaire au travers des changements qu’ils induisent sur les champs nuageux conséquents
aux effets radiatifs directs.

Historiquement, le terme effet semi-direct a été introduit par Hansen et al. (1997) pour
décrire l’impact de l’absorption des aérosols absorbants (notamment le carbone suie) sur les
nuages. Une série d’expériences avec un modèle simple de climat global a montré que l’ab-
sorption du rayonnement solaire visible, en réduisant l’humidité relative dans l’atmosphère,
provoque une diminution de la couverture nuageuse en basses couches (cloud burning dans la
littérature Ackerman et al. 2000). L’influence de cet effet semi-direct est alors un réchauffement
du climat (forçage positif), car les nuages bas (e.g. stratocumulus et cumulus de couche limite)
ont un albédo visible élevé, mais ne réduisent pas sensiblement le rayonnement thermique
sortant. Cet effet peut augmenter la quantité d’énergie solaire qui atteint la surface terrestre
et celle absorbée dans l’atmosphère, conduisant à un réchauffement supplémentaire par les
aérosols et une baisse accrue de la nébulosité (rétroaction positive) comme décrit par Jacobson
(2002). Certaines observations sont en accord avec l’effet semi-direct. Koren et al. (2004) ont
constaté une réduction de la formation des nuages dans la région amazonienne liée aux aérosols
de feux de biomasse.

Dans leur étude, Hansen et al. (1997) ont évalué l’impact climatique des aérosols en
considérant une distribution globale uniforme en aérosol ayant pour épaisseur optique 0.1
et un albédo de simple diffusion de 0.90. Dans une simulation où le couvert nuageux est fixe,
le forçage radiatif direct au sommet de l’atmosphère est estimé à −0.82 W/m2 en moyenne
globale annuelle associé à une diminution de la température de surface de 0.41 K . En revanche
quand la réponse des nuages est incluse, une augmentation de 0.17 K est observée du fait de la
diminution du couvert nuageux en basses couches. Ainsi, en présence d’aérosols absorbants, le
forçage radiatif direct est un indicateur insuffisant de la réponse de la température de surface.
Un résultat similaire a été aussi rapporté par Cook and Highwood (2004) dans une étude basée
sur un modèle de climat global plus complexe. Dans ces travaux, une diminution des nuages
convectifs dans les tropiques a aussi été observée. Les aérosols absorbants conduisent à un
réchauffement dans la troposphère mais ce réchauffement est plus important dans la basse
troposphère. Ainsi la stabilité verticale de l’atmosphère est accrue, favorisant la diminution de
la couverture nuageuse et de l’activité convective.

À plus fine échelle, l’effet semi-direct a été aussi étudié par Ackerman et al. (2000) à l’aide
d’un modèle LES (Large-Eddy Simulation) basé sur les observations de la campagne INDOEX.
Pendant les mois d’hiver et de printemps, les jets de basse couche nord-est advectent des masses
d’air très polluées du continent asiatique vers l’océan Indien. Ces masses d’air contiennent un
taux relativement élevé de carbone suie (∼ 11% en masse), un SSA relativement faible (0.88 à
500 nm) et de fortes épaisseurs optiques en aérosol (0.2-0.7 à 500 nm Satheesh and Ramanathan
2000). Un des résultats majeurs d’INDOEX est l’important taux d’échauffement atmosphérique
(0.3-1 K/jour ) dans la basse troposphère (0-3 km) associé à ces aérosols. Ackerman et al. (2000)
ont trouvé que ces particules absorbantes réduisent l’humidité relative dans la couche limite, et
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diminuent la fraction nuageuse de cumulus. Le taux d’échauffement est maximal au sommet de
la couche limite où la fraction nuageuse est maximale. Cela a pour effet de stabiliser la couche
limite, et de tendre à réduire l’apport de flux turbulent et d’humidité dans la couche limite,
supprimant ainsi la convection. En moyenne journalière, la réduction de la couverture nuage
par les aérosols absorbants mesurée pendant INDOEX en 1998 et 1999 a été estimée à 25% et
40% respectivement.

Cependant de nombreuses études plus récentes décrivent des mécanismes supplémentaires
selon lesquels les aérosols peuvent réduire ou augmenter le couvert nuageux. Il peut y avoir donc
de multiples effets semi-directs. Les travaux de Johnson et al. (2004), Brioude et al. (2009) et
Perlwitz and Miller (2010) suggèrent que l’effet semi-direct des aérosols ne résulte pas toujours
en un forçage radiatif positif.

Une étude menée par Yu et al. (2002) avec un modèle de couche limite 1-D suggère que
les aérosols absorbants peuvent accroı̂tre ou décroı̂tre la couverture nuageuse dans la couche
limite suivant la localisation des aérosols (en dessous ou au dessus de l’inversion thermique).
Lorsqu’il se trouve dans la couche limite, les aérosols assèchent la couche limite réduisant les
flux d’humidité de surface, conduisant à une probabilité plus faible de formation de nuage. Au
contraire, lorsque les aérosols sont situés au dessus de la couche limite, ils accentuent l’inversion
thermique, conduisant à une diminution du taux d’entraı̂nement d’air sec troposphérique et une
humidification de la couche limite, augmentant alors la probabilité de formation de nuage. Ces
résultats ont été confirmés pour le cas de stratocumulus marins par Johnson et al. (2004) qui
montrent que la présence d’aérosols absorbants au dessus d’un stratocumulus, augmente son
contenu en eau. Les auteurs notent que les modèles globaux ne représentent pas correctement
ces nuages et ne sont pas capables par conséquent de simuler correctement l’effet semi-direct.

Dans ce cadre, Koch and Genio (2010) ont récemment proposé une revue complète de cet
effet radiatif semi-direct en distinguant l’augmentation ou la réduction du couvert nuageux en
fonction du type de nuage considéré (stratocumulus ou cumulus) et de l’altitude de la couche
d’aérosols par rapport à l’altitude du nuage (cf Figure 1.13). Nous en proposons ici une synthèse
permettant de faire un état de l’art des connaissances actuelles sur l’effet radiatif semi-direct.
Nous distinguons essentiellement ici l’altitude de l’aérosol par rapport à l’altitude du nuage.

- Absorption des aérosols à l’intérieur du nuage :

En général, l’échauffement dans le nuage favorise la diminution de l’humidité relative et du
contenu en eau liquide réduisant ainsi le couvert nuageux dans le cas de cumulus (Ackerman
et al., 2000) et de stratocumulus (Hill and Dobbie, 2008).

- Absorption des aérosols en dessous du nuage :

Les études tendent à montrer qu’un échauffement sous le nuage renforce les mouvements
convectifs et la condensation d’eau favorisant ainsi le développement de nuages de type cumuli-
forme Feingold et al. (2005) (cumulus au dessus des terres) et stratiforme Johnson et al. (2004)
(stratocumulus marin).

- Absorption des aérosols au-dessus du nuage :

Dans le cas de stratocumulus, l’échauffement au-dessus du nuage tend à augmenter le gra-
dient de température au dessus de l’inversion et à stabiliser la couche limite. Cette stabilisation
se traduit par une diminution du flux d’entraı̂nement d’air sec ayant pour effet d’humidifier la
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FIGURE 1.13 – Forçage radiatif semi-direct fonction du type de nuage (cumulus ou stratocumulus) et
de sa position par rapport à la couche d’aérosols (AA : Absorption du rayonnement solaire par la
couche d’Aérosols). D’après Péré (2010)

couche limite et d’augmenter le contenu en eau liquide favorisant dès lors le maintien et/ou le
développement du couvert nuageux (Johnson et al., 2004; Brioude et al., 2009).

Dans le cas de cumulus, la stabilisation de la couche limite et la réduction de l’activité convec-
tive tend à inhiber la formation nuageuse lorsque l’épaisseur du nuage est faible (Koren et al.,
2008). A l’inverse, lorsque l’épaisseur du cumulus est importante, l’échauffement au sommet du
nuage dû à l’absorption du rayonnement par les aérosols peut favoriser dans ce cas la convection
profonde. Le renforcement du flux convectif au sommet du nuage crée alors un flux convergent
en basse couche alimentant la base du nuage en air humide et favorisant par là-même son
développement (Koren et al., 2008).

En résumé, la réduction ou l’augmentation de la couverture nuageuse de basse et moyenne
altitude a un forçage positive ou négatif sur le climat, et peut donc provoquer un réchauffement
ou un refroidissement. Comprendre les effets semi-directs des aérosols sur les nuages est ca-
pital. En effet, les changements de température associés à la réponse des nuages en présence
d’aérosols absorbant sont très élevés et potentiellement bien plus importants que ceux dus aux
effets radiatifs directs. Koren et al. (2008) proposent un modèle théorique simplifié de l’effet
semi-direct et des effets indirects (décrits dans la section suivante). Leur modèle suggère que
les effets semi-directs peuvent être les effets dominants dans le forçage radiatif des aérosols et
sont d’autant plus significatifs que l’épaisseur optique est grande et que la fraction nuageuse est
faible.

1.3.3 Effets radiatifs indirects

Enfin, les aérosols ont également un effet radiatif indirect sur le climat à travers leurs
interactions avec la microphysique nuageuse. En effet, aux sursaturations rencontrées dans l’at-
mosphère, pour que la vapeur d’eau condense et forme des gouttelettes d’eau nuageuses ou des
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FIGURE 1.14 – Schématisation de l’effet d’albédo (1er effet indirect) et d’augmentation du temps
de vie (2nd effet indirect) des nuageus comme proposé initiallement par Twomey (1977) et Albrecht
(1989) (adapté de Stevens and Feingold, 2009). La situation du haut correspond à des conditions
pristines (faible concentration en aérosols) tandis que les conditions polluées (forte concentration en
aérosols) est representée en bas de figure

cristaux de glace (selon la phase du nuage), la présence d’un substrat de condensation permet-
tant la nucléation hétérogène de la vapeur d’eau est obligatoire (Pruppacher and Klett, 1997).
C’est ce rôle d’intermédiaire de noyaux de condensation nuageuse (CCN), et de noyaux glaçogène
(IN) que jouent les particules d’aérosols dans la formation des nuages. Ainsi, la formation et le
cycle de vie des nuages peuvent être modifiés suivant les concentrations et les propriétés des
aérosols (distribution dimensionnelle, hygroscopicité, ...). Dès lors, les aérosols sont capables
d’exercer un effet radiatif indirect sur le climat, avec modification de l’albédo planétaire et donc,
du flux lumineux incident en surface, en modifiant les caractéristiques microphysiques (albédo)
et macrophysiques (précipitation/temps de vie) des nuages .

L’idée d’un forçage radiatif indirect est tout d’abord apparue avec l’hypothèse d’un chan-
gement de l’albédo du nuage sous l’effet de l’augmentation de la concentration en particules
d’aérosols. Twomey (1977) avait noté qu’à contenu en eau nuageuse équivalent, une augmen-
tation de la concentration des gouttelettes nuageuses, via l’augmentation de la concentration
de CCN entraı̂nait une augmentation de l’albédo du nuage 4. En conséquence les aérosols
pourraient exercer un forçage radiatif négatif (premier effet indirect). Plus tard, Albrecht
(1989) avançait que l’augmentation de la concentration des gouttelettes nuageuses, devait aussi
réduire l’efficacité du nuage à former des précipitations et modifier ainsi indirectement la dy-
namique du système nuageux. Moins de précipitations impliquerait une durée de vie moyenne
du nuage augmentée (deuxième effet indirect). Ces mécanismes sont illustrés sur la figure 1.14.

Récemment, ces hypothèses ont été remises en cause. Twohy et al. (2005), par exemple, ont
bien observé une anti-corrélation entre le nombre de particules et la taille des gouttelettes d’eau
de stratocumulus dans le nord-est du pacifique mais aucun impact de la charge en aérosols sur
l’épaisseur optique géométrique du nuage (son albédo) n’a pu être clairement mis en évidence.
Concernant le second effet indirect, Ackerman et al. (2004) et Sandu et al. (2008) ont montré
dans le cas de stratocumulus marins, que de jour, une augmentation de la concentration en CCN
induit une diminution du contenu en eau intégré sur la colonne atmosphérique, ce qui diffère
de l’hypothèse d’Albrecht. Ces études mettent en évidence que les interactions dynamique-

4. car le rayon effectif (reff = 3/2(r 3
volumique/r 2

surfacique)) des gouttelettes d’eau nuageuses diminue dans ces condi-
tions (i.e. augmentation de la surface totale des gouttelettes dans le nuage) et que l’abédo du nuage est
fonction de 1/reff
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microphysique-rayonnement dans la couche limite sont fortement couplées entre elles et que
l’on ne peut à priori pas isoler les effets indirects (premier et deuxième) des autres effets
résultants.

En effet, la réponse de la dynamique nuageuse peut surpasser la réponse liée aux perturba-
tions microphysiques induites par les aérosols. Par exemple, pour les nuages de type cumulus,
une réduction des précipitations se traduit par le transport de plus d’eau liquide vers la région
sommitale du nuage où elle s’évapore ensuite. Le refroidissement associé déstabilise l’envi-
ronnement, le rendant favorable au développement d’une convection plus profonde (Fig. 1.15).
Cependant, une convection renforcée produit plus de pluie, ce qui peut compenser la réduction
initiale de précipitation due aux effets microphysiques des aérosols (Lohmann and Feichter,
2005; Rosenfeld et al., 2008; Stevens and Feingold, 2009).

L’effet indirect des aérosols est très dépendant du régime de nuage considéré (Stevens and
Feingold, 2009) et il est aujourd’hui encore difficile d’établir des relations significatives à des
échelles climatiques entre aérosols, nuages et précipitations. Par conséquent, l’effet climatique
indirect des aérosols reste très mal estimé du fait notamment de paramétrisations encore très
simplifiées, et des défauts des modèles à représenter correctement les distributions des nuages
et les processus microphysiques nuageux (Johnson, 2005; Bony et al., 2006). En conséquence, il
reste encore difficile d’intégrer une représentation satisfaisante de ces effets dans les modèles
de climat actuel. Durant ce travail de thèse, nous ne considèrerons pas les effets indirects des
aérosols. En effet, le modèle RegCM3 présenté au chapitre 3 ne dispose pas à l’heure actuelle de
schéma représentant, même grossièrement, ces effets.

Cependant il faut noter que les aérosols présents en Afrique de l’ouest sont susceptibles
de jouer un rôle sur la microphysique nuageuse. En effet les aérosols de feux de biomasse,
contrairement aux aérosols désertiques, sont de bon CCN (Cachier and Ducret, 1991). Par contre
les aérosols désertiques peuvent quant à eux constituer des noyaux de glace (IN) très efficaces
(DeMott et al., 2003; Kanji and Abbatt, 2006; Richardson et al., 2007) en particulier lorsqu’il
sont transportés dans les nuages convectifs jusqu’à la moyenne et haute troposphère (Tulet
et al., 2010). Bien qu’ encore mal compris et ne disposant pas d’outils encore adaptés, il apparaı̂t
nécessaire dans les recherches futures de considérer les effets des aérosols sur la microphysique
nuageuse pour modéliser le climat régional. D’autant qu’en Afrique de l’ouest, les principaux
nuages présents sur les terres sont des nuages de types nuages convectifs de méso-echelle
(MCS pour Mesoscale Cloud System) dont l’impact sur le climat régional est déterminant.
En effet ces nuages, qui se développent pendant la saison de mousson, apportent la majorité
des précipitations au sol (Mathon et al., 2002). D’autres part leur interaction avec les ondes
de jet d’est africain (Jones et al., 2004; Leroux and Hall, 2009; Cornforth et al., 2009) ont des
répercussions au delà de la région en favorisant la formation de cyclones tropicaux sur le bassin
Atlantique.
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(a)

(b)

FIGURE 1.15 – (a) Évolution d’un nuage de convection profonde en condition atmosphérique non
pollué (en haut) et pollué (en bas). Dans le cas non pollué, les gouttelettes nuageuses se transforment
en gouttes de pluie par coalescence et quittent le nuage en précipitant. Dans le cas du nuage
pollué, les gouttelettes nuageuses plus petites ne précipitent pas avant d’atteindre le niveau de
surfusion où elles gèlent et forment des précipitations neigeuses. En se formant, la neige relâche
de la chaleur latente dans les niveaux supérieur et la réabsorbe pendant sa chute aux niveaux
inférieurs lors de sa fonte. Ceci implique un plus grand transport ascendant de chaleur pour une
même quantité de précipitation à la surface. Cela signifie qu’il y a consommation de plus d’instabilité
pour le même total de précipitation. Le résultat est une augmentation de la convection nuageuse et
des précipitations, malgré le ralentissement de la conversion de gouttelettes nuageuses en gouttes
de pluie. D’après Rosenfeld et al., 2008. (b) La réduction initiale des précipitations pré-conditionne
le développement d’un environnement favorable à une convection plus profonde, qui en retour
fournira plus de précipitations. D’après Stevens and Feingold, 2009.
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EN Afrique de l’ouest, l’épaisseur optique en aérosols observée évolue au cours des saisons.
Ses variations sont essentiellement reliées aux émissions de feux de biomasse (Chu et al., 2003)
se produisant en saison sèche, et aux émissions continues d’aérosols minéraux (Kaufman et al.,
2005). De fait, les aérosols qui nous intéressèrent dans nos travaux sont les aérosols désertiques
issus de l’érosion éolienne des surfaces arides, et les aérosols carbonés (carbone suie et carbone
organique) issus des feux de biomasse, de l’utilisation de combustibles naturels (bio-fuel ) et de
combustibles fossiles. Dans ce chapitre, nous focalisons la discussion sur ces deux principaux
types de particules d’aérosols rencontrées dans l’atmosphère ouest Africaine et qui coexistent
avec une prédominance plus ou moins forte en fonction des saisons :

- Les aérosols désertiques, dont les principales sources sont le Sahara et le Sahel (Prospero
et al., 2002), prédominent pendant la saison sèche (Legrand et al., 1994; Moulin et al., 1998), de
novembre à avril, et lors de passages d’évènements convectifs, de juin à septembre, tels que les
lignes de grain mobilisant assez d’énergie pour soulever les poussières.

- Les aérosols issus de feux de biomasse, dont les émissions et les impacts dans la région
sont très importants durant la saison sèche (Liousse et al., 2004). En saison humide, lorsque le
régime de mousson est bien établi, les vents du sud-ouest peuvent aussi emporter les panaches
de feux du sud de l’Afrique vers l’Afrique de l’ouest (Kaufman et al., 2005; Sauvage et al., 2007).

Au cours de ces dix dernières années, l’accroissement des moyens d’observations satellitaires
ainsi qu’un nombre important de campagnes expérimentales mises en œuvre au nord du conti-
nent (e.g. SHADE Tanré et al. 2003 ; AMMA Redelsperger et al. 2006 ; DABEX Haywood et al.
2008 ; RADAGAST Miller and Slingo 2007 ; DODO McConnell et al. 2008 ; SAMUM 1&2 Ans-
mann et al. 2011 ; GERBILS Haywood et al. 2011) ont fourni des informations essentielles pour
la validation et/ou la contrainte des modèles numériques et la compréhension des phénomènes.
Ainsi, la littérature actuelle discutant des propriétés des aérosols ouest africains et de leurs
impacts est riche.

Ce chapitre se focalise sur la description des spécificités de l’aérosol ouest africain avec
pour objectifs (i) synthétiser les connaissances obtenues au cours des campagnes de terrain
des propriétés (physiques, chimiques et optiques) des deux espèces qui sont nécessaires au
développement et à l’évaluation du modèle RegCM3 utilisé dans cette étude (ii) résumer les
principales conclusions des études portant sur les effets radiatifs et les impacts climatiques
des aérosols dans la région déjà menées afin de positionner nos travaux dans leur contexte
scientifique.

2.1 Répartition des aérosols dans l’atmosphère Ouest Africaine

2.1.1 Zones sources et saisonnalité des émissions d’aérosols

Les aérosols désertiques, ou poussières minérales, sont émis dans des zones dites sources.
Ces zones font référence à des régions arides où de la matière érodible est présente en sur-
face. En général, de telles régions correspondent à d’anciens bassins hydrologiques aujourd’hui
asséchés et contenant d’importantes quantité de sédiments en surface. Plusieurs études ont
identifié certaines régions préférentielles (Fig. 2.1) comme par exemple la dépression du Bodélé
dont les émissions sont actives tout au long de l’année (Koren et al., 2006; Ginoux et al., 2010)
du fait de la proximité de massifs montagneux qui canalisent les vents en surface. Cependant,
toutes les sources présentes en Afrique du Nord ne sont pas activées en permanence. Il faut
pour cela des phénomènes météorologiques capables de générer des rafales de vents assez fortes
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pour mettre en mouvement les agrégats de sable en surface (cf. annexe A pour une description
des mécanismes d’émission des poussières désertiques) et ainsi � activer � les zones sources
d’émission. La présence de ces phénomènes dépend de la saison (Engelstaedter and Washinston,
2007; Williams et al., 2009). Différents phénomènes météorologiques ont été identifiés : Cou-
rants jet nocturnes, la dynamique du FIT, les phénomènes orographiques, les lignes de grains,
les cyclones sahariens, l’intrusion d’air méditerranéen, etc (Bou Karam, 2008).

FIGURE 2.1 – Moyenne annuelle sur la période 1980-1992 de l’indice aérosols TOMS (×10) d’après
Engelstaedter et al. (2006). On identifie les principales zones sources d’aérosols désertiques : (a)
L’Afrique de l’ouest et du Nord (b) La dépression du Bodélé (c) les déserts Nubien et (d) Lybien.

Les zones sources de feux de biomasse sont quant à elles localisées sur une bande plus au sud
vers 10°N de latitude. La saisonnalité de ces sources est liée à la saisonnalité de la mousson. En
effet, les aérosol de feux de biomasse sont émis pendant la saison sèche essentiellement comme
on peut le voir sur la figure 2.2. La migration de la distribution saisonnière des feux décrit le
déplacement de la zone de convergence intertropicale (ZCIT) au cours de l’année Roy et al. (2008).

Cependant ce que ne révèle pas la figure 2.2 est l’intensité relative des émissions. En effet
la quantité de matière émise lors de la combustion dépend fortement du type de végétation
brûlée ainsi que de la surface brûlée. On constate alors que le maximum de surface brûlée est
majoritairement centré à l’est de la bande de feux visible sur la figure 2.2. En parallèle, le type
de végétation dans cette zone présente en général des facteurs d’émission plus élevés (Andreae,
1991) suggérant que le maximum d’émission est plutôt attendu à l’est de la bande Sahélienne
plutôt qu’à l’ouest. (Chang and Song, 2009).

On note également que les feux de biomasse présentent un cycle diurne caractéristique
avec un maximum en milieu-fin d’après midi. En effet un pic d’énergie radiative observé par
les satellites est généralement constaté dans plusieurs études (Giglio, 2007; Vermote et al., 2009).
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FIGURE 2.2 – Cartographie temporelle des feux de biomasse observés en Afrique par le capteur sa-
tellitaire SEVIRI pour l’année 2004. D’après Roberts et al. (2009)

2.1.2 Répartition horizontale et verticale des aérosols

Les principaux régimes de vent (qui évoluent avec la dynamique de la mousson pendant
l’année) gouvernent la répartition horizontale des aérosols. Le transport saisonnier des aérosols
désertiques est assez bien documenté (Huang et al., 2010). En revanche, durant la saison sèche,
la contribution des aérosols de feux de biomasse devient très forte au dessus du golfe de Guinée
(Tanré et al., 2001). Cependant, très peu d’études documentent la proportion relative entre les
différents types d’aérosols au dessus du golfe en saison sèche. Cela sera abordé au cours du
chapitre 4 .

La répartition verticale des aérosols dans la colonne atmosphérique est fortement condi-
tionnée par la dynamique atmosphérique présente dans la région. En basses couches, on peut
identifier les deux principaux acteurs responsables du transport des particules d’aérosols :

- Le flux d’Harmattan : Les alizés de l’hémisphère nord balayent l’Afrique de l’Ouest du
nord-est vers le sud-ouest et prennent le nom d’Harmattan. Ce vent sec et très turbulent dans
les basses couches, peut aller jusqu’à 5 km d’épaisseur et est très chargé en aérosols désertiques.

- Le flux de mousson : En été, le gradient de température méridien provoque une circulation
du sud vers le nord. Les alizés de l’hémisphère sud dépassent alors l’équateur et s’orientent vers
le nord-est. Ce vent de basse couche est appelé flux de mousson. Il est relativement plus froid
que l’Harmattan, plus chargé en humidité par l’océan et son épaisseur ne dépasse généralement
pas 2 km.

La convergence de ces deux flux dans les basses couches s’appelle le Front Inter Tropical (FIT).
La position moyenne du FIT varie au cours de l’année en phase avec la mise en place de la
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mousson au dessus des terres. Ainsi, on observe que le FIT se situe autour de 9°N en hiver et
entre 16°N et 20°N en été (Ginoux et al., 2001; Slingo et al., 2008).

Le déplacement de la zone de transition entre ces deux flux va fortement conditionner le
transport vertical des aérosols comme cela est représenté sur la Figure 2.3.

FIGURE 2.3 – Profil vertical représentant l’évolution temporelle de l’origine des masses d’air déterminé
par l’analyse des rétrotrajectoires faites au dessus des sites de Banizoumbou, Cinzana et Mbour. En
bleu, les masses d’air en provenance des zones désertiques, en rouge des zones de feux de biomasse
observées par le satellites AATSR, en orange des zones océaniques. D’après Cavalieri et al. (2010)

Transport vertical en été : Pendant la saison humide, le flux de mousson et l’Harmattan
créent deux couches différentes d’un point de vue thermodynamique mais aussi du point de
vue des aérosols : la couche de mousson et la couche d’air Saharienne (SAL) (Carlson and
Prospero, 1972). Lorsque le flux d’Harmattan rencontre le flux de mousson, il est moins dense
et passe au dessus favorisant le transport en altitude des aérosols désertiques qui peuvent
être ensuite advectés sur de longues distances au dessus de l’Atlantique par les courants d’est
troposphériques. De plus, pendant cette période, lorsque le flux de mousson s’installe sur les
terres, le FIT balaye de nombreuses zones sources d’aérosols minéraux (Prospero et al., 2002;
Schepanski et al., 2007; Bou Karam et al., 2009; Ginoux et al., 2010) ce qui favorise un transport
efficace des aérosols désertiques au dessus de la couche limite du fait des forts phénomènes
turbulents qui se produisent à proximité du FIT (Bou Karam, 2008). En parallèle, d’autres
phénomènes météorologiques se produisent favorisant le transport en altitude des aérosols
désertiques. En effet, l’interaction entre le flux de mousson et les ondes d’est africaines engendre
un environnement favorable à la formation de nuage convectifs de méso-échelle. Les fronts froids
générés par cette convection humide contribuent très significativement à la mise en suspension
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d’aérosols désertiques (Flamant et al., 2007; Marsham et al., 2008). Ainsi par transport convectif
les aérosols désertiques peuvent être transportés à des altitudes élevées (Tulet et al., 2010).

Transport vertical en hiver : En saison sèche, la ZCIT est à sa position la plus proche
de l’équateur (environ 5°N) et par extension le FIT également (∼ 8-9°N). Ainsi, les aérosols
désertiques durant le transport transatlantique sont généralement plus bas en altitude du
fait que la SAL ne chevauche pas le flux de mousson comme en été. L’étude de Generoso et al.
(2008) utilise des profils verticaux obtenus avec le LIDAR satellitaire CALIOP et indique que
les panaches de poussières désertiques s’étendent jusqu’à 8 km en été au dessus de l’Atlantique,
tandis que l’altitude maximale est d’environ 4 km en hiver.

Comme décrit précédemment, en hiver, avant la mise en place de la mousson, les feux de
végétation résultant essentiellement d’activités anthropiques relâchent des quantités impor-
tantes de matière particulaire. Les aérosols de feux de biomasse sont principalement émis dans
une bande localisée au sud de 11°N et légèrement au nord du FIT dans une région de forte
instabilité convective faiblement sujette à une advection en direction du sud. De façon générale,
au fur à mesure que les aérosols de feux de biomasse se déplacent vers le nord, ils chevauchent
la couche d’air saharienne plus sèche et plus froide en cette période de l’année. En conséquent,
la couche d’aérosols de feux de biomasse a tendance à être soulevée à des altitudes de plus en
plus élevées pendant son déplacement vers le nord comme illustré sur la figure 2.4. Précisons
que la limite entre les masses d’air chaudes chargées d’aérosols de feux de biomasse et les
masses d’air plus froides advectées par le flux d’Harmattan et fortement chargées en poussières
sahariennes est une limite différente du FIT. Haywood et al. (2008) y font référence en tant que
front d’Harmattan. Au niveau de ce front, la turbulence peut permettre d’injecter une partie des
aérosols désertiques dans la couche d’aérosols de feux de biomasse. Cela explique certainement
que Formenti et al. (2008) aient constaté que la contribution en masse des aérosols désertiques
dans la couche de feux de biomasse puissent être significative (jusqu’à près de 72%).

Ainsi, de nombreuses observations expérimentales issues des récentes campagnes de ter-
rains menées dans la région ouest africaine ont mis en évidence cette stratification des couches
d’aérosols désertiques et des couches d’aérosols de feux de biomasse (Pelon et al., 2008; Mallet
et al., 2008; Heese and Wiegner, 2008; Johnson et al., 2008a; Derimian et al., 2008b; Essel-
born et al., 2009; Kim et al., 2009; Léon et al., 2009). Par exemple, l’analyse de la dépendance
spectrale du coefficient de diffusion a été utilisée pendant les campagnes d’observations AMMA-
SOP0/DABEX pour discriminer les couches d’aérosols désertiques des couches d’aérosols de feux
de biomasse. On a ainsi constaté de manière générale, la dominance de grosses particules dans
les basses couches, caractéristique des aérosols désertiques, et dans la couche atmosphérique
située entre 2 et 5 km d’altitude, la présence de fines particules caractéristique des aérosols
de feux de biomasse (Figure 2.5). Cette stratification des aérosols de feux de biomasse et des
aérosols désertiques en saison sèche liée à la dynamique a plusieurs conséquences. En particu-
lier, en ce qui concerne le taux d’échauffement de l’atmosphère par les aérosols mais également
sur le mélange des espèces, qui est discuté dans la section suivante.

2.1.3 Conséquence sur l’état de mélange des particules d’aérosols

Avant le début des campagnes DABEX/AMMA-SOP0 (Janvier-Fevrier 2006) il a été émis l’hy-
pothèse que le mélange interne entre les aérosols de combustion et les poussières désertiques
était susceptible de survenir, conduisant ainsi à des propriétés optiques complexes.

A l’issue de ces campagnes, la stratification verticale des couches d’aérosols observée suggère
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(a)

(b)

FIGURE 2.4 – (a) Vue schématique de la coupe méridionale montrant le transport en altitude vers le
nord des aérosols de feux de biomasse compris dans les masses d’air chaude (flèches rouges) et le
transport vers le sud-est des aérosols désertiques dans un flux d’air plus froid canalisé par la topogra-
phie au nord (flèches bleues). Le � front d’Harmattan � est représenté par les lignes pleines en noir
marquant la limite entre les deux masses d’air avec les flèches représentant l’entrâınement turbu-
lent des aérosols désertiques dans la couche de feux de biomasse. Le front intertropical marque la
frontière entre le flux de mousson humide et les masses d’air des zones de feux. Un nuage de convec-
tion profonde est schématiqé pour représenter la ZCIT. Haywood et al. (2008) (b) Profil LIDAR du rap-
port de dépolarisation aérosol réalisé par Esselborn et al. (2009) sur les côtes marocaines le 19 Janvier
2006. Les aérosols désertiques (originaires du nord de l’Afrique) dont le rapport de dépolarisation est
représenté par les couleurs rouges se démarquent très nettement des aérosols de feux de biomasse
(originaire du centre de l’Afrique) advectés dans une couche plus en altitude comprise entre 2 et 5
km.
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FIGURE 2.5 – Profils montrant en rouge (650 nm), vert (550 nm), et bleu (450 nm) le coefficient de
diffusion (βsca) pour (a) à proximité de Niamey et (b) vers 18°N, 7°E mesuré à bord de l’avion
BAe146 durant la campagne DABEX. La couche d’aérosols de feux de biomasse est distincte de
la couche d’aérosols minéraux désertiques caractérisée par un coefficient d’Angström plus faible
(dépendance spectrale plus faible de βsca). D’après Johnson et al. (2008a)

plutôt que le mélange interne entre aérosols carbonés et aérosols désertiques n’est pas fa-
vorisé du fait de la séparation physique des composés. Cela a été confirmé par l’analyse des
échantillons de l’aérosol total prélevés dans les deux couches. Formenti et al. (2008) ont constaté
pour les échantillons prélevés dans la couche d’aérosols de feux de biomasse et les aérosols de
la couche de surface que le mélange prédominant de ces deux espèces est un mélange externe.
Dans la couche d’aérosols de feux de biomasse, des particules désertiques âgées (dont la contri-
bution en particule dans le mode grossier est très faible) sont souvent observées en mélange
avec les aérosols de feux de biomasse. Chou et al. (2008) ont remarqué que dans la fraction
fine de l’aérosol total, les aérosols désertiques et les aérosols de combustion sont présents en
mélange externe dans des proportions assez constantes (85% (± 3) et 15% (± 3) pour les aérosols
désertiques et les aérosols de feux de biomasse, respectivement). Dans la fraction grossière, les
aérosols désertiques représentent l’ensemble des particules échantillonnées.

En parallèle, Chou et al. (2008) notent que des composés sulfatés observés sur les aérosols de
feux de biomasse sont présents en surface plutôt qu’au sein du volume des particules (mélange
interne homogène). Au contraire, la présence de composés sulfatés associée à des aérosols
minéraux a été très rarement mis en évidence dans la fraction fine de l’aérosol, et complètement
absente dans la fraction grossière. Ces observations supportent l’idée que le mélange en saison
sèche entre, aérosols de feux de biomasse et aérosols minéraux est majoritairement externe.

2.2 Propriétés physico-chimique et optiques des aérosols en Afrique
de l’ouest

2.2.1 Granulométrie des aérosols

Comme nous l’avons vu en section 1.1.4, la distribution en taille des particules d’aérosols est
un paramètre déterminant pour le transfert radiatif puisqu’il conditionne en partie l’efficacité
de la population à interagir avec le rayonnement solaire et infrarouge. Nous présentons ici les
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résultats récents concernant les distributions en taille des aérosols désertiques et de feux de
biomasse mesurées au cours des récentes campagnes expérimentales en Afrique de l’ouest.

2.2.1.1 Distribution en taille des aérosols désertiques

Il est courant en modélisation numérique, lorsque le coût de calcul est une contrainte, de
représenter les aérosols désertiques par une distribution en taille en lois lognormales compor-
tant plusieurs modes plutôt qu’une représentation sectionnelle nécessitant un grand nombre de
traceurs. Ainsi, la distribution à 3 modes proposée par Alfaro and Gomes (2001) est très large-
ment utilisée dans de nombreux schéma d’émission basés sur le fractionnement des agrégats de
sable. Cette distribution répartit les aérosols émis à l’issu du processus de sandblasting (le flux
vertical, cf. Annexe A) suivant trois modes centrés sur des diamètre médians volumiques de 1.5,
6.7 et 14.2 μm (cf. Tab. 2.1). Plusieurs études (e.g. Crumeyrolle et al., 2010; Sow et al., 2011),
montrent que cette distribution représente assez bien le flux massique des émissions d’aérosols
désertiques. En revanche, les observations menées sur le terrain suggèrent quant à elles que
cette distribution sous estime la concentration en nombre des particules fines comme on peut
le constater sur la figure 2.6. Puisque les particules fines d’aérosols désertiques jouent un rôle
important sur le bilan radiatif et sont les particules les plus persistantes dans l’atmosphère,
leur mauvaise représentation pourrait entraı̂ner d’importantes erreurs sur l’étude de l’impact
radiatif des aérosols désertiques.

La distribution dimensionnelle des particules va dépendre des conditions météorologiques
(vitesse du vent) responsables du soulèvement des poussières, du type de sols sources, de la
rugosité de la surface et des processus de vieillissement (au travers de la sédimentation). Ainsi,
il n’est pas évident de définir une distribution universelle (Osborne et al., 2008; Weinzierl et al.,
2009). Pour cette raison, les distributions rapportées par Haywood et al. (2003a) et Osborne et al.
(2008) (cf. 2.1) utilisent 5 modes pour représenter aux mieux les spectres en tailles mesurés.

Les distributions rapportées dans le tableau 2.1 suggèrent certaines caractéristiques com-
munes. On observe une contribution importante des aérosols sub-microniques, malgré les
différents lieux de mesures et l’origine des panaches. On remarque en général la présence d’un
mode commun entre la distribution d’Alfaro and Gomes (2001) et les observations centré autour
d’un diamètre médian en nombre (Dgn) de 0.6 μm. En revanche, contrairement à la distribution
d’Alfaro and Gomes (2001), on observe que toutes les distributions en taille mesurées font état
d’un ou deux modes proches de Dgn = 0.1-0.3 μm. De l’autre coté de la distribution, on constate
qu’un mode grossier compris entre Dgn = 2.0-5.0 μm est généralement présent, en assez bon
accord avec ce qui correspond au mode � moyen � d’Alfaro and Gomes (2001).

Bien que les distributions mesurées soient indépendantes les unes des autres, Chen et al.
(2011) remarquent que la distribution en taille des particules d’aérosols désertiques observées
pendant NAMMA au dessus de l’Atlantique varie peu avec la distance au cours de leur trans-
port (à la fois horizontal et vertical). Ce résultat semble confirmer les travaux numériques de
Maring et al. (2003) qui suggéraient aussi que les distributions en taille des aérosols désertiques
n’évoluaient pas ou peu au cours de leur transport transatlantique excepté pour les particules
de diamètres supérieurs à 7.3 μm qui sédiment en un ou deux jours.

Compte tenu du rôle déterminant du mode grossier sur le calcul de l’albédo de simple
diffusion (Haywood et al., 2003a; Reid et al., 2003a; McConnell et al., 2008; Formenti et al.,
2011), il apparaı̂t crucial de correctement le caractériser. Toutefois, on peut remarquer que les
distributions rapportées dans le tableau 2.1 sont toutes issues de mesures aéroportées. Pour ce
type de mesures, la veine de prélèvement qui transmet le flux d’air de l’extérieur de l’appareil
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FIGURE 2.6 – Distribution en volume (a) et en nombre (b) des particules d’après Alfaro and Gomes
(2001) (lignes bleues), d’après les observations aéroportées de l’ATR-42 (lignes rouges) et d’après la
nouvelle distribution en taille proposée par l’étude de Crumeyrolle et al. (2010) (lignes noires).

vers les instruments de mesures, induit une sélectivité très forte sur l’échantillon des particules
grossières. La plupart des veines de prélèvement équipées dans les travaux mentionnés voit leur
l’efficacité de collection diminuer très significativement dès que les particules ont des diamètres
typiquement supérieurs à ∼ 4− 5 μm (Osborne et al., 2008).

Au sol en revanche, les observations effectuées à Banizoumbou (Niger) pendant la SOP-0
de la campagne AMMA ont quant à elles mis en avant la présence de deux modes grossiers
(mode 1 et mode 2) centrés respectivement sur des diamètres entre 7.5-10 μm et 4-5 μm
(Rajot et al., 2008). Un résultat important concernant ces mesures est que les distributions en
tailles mesurées sont très similaires quelle que soit l’origine des aérosols mesurés sur le site, au
contraire de l’analyse chimique qui présente des composition différentes.

Le mode 2 rapporté dans cette étude est en assez bon accord avec le mode grossier estimé
par les mesures avion. Par exemple, McConnell et al. (2008) estiment que le mode grossier
mesuré durant DODO est compris entre 3.5 et 4.5 μm suivant la technique d’analyse utilisée
(PCASP 1 ou analyse par microscopie électronique des filtres). Dans l’étude de Rajot et al. (2008),
les auteurs ont remarqué que pour des aérosols désertiques émis loin du site de mesure, la distri-
bution est un mélange en proportion variable entre les mode 1 et mode 2. Lorsque les aérosols
détectés proviennent de sources proches du site de mesure, le mode 1 est clairement dominant.
Plus précisément, l’importance du mode 2 augmente dans le temps pour un évènement donné.
Cette étude suggère également la possible présence d’une 3eme population (mode 0) mais qui est
trop grosse pour être caractérisée précisément avec l’instrument de comptage utilisé (compteur
optique GRIMM).

En résumé, la distribution granulométrique est cruciale car elle va piloter le transport des
aérosols désertiques et également leurs propriétés optiques. La présence du mode grossier est
particulièrement importante en terme de forçage radiatif car c’est le mode le plus absorbant dans
le spectre visible (Reid et al., 2003a; McConnell et al., 2008). Cependant, l’évaluation in-situ des
paramètres qui définissent ce mode reste compliquée. Les estimations pouvant varier selon les
méthodes utilisées (Reid et al., 2003b; McConnell et al., 2008). Ainsi le mode grossier constitue
aujourd’hui encore une source d’incertitude importante dans l’estimation des effets radiatifs des
aérosols désertiques.

1. Particle Cavity Aerosol Spectrometer Probe
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Crumeyrolle et al. (2010)
Aérosols désertiques (origine Bodélé)

Vols avion au dessus du Bénin
Mode(i) fin moyen grossier
Fraction en nombre (%) 97.52 1.95 0.52
Fraction massique (%) 0.08 0.92 99
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.75 1.76 1.70
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.078 0.64 5.0
Diamètre médian en masse Dgm(μm) 0.20 1.67 11.6

Alfaro and Gomes (2001)
Aérosols désertiques

Modèle de sandblasting, contraint par mesures sols au ? et sud de l’Espagne
Mode(i) fin moyen grossier
Fraction massique (%) Prédit par le modèle
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.7 1.6 1.5
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.64 3.46 8.66
Diamètre médian en masse Dgm(μm) 1.5 6.7 14.2

Weinzierl et al. (2009)
Aérosols désertiques

Vols avion à proximité de l’Atlas et de Casablanca
Mode(i) M(1) M(2) M(3) M(4)
Estimation Haute
Fraction en nombre (%) 93.8 4.4 1.56 0.2
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.99 1.55 1.90 1.94
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.075 0.55 1.40 4.50

Estimation basse
Fraction en nombre (%) 80.7 15.6 3.1 0.04
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.74 1.41 1.85 1.80
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.070 0.20 0.50 2.0

Weinzierl et al. (2011)
Aérosols désertiques

Vols avion région de Cap Vert
Mode(i) M(1) M(2) M(3) M(4)
Fraction en nombre (%) 84.9 12.3 2.8 0.013
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.82 1.82 1.66 1.88
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.08 0.35 1.45 4.50

Chen et al. (2011)
Aérosols désertiques

Vols avion au dessus de l’Atlantique (Cape Vert)
Mode(i) M(1) M(2) M(3)
Fraction en nombre (%) 85.0 8.5 6.5
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.78 1.44 1.75
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.11 0.66 1.10

TABLE 2.1 – Distributions en taille mesurées pour les aérosols désertiques en Afrique de l’ouest

2.2.1.2 Distribution en taille des aérosols de feux de biomasse

Les distributions en taille des aérosols de feux de biomasse ont été moins bien caractérisées
en Afrique de l’ouest contrairement aux aérosols désertiques, ou à d’autres régions du monde
(par ex. l’Amazonie, le Sud de l’Afrique Reid et al. 2005). Ainsi on peut essentiellement mention-
ner la distribution en taille rapportée pour des aérosols fraı̂chement émis et vieillis mesurée au
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Osborne et al. (2008)
Aérosols désertiques

Vols avion au dessus du Niger
Mode(i) M(1) M(2) M(3) M(4) M(5)
Fraction en nombre (%) 54.6 26.3 15.8 2.6 0.7
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.50 1.30 1.45 1.30 1.35
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.15 0.340 0.65 1.96 3.88
Fraction en nombre (%) 0.983 0.017
Fraction en masse (%) 0.13 0.87
Coefficient de dispersion en nombre σi 2.56 1.63
Coefficient de dispersion en masse σi 2.20 1.73
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.15 2.1
Diamètre médian en masse Dvn(μm) 1.26 4.50

Johnson and Osborne (2011)
Aérosols désertiques

Vols avion entre cote ouest et Niger
Mode(i) M(1) M(2) M(3) M(4)
Fraction en nombre (%) 72.5 22.9 4.6 0.3
Fraction en masse (%) 4.0 33.3 59.9 2.9
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.30 1.68 1.40 1.85
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.24 0.64 2.64 5.40

Haywood et al. (2003a)
Aérosols désertiques

Vols avion au dessus des cotes Sénégalaises
Mode(i) M(1) M(2) M(3) M(4) M(5)
Fraction en nombre (%) 72.7 20.2 5.4 1.4 0.5
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.6 1.3 1.6 1.3 1.5
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.08 0.22 0.6 2.14 3.6

McConnell et al. (2008)
Aérosols désertiques

Vols avion sur la cote Atlantique près de Dakar
Mode(i) M(1) M(2) M(3) M(4)
DODO 1 (mode d’accumulation)
Fraction en nombre (%) 81.5 9.5 6.7 2.3
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.36 1.16 1.50 1.31
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.166 0.320 0.620 2.0
DODO 2 (mode d’accumulation)
Fraction en nombre (%) 79.7 10.4 8.9 1.0
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.47 1.18 1.54 1.32
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.122 0.330 0.460 1.92

(suite du tableau 2.1)
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dessus du Niger par Johnson et al. (2008b). La distribution en taille des aérosols fraı̂chement
émis est quasiment mono-modale et peut-être représentée par un mode centré sur un Dgn de 0.16
μm. Au cours du vieillissement, un second mode centré sur un Dgn de 0.32 μm fait son apparition
(Tableau 2.2). Il est intéressant de noter que ces deux modes sont centrés sur des diamètres
légèrement plus faibles que ce qui a été observé en Namibie durant la campagne SAFARI-2000
(Haywood et al., 2003b). Ceci illustre peut-être une combustion plus efficace de la biomasse en
Afrique de l’ouest comme le suggère le taux de carbone suie plus important détecté dans les
aérosols de combustion ouest africain en comparaison des aérosols � sud africains � (Johnson
et al., 2008b). Cela pourrait expliquer la présence d’aérosols plus fins et également plus absor-
bants (cf. section 2.2.3.1).

Dans la suite de notre étude, nous nous baserons sur les mesures effectuées à Djougou
(Bénin) pendant la phase SOP-0 de la campagne AMMA (Pont et al., 2009). Ces mesures ont
permis de définir par spéciation chimique trois types d’aérosols caractéristiques de la région.
Nous baserons notre modélisation des aérosols de feux de biomasse (cf. chapitre 3) sur le modèle
d’aérosol carboné vieilli pour le choix des distributions en taille du carbone suie et du carbone
organique qui constituent l’aérosol de feux de biomasse. En effet, bien que l’aérosol de feux de
biomasse soit un mélange interne de suie et de composés organiques, les inventaires d’émissions
en entrée du modèle (RegCM) utilisé au cours de ce travail fournissent une estimation séparée
des émissions de carbone suie et de carbone organique. Une distribution en taille pour chaque
espèce de l’aérosol de feux doit donc être considérée à priori.

2.2.2 Indice de réfraction des aérosols

Le comportement optique des particules dépend également de leur indice de réfraction com-
plexe (m = n + ik ) comme cela a été décrit dans la section 1.2.3. Plus spécifiquement, la partie
imaginaire définit le pouvoir absorbant. Il est alors essentiel de bien caractériser ce paramètre
pour les aérosols désertiques et carbonés car m va piloter, avec la distribution granulométrique
(Lafon et al., 2006) les propriétés optiques des particules (cf. section 1.3). De manière simi-
laire à la discussion sur les distributions granulométriques, nous présentons ici brièvement les
résultats récents concernant les indices de réfraction complexes des aérosols désertiques et des
aérosols de feux de biomasse estimés au cours des récentes campagnes expérimentales s’étant
déroulées en Afrique.

2.2.2.1 Indice de réfraction des aérosols désertiques

Les aérosols désertiques sont formés d’un mélange en proportions variables de différents
composés minéralogiques tels que des argiles (illite, kaolinite, chlorite), des feldspaths, du
quartz, de la calcite et des oxydes de fer (hématite, goethite) (e.g. Schütz and Rahn, 1982;
Reid et al., 2003a; Chou et al., 2008; Kandler et al., 2009). Les différents indices de réfraction
associés à chaque espèce chimique sont assez bien référencés (voir réf. dans Otto et al., 2009).
La principale difficulté dans l’estimation de l’indice de réfraction des aérosols désertiques réside
dans le fait que la composition chimique des aérosols varie suivant les sols (différents passés
géologiques) d’où ils sont émis. Ajouté à cela, suivant la période de l’année considérée, les pro-
cessus météorologiques responsables du soulèvement des aérosols désertiques diffèrent. Ainsi,
les sources d’aérosols désertiques ne sont pas activées de manière constante tout au long de
l’année. La composition chimique des aérosols désertiques au cours de l’année en Afrique est
donc variable (table 2. dans Turner, 2008).
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Johnson et al. (2008b)
Aérosols de feux de biomasse
Vols avion au dessus du Niger

Mode(i) M(1) M(2)
Aérosols frâıchement émis
Fraction en nombre (%) 1.0
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.5
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.16

Aérosols vieillis
Fraction en nombre (%) 0.75 0.25
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.5 1.25
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.16 0.32

Weinzierl et al. (2011)
Aérosols de feux de biomasse
Vols avion région de Cap Vert

Mode(i) M(1) M(2) M(3) M(4)
Fraction en nombre (%) 25.5 72.8 1.4 0.4
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.16 1.31 1.51 1.69
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.12 0.22 0.52 1.60

Haywood et al. (2003a)
Aérosols de feux de biomasse (+ qq désertiques)

Vols avion au de la Namibie et de l’océan
Mode(i) M(1) M(2) M(3)

BB BB DUST
Aérosols vieillis 99.6 0.33 0.007
Fraction en nombre (%) 1.30 1.50 1.90
Coefficient de dispersion en nombre σi 0.24 0.52 1.60
Diamètre médian en nombre Dgn(μm)

Aérosols vieillis (Ascension Island) 99.97 0.03
Fraction en nombre (%) 1.25 1.4
Coefficient de dispersion en nombre σi 0.234 0.51
Diamètre médian en nombre Dgn(μm)

Aérosols frâıchement émis
Fraction en nombre (%) 99.57 0.41 0.02
Coefficient de dispersion en nombre σi 1.30 1.50 1.90
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.20 0.44 2.0

Mallet et al. (2008)
Aérosols désertiques et Feux de biomasse

Mesures sol à Djougou (Bénin)
Mode(i) M(1) M(2) M(3)
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.096 0.8 2.0

TABLE 2.2 – Distribution en taille mesurés pour les aérosols de feux de biomasse en Afrique
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Pont et al. (2009)
Aérosols désertiques et feux de biomasse

Prélèvement sur filtre avec Impacteur DEKATI 13 étages à Djougou (Bénin)
Mode(i) M(1) M(2) M(3)
Aérosols à proximité des feux
Aérosols désertiques
Fraction massique (%) 65.7 12.1 22.2
Coefficient de dispersion en masse σi 2.9 2.0 2.1
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.09 0.8 5.4

Carbone suie
Fraction massique (%) 91.4 8.6
Coefficient de dispersion en masse σi 1.35 1.1
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.38 5.38

Carbone organique
Fraction massique (%) 7.0 41.9 51.2
Coefficient de dispersion en masse σi 1.7 1.6 3.0
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.07 0.26 3.48
Aérosols carbonés vieillis (influence de
feux au Nigeria)
Aérosols désertiques
Fraction massique (%) 0.1 13.0 88.5
Coefficient de dispersion en masse σi 2.0 2.5 2.4
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.05 0.2 2.5

Carbone suie
Fraction massique (%) 8.7 5.7 34.8
Coefficient de dispersion en masse σi 2.1 1.9 1.8
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.04 0.32 2.0

Carbone organique
Fraction massique (%) 6.1 63.4 30.5
Coefficient de dispersion en masse σi 2.0 2.1 2.0
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.05 0.5 5.4
Aérosols Sahéliens vieillis
Aérosols désertiques
Fraction massique (%) 28.6 45.7 25.7
Coefficient de dispersion en masse σi 1.7 1.4 1.3
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.51 1.98 5.38

Carbone suie
Fraction massique (%) 54.5 45.5
Coefficient de dispersion en masse σi 1.9 1.8
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.5 3.0

Carbone organique
Fraction massique (%) 46.6 29.7 23.7
Coefficient de dispersion en masse σi 1.6 1.3 2.35
Diamètre médian en nombre Dgn(μm) 0.2 0.5 2.0

(suite du tableau 2.2)
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Ainsi, bien que de nombreux travaux aient déjà montré par le passé l’importance de
considérer la minéralogie des aérosols désertiques (c’est-à-dire leur composition chimique)
pour modéliser les propriétés optiques et l’impact radiatif (Claquin et al., 1999; Sokolik and
Toon, 1999), il existait peu de valeurs publiées de l’indice de réfraction caractérisant l’aérosol
désertique en Afrique il y a encore une dizaine d’années. Par conséquent, la variabilité et la
méconnaissance des propriétés absorbantes des aérosols minéraux constituent l’une des prin-
cipales sources d’incertitude dans la quantification de leurs impacts radiatifs (Balkanski et al.,
2007).

Puisque l’indice de réfraction représente une propriété importante dans l’estimation du
forçage radiatif direct des aérosols et que les références dans la littérature les plus fréquemment
utilisées (Volz, 1973; Patterson et al., 1977; Shettle and Fenn, 1979; WMO, 1983; Fouquart et al.,
1987; d’Almeida et al., 1991; Hess et al., 1998) proposent des estimations très différentes de m,
en particulier en ce qui concerne sa partie imaginaire (m ∈ [0.008, 0.01]i à 0.5 μm), il est claire-
ment nécessaire de pouvoir mieux l’évaluer actuellement (Tanré et al., 2003). De ce fait, l’indice
de réfraction des aérosols Sahariens et Sahélien a été ré-évalué de façon plus systématique au
cours des dernières campagnes de terrains (SHADE, DABEX, DODO, SAMUM). Une synthèse
des différents indices estimés est donnée dans le tableau 2.3. Les principaux résultats peuvent
être synthétisés ainsi :

• Les oxydes de fer (principaux responsables de l’absorption Alfaro et al. 2004; Lafon et al. 2006)
sont présents en plus grande proportion dans les aérosols désertiques issus des sources
Sahéliennes que dans les aérosols issus des sources Sahariennes (e.g Klaver et al., 2011).

• McConnell et al. (2008) remarquent que la partie imaginaire de l’indice de réfraction est
plus grande pour le mode d’accumulation pendant DODO-2 (saison humide) que pendant
DODO-1 (saison sèche). Dans la mesure où les distributions en taille sont très similaires,
cela semble indiquer que les aérosols du mode d’accumulation échantillonnés sont plus
absorbants pendant l’été du fait d’une composition chimique différente (liée à des sources
différentes).

• Plusieurs études suggèrent que les concentrations en oxyde de fer (hématite, goethite) au sein
des aérosols désertiques sont plus importantes dans le mode grossier que dans le mode fin
(Lafon et al., 2006; Kandler et al., 2009; Otto et al., 2009; Petzold et al., 2009; McConnell
et al., 2010).

• De manière générale, Balkanski et al. (2007) et Petzold et al. (2009) notent que la partie ima-
ginaire des indices de réfraction estimée in-situ est moins grande que ce qui était classi-
quement reporté dans les climatologies (e.g. d’Almeida et al., 1991; WMO, 1983; Hess et al.,
1998). La partie imaginaire des indices de réfraction mesurée coı̈ncident plus avec les es-
timations effectuées par les méthodes d’inversion du réseau AERONET (Dubovik et al.,
2002). Par exemple, Balkanski et al. (2007) estiment que les valeurs de Patterson et al.
(1977) et Volz (1973) conduisent à une surestimation d’un facteur 2 de l’énergie absorbée
durant l’été. En effet, les valeurs synthétisées dans le tableau 2.3 sont en bon accord avec
l’estimation que nous avons faite en nous basant sur les inversions AERONET/PHOTONS
(Figure 2.7).

En résumé, bien que des améliorations significatives aient été faites en ce qui concerne
l’évaluation de l’indice de réfraction des aérosols désertiques, le manque d’information à l’échelle
régionale sur la composition chimique de ces aérosols limite encore l’estimation des impacts ra-
diatifs de ces aérosols. Par conséquent, une description à échelle régionale des sources ainsi que
de la composition des sols serait idéale (Lafon et al., 2006).
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Localisation λ400;450 nm λ530;550 nm λ650;700 nm Références
Mesures au sol
Tinfou (Maroc)

1.53 + 5.1i 1.53 + 1.6i 1.53 + 0.45i Müller et al. 2009

Mesures au sol
Tinfou (Maroc)

1.57 + 6.6i 1.56 + 3.5i 1.55 + 0.33i Kandler et al. 2009

Mesures au sol
Tinfou (Maroc)

1.53 + 4.1i 1.53 + 3.1i Schladitz et al. 2009

Mesures avion au
Maroc

n ∈ [1.51; 1.55]
Otto et al. 2009

k ∈ [0.8; 6.0]i
Mesures avion au
sud-est Maroc

n ∈ [1.55; 1.56] n ∈ [1.55; 1.56] n ∈ [1.55; 1.56]
Petzold et al. 2009

k ∈ [3.1; 5.2] k ∈ [3.0; 4.0] k ∈ [0.3; 2.5]
Inversions pho-
tométriques
Bodélé

1.46 + 2.0i 1.47 + 1.0i Todd et al. 2007 1

Inversions pho-
tométriques
Afrique de l’Ouest

1.478 + 1.897i Tulet et al. 2008 1

Modélisation,
nord de l’Afrique

k = 1.47 Balkanski et al. 2007 1

Inversions pho-
tométriques à
Cap Vert

1.48 + 2.5i 1.48 + 0.7i Dubovik et al. 2002 2

Mesures avion au
dessus des cotes
sénégalaises

1.53 + 1.5i Haywood et al. 2003a

Mesures avion au
dessus du Niger

1.53 + 0.4i Osborne et al. 2008

Vols avion au dessus
de l’Atlantique et de
la Mauritanie

n ∈ [1.49; 1.56]
McConnell et al. 2010k ∈ [0.1; 4.6]

Mesures avion
Mauritanie &
Niger

k = 1.47 Osborne et al. 2011

Mesures avion
Mauritanie &
Niger

k ∈ [1.0; 2.7] Klaver et al. 2011

Mesures au sol
Cap Vert

1.575 + 12.0i 1.577 + 7.0i 1.573 + 0.67i Kandler et al. 2011

Mesures au sol
Cap Vert

k ∈ [19.3; 11.0] k = 4.8 k = 2.5 Müller et al. 2011

Mesures avion ra-
gion Cap Vert

1.550 + 4.0i 1.55 + 3.0 1.546 + 1.0i Weinzierl et al. 2011

TABLE 2.3 – Indice de réfraction complexe des aérosols désertiques africains m = n + i(k × 10−3)
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(a) (b)

FIGURE 2.7 – Indices de réfraction complexes pour les sites de (a) Ouagadougou et (b) Banizoumbou
dérivés des inversions de niveau 2.0 (algorithme v2) des mesures photométriques du réseau AERO-
NET/PHOTONS (Holben et al., 1998). Les moyennes représentées concernent la période mars-avril-mai
pour les cas où le coefficient d’Ångström mesuré entre 440 et 870 nm est inférieur à 0.4.

2.2.2.2 Indice de réfraction des aérosols de feux de biomasse

Les aérosols issus de la combustion de la biomasse sont un mélange comprenant une fraction
significative de carbones suie (∼ 5-12% en masse) en mélange interne avec des carbones orga-
niques et divers composés inorganiques agglomérés au cours de la formation et du vieillissement
des particules (Cachier et al., 1995; Liousse et al., 1996; Andreae et al., 1998). Cette composition
chimique leur confère une capacité importante à absorber le rayonnement visible.

Johnson et al. (2008b) ont évalué l’indice de réfraction des aérosols de feux de biomasse au
cours de la campagne DABEX en calculant par la théorie de Mie l’albédo de simple diffusion afin
qu’il corresponde avec la valeur dérivée de la mesure expérimentale. En considérant un indice de
réfraction complexe de 1.75 + 0.44i pour le carbone suie au sein de l’aérosol de feux de biomasse
et un mélange interne en utilisant la règle de Maxwell-Garnet (Chỳlek et al., 1988), les auteurs
estiment la partie imaginaire des aérosols de feux de biomasse égale à 0.045i (à 550 nm). Á
l’aide de mesures LIDAR au sol, Tesche et al. (2011) ont estimé des indices de réfractions proches
(m = 1.50(±0.07) + 0.034(±0.014)i à 532 nm) pour des panaches d’aérosols de combustion vieillis
arrivant au niveau du site de Cape Vert au cours la seconde phase de la campagne SAMUM
(hivers 2008). Durant cette même campagne, une valeur moyenne de la partie imaginaire de
l’indice de réfraction complexe égale à 0.045i ± 0.011 à 530 nm a été reportée dans l’étude de
Weinzierl et al. (2011) en très bon accord avec les résultats de la campagne DABEX. Des valeurs
comparables (∼ 0.025-0.055) bien qu’estimées à 355 nm, pour des mesures effectuées à Niamey
dans la couche d’aérosols de feux de biomasse pendant AMMA ont été publiées par Raut and
Chazette (2008).

La valeur de la partie imaginaire (0.045i) pour les aérosols de feux de biomasse estimée
en Afrique de l’Ouest pendant DABEX est un facteur 2.5 plus grande que la valeur de 0.018i
suggérée par Haywood et al. (2003b) pour caractériser les aérosols de feux de biomasse en
Afrique du sud bien que l’instrumentation et les corrections des mesures soient restées iden-
tiques dans les deux études. Cela implique un contenu en carbone suie de 12.5% durant DABEX
(Johnson et al., 2008b). En comparaison, le contenu en carbone suie a été évalué à 5% durant
SAFARI.

1. Calculés à partir des photomètres CIMEL (inversion Dubovik et al. 2000), version 2 de l’algorithme
2. Calculés à partir des photomètres CIMEL (inversion Dubovik et al. 2000), version 1 de l’algorithme
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(a) (b)

FIGURE 2.8 – Indices de réfraction complexes pour les sites de (a) Ilorin et (b) Banizoumbou dérivés des
inversions de niveau 2.0 (algorithme v2) des mesures photométriques du réseau AERONET/PHOTONS
(Holben et al., 1998). Les moyennes représentées concernent la période Décembre-Janvier-Février
pour les cas où le coefficient d’Ångström d’extinction mesuré entre 440 et 870 nm est supérieur à 1.

Tout comme pour l’aérosol désertique (Figure 2.7), nous avons reporté (Figure 2.8) l’indice
de réfraction complexe évalué à partir des inversions AERONET/PHOTONS pour des condi-
tions typiques où les aérosols de feux de biomasse prédominent (Décembre-Janvier-Février et
EAE > 1.0). On constate dans ces conditions que la partie imaginaire de l’indice de réfraction
issue des inversions photométriques est en moyenne moins importante que celle suggérée par
Johnson et al. (2008b) et Weinzierl et al. (2011). Malgré un filtrage pour des exposants d’Ang-
strom élevés, une possible explication à ces valeurs plus faibles peut être reliée à la présence
d’aérosols désertiques dans l’échantillonnage puisque le photomètre dérive une valeur pour la
totalité de la colonne atmosphérique à la différence des mesures aéroportées in situ effectuées
dans la couche d’aérosols de feux de biomasse.

2.2.3 Propriétés optiques des aérosols

2.2.3.1 Albédo de simple diffusion

Les récentes mesures effectuées en Afrique de l’ouest ont permis de mieux quantifier l’albédo
de simple diffusion des aérosols désertiques et des aérosols de feux de biomasse. Nous les discu-
tons ici :

- SSA des aérosols de feux de biomasse :

On constate, pour ces aérosols, un albédo de simple diffusion relativement bas en compa-
raison avec d’autres espèces particulaires. Les valeurs typiques à 550 nm sont comprises entre
0.75 et 0.93 (Reid et al., 2005). De plus, comme mentionné au chapitre 1 il est très probable
qu’une fraction non négligeable de Brown Carbon fasse partie de la composition de ces aérosols
(Kirchstetter et al., 2004; Andreae and Gelencsér, 2006), renforçant leur pouvoir absorbant dans
le visible-proche UV.

La grande variabilité dans les estimations de l’albédo de simple diffusion pour ces aérosols
peut être reliée à plusieurs facteurs. Tout d’abord, la composition chimique des aérosols de
combustion varie grandement avec la dynamique de la combustion. En effet, celle-ci connaı̂t
différents régimes. Durant la combustion, on peut distinguer deux phases importantes : la
phase dite de flaming et celle dite de smoldering. Les composés émis sont différents et on re-
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trouvera majoritairement des composés oxydés durant la phase de smoldering et davantage de
composés faiblement oxydés durant la phase de flaming. Les conditions météorologiques (humi-
dité, vents et teneur en oxygène) vont également influencer sur la dynamique de la combustion.
La nature des composés émis diffèrent également suivant le type de végétation brûlée.

Ajouté à cela, le SSA des aérosols de feux de biomasse évolue avec le vieillissement des
particules. Il faut ainsi faire une distinction entre le SSA estimé près des sources et celui concer-
nant un aérosol vieilli observé dans le fond atmosphérique. Des études rapportent que pour
l’aérosol de combustion vieilli, il y a une diminution significative de son pouvoir d’absorption
(βabs), conduisant à une augmentation de l’albédo de simple diffusion dans le temps (Abel et al.,
2003). Par exemple, Reid et al. (1998) ont trouvé, pour des aérosols de feux de biomasse âgés de
plusieurs jours, des SSA de l’ordre de 0.86 (à 550 nm). Cette valeur est à comparer à la valeur
de 0.74-0.84 (à 550 nm) rapportée par Reid and Hobbs (1998) mesurée pour des aérosols émis
pendant la phase de smoldering en forêt tropicale. Pour un cas de feu isolé, Abel et al. (2003) ont
observé une augmentation du SSA (à 550 nm) de +0.06 en cinq heures (0.84 → 0.90) due à la
condensation de composés organiques.

Concernant l’Afrique de l’ouest, les vols avion effectués au dessus du Niger au cours de la
campagne AMMA-SOP0 ont permis d’échantillonner les masses d’air dans la couche d’aérosols
de feux de biomasse (Johnson et al., 2008b). Ces mesures in situ effectuées dans des panaches
déjà vieillis ont conduit à une valeur moyenne de l’albédo de simple diffusion de 0.81 (±0.05) à
550 nm illustrant un aérosol particulièrement absorbant. Cette valeur contraste avec la valeur
plus élevée (∼ 0.88 à 550 nm) estimée durant SAFARI malgré une instrumentation et des
corrections sur les mesures similaires à celles reportées par Haywood et al. (2003b). Cependant,
les auteurs modèrent ce résultat en précisant que les SSA mesurés pendant DABEX présentent
une très grande variabilité (variant de 0.73 à 0.93 à 550 nm). Une grande partie de cette varia-
bilité peut être liée à plusieurs facteurs, comme la région d’origine, le type de combustion, ou
l’influence possible d’un mélange interne avec des poussières désertiques. Néanmoins, la valeur
moyenne de 0.81 (à 550 nm) est en bon accord avec les estimations (entre 0.78 et 0.82 à 355 nm)
faites par Raut and Chazette (2008) près de Niamey et celle de ∼ 0.80 à 550 nm estimée à Ilorin
à partir des inversions AERONET/PHOTONS (Eck et al., 2010). Toujours à partir des inversions
AERONET/PHOTONS (Fig. 2.9) nous avons également constaté des valeurs très similaires à
ces travaux. Récemment, les résultats de la campagne SAMUM 2 semblent confirmer ce pou-
voir absorbant relativement fort caractérisant les aérosols de feux de biomasse ouest africains.
En effet, Tesche et al. (2011) estiment au niveau de cap vert, un albédo de simple diffusion
pour des panaches d’aérosols vieillis compris entre 0.63 et 0.89 (à 532 nm) avec une moyenne de
0.75±0.07. Ces résultats sont proches de la moyenne déduite des mesures aéroportées effectuées
pendant SAMUM 2 autour de l’ı̂le (0.77± 0.03 à 530 nm Weinzierl et al. 2011).

Ces valeurs sont à comparer avec d’autres régions du globe pour lesquelles les estimations
publiées dans la littérature présentent également une assez grande variabilité, qui en règle
générale, correspondent à des aérosol plus diffusants qu’en Afrique de l’ouest. Par exemple,
Dubovik et al. (1998) ont eux estimé un SSA de 0.87 à 670 nm pour les mois d’aout et septembre
1995 durant la campagne SCAR-B au Brésil. Pour des aérosols vieillis issus de feux d’agriculture
en Afrique du sud, Abel et al. (2003) ont reporté un SSA allant de 0.84 à 0.90 à 550 nm dans
le cadre du programme SAFARI-2000. Durant cette même campagne, Pilewskie et al. (2003) et
Bergstrom et al. (2003) estiment des SSA allant de 0.82-0.86 à 550 nm. A partir des mesures
de l’absorption dans le spectre UV du capteur satellitaire TOMS et des photomètres du réseaux
AERONET, Torres et al. (2005) ont déduit des SSA allant de 0.85 à 0.95 (à 380 nm et 440 nm,
respectivement), au dessus de cette même région.
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DJF MAM JJA SON DJF MAM JJA SON
level 2, v2

Banizoumbou 0,917 0,919 0,911 0,928 0,803
Ilorin 0,905 0,895 0,923 0,943 0,806 0,885 0,816

Djougou 0,887 0,907 0,925 0,940 0,781 0,801
Niamey 0,911 0,900 0,919
Agoufou 0,895 0,905 0,893 0,903 0,790

Ouagadougou 0,896 0,910 0,908 0,921 0,794 0,848 0,788
Tamanrasset 0,928 0,911 0,900 0,922

Cinzana 0,886 0,910 0,903 0,900 0,782 0,830 0,881
Cape Vert 0,906 0,915 0,919 0,908 0,799

Dakar 0,878 0,900 0,914 0,906 0,795 0,911 0,827
Maine Soroa 0,867 0,896 0,856 0,886 0,793 0,906

Izana 0,921 0,966 0,893

moyenne 0,898 0,908 0,910 0,914 0,794 0,911 0,854 0,837

AE < 0,4 AE > 1,0SSA 440nm 
(±0,03)

FIGURE 2.9 – Moyennes saisonnières de l’albédo de simple diffusion dérivées des inversions de niveau
2.0 (algorithme version 2) des mesures photométriques du réseau AERONET/PHOTONS (Holben et al.,
1998) pour les sites en Afrique de l’Ouest.

En résumé, nous pouvons conclure de façon similaire à l’étude de Leahy et al. (2007). Dans
ces travaux, l’ensemble des albédos de simple diffusion mesurés durant SAFARI est synthétisé
et une estimation moyenne de 0.85 ± 0.02 (à 550 nm) est proposée. Les auteurs concluent en
indiquant qu’un grand nombre de modèles globaux basées sur les climatologies d’aérosols les
plus utilisées (e.g. OPAC Hess et al. 1998, AeroCom Kinne et al. 2006) surestiment l’albédo de
simple diffusion au dessus du sud de l’Afrique. Ainsi, dans le cadre de notre étude, il s’agira
d’inclure un aérosol aux propriétés spécifiques pour l’Afrique de l’ouest puisque celui-ci présente
un caractère particulièrement absorbant.

- SSA des aérosols désertiques :

Tout comme les aérosols de feux de biomasse, on observe dans la littérature une grande
variabilité du SSA des aérosols désertiques (Tableau 1.3). Par exemple Kaufman et al. (2001)
et Tanré et al. (2001), en s’appuyant sur des mesures de télédétection, estiment le SSA des
aérosols désertiques à 0.97 (550 nm). L’étude de Haywood et al. (2003a) indique des SSA plus
bas compris entre 0.95 et 0.99 (550 nm) pour des aérosols observés durant SHADE au large des
côtes sénégalaises. En se basant sur les inversions AERONET, Levy et al. (2007) ont construit
une climatologie de propriétés optiques par type d’aérosols utilisé en entrée de l’algorithme
d’inversion du capteur satellitaire MODIS. La valeur d’albédo de simple diffusion associée aux
aérosols désertiques est de 0.953 (à 550 nm). Des valeurs encore plus basses ont également été
publiées (0.75-0.76 à 550 nm) illustrant le rôle du mode grossier (Otto et al., 2007). En effet,
selon leur composition minéralogique et leur granulométrie, il est possible que les aérosols
désertiques soient particulièrement absorbants dans le visible. McConnell et al. (2008) ont
montré dans le cadre de la campagne DODO (menée principalement au dessus de l’Atlan-
tique et de la Mauritanie/Algérie) que l’ajout d’un mode grossier dans le calcul des propriétés
optiques induit un changement significatif de la valeur du SSA passant de 0.98 à 0.90 (à 550 nm).

Actuellement, les valeurs d’albédo de simple diffusion rapportées pour les aérosols au nord du
continent du continent africain sont assez disparates. Les raisons principales sont liées à la fois
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aux différentes méthodes de mesures mises en œuvre (instrumentation, veine de prélèvement,
méthodes de correction et distance aux sources) mais également à la grande variabilité dans
la composition chimique et dimensionnelle des aérosols désertiques décrite juste avant. A titre
d’exemple Osborne et al. (2008) estiment l’albédo de simple diffusion des aérosols désertiques à
0.98-99 (à 550 nm) à partir des mesures aéroportées réalisées durant DABEX au dessus du Niger.
Plus récemment (juin 2007) l’albédo de simple diffusion déduits des mesures effectuées pendant
GERBILS a été estimé à 0.97± 0.02 (à 550 nm) au dessus du Sahara avec une instrumentation
identique à celle de DABEX (Johnson and Osborne, 2011). Les mesures sol réaslisée au Maroc
près des zones sources durant SAMUM 1 et utilisant également une instrumentation identique à
celle de GERBILS et DABEX, supportent ces résultats avec une estimation du SSA de 0.96±0.02
(à 537 nm) Schladitz et al. (2009). Durant SAMUM 2, plus loin des sources, Müller et al. (2011)
reportent également un SSA moyen de 0.96 (à 550 nm) pour des évènements de soulèvement
de poussières minérales. Des aérosols désertiques transportés au dessus de l’atlantique ont été
mesurés en Floride et le SSA estimé à 0.97± 0.02 (à 550 nm) (Cattral et al., 2003). Mais pour un
transport aussi lointain, la plupart des aérosols du mode grossier sont supposés avoir sédimenté.

Des valeurs plus absorbantes ont également été reportées. Slingo et al. (2006) mentionnent
des valeurs comprises entre 0.89 et 0.95 (à 500 nm) à partir des observations au sol réalisées pen-
dant la campagne RADAGAST à Niamey en 2006. Les inversions des mesures photométriques
de la période 1999 à 2002 pour le site du Cap Vert fournissent quant à elles des valeurs de SSA
comprises entre 0.93 (à 440 nm) et 0.98 (à 660 nm) (Dubovik et al., 2002). On note que cette
estimation a été réalisée avec l’ancienne version de l’algorithme d’inversion (v1) qui n’inclut
pas la non sphéricité des particules d’aérosols. Dans sa nouvelle version (v2), les SSA estimés
sont généralement plus absorbants (Osborne et al., 2008) comme on peut le constater sur la
climatologie que nous avons réalisée (Fig. 2.9). Dans cette climatologie, les SSA des aérosols
désertiques sont compris entre 0.90 et 0.92 (à 440 nm) en assez bon accord avec les observations
faites à Niamey par Raut and Chazette (2008).

Johnson and Osborne (2011) constatent un désaccord entre les mesures aéroportées et les in-
versions AERONET durant GERBILS. Si des pertes importantes dans la veine de prélèvement
et l’instrument de mesure se produisent, il est possible que le SSA des arosols désertique
puissent etre surestimé pendant les mesures aéroportées. Une sous estimation d’un facteur 2
du coefficient d’absorption a été considérée plausible dans une étude similaire pendant DABEX
(Osborne et al., 2008). Une sous-estimation d’un facteur 2 réduirait le SSA à une valeur moyenne
de 0.94 (à 550 nm) contre 0.98-0.99 autrement et aboutissant à un meilleur accord avec les me-
sures AERONET. Cependant, la possibilité que le SSA soit encore plus bas (< 0.90) comme cela
est suggéré dans certaines études (eg Otto et al., 2007) ne semble pas consistant dans les études
de fermeture de bilan radiatif comparant les mesures de radiances avec des calculs de transfert
radiatif (eg Haywood et al.; Osborne et al., 2011).

En conclusion, il demeure très difficile d’estimer une valeur universelle de l’albédo de simple
diffusion concernant les aérosols désertiques tant les facteurs influents sont nombreux. Cepen-
dant, une remarque générale que nous pouvons faire est que ces aérosols sont très certainement
plus absorbants que ce qu’il était classiquement supposé. En effet, les aérosols désertiques
ont été pendant longtemps représentés comme presque purement diffusants dans les modèles
numériques, avec des albédo de simple diffusion dans le visible proche de l’unité. À la lecture de
la littérature récente, il apparaı̂t que l’albédo de simple diffusion des aérosols désertiques (pour
l’ensemble de la distribution) dans le visible (∼ 500-550 nm) doit très certainement se situer
autour d’une valeur proche de 0.94-0.95 illustrant un pouvoirrelativement absorbant de ce type
d’aérosols.
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Dans la mesure où il existe une grande variabilité des valeurs d’albédo de simple diffusion
en fonction du lieu et de l’instant de l’observation, une autre approche possible pour évaluer
ce paramètre à l’échelle régionale repose sur l’observation satellite. Ces dernières années,
de nouveaux capteurs et d’algorithmes d’inversion spécialement dédiés à l’étude des aérosols
atmosphériques et de leurs propriétés optiques ont vu le jour. Depuis peu, certains produits
novateurs ont également commencé à fournir des informations sur les propriétés absorbantes
des aérosols en plus des estimations plus classiques de l’épaisseur optique (OMI Jethva and
Torres 2011 ; PARASOL Dubovik et al. 2011 ; MODIS-Deep Blue Hsu et al. 2004 ; MISR Kahn
et al. 2010). Ces travaux de thèse s’appuient en partie sur une évaluation de ces nouveaux
produits (cf. chapitre 4).

2.2.3.2 Coefficient d’extinction

Nous avons synthétisé dans le tableau 2.5 les valeurs de l’efficacité d’extinction (le coefficient
d’extinction normalisé par la masse) estimées en Afrique de l’ouest pour les aérosols désertiques
et les aérosols de feux de biomasse. On constate pour les aérosols désertiques que l’ajout du mode
grossier fait significativement diminuer les valeurs de l’efficacité d’extinction d’un facteur 2 envi-
ron. L’estimation de 5.8 m2/g pour les aérosols de feux de biomasse est en assez bon accord avec
les estimations faites dans d’autres régions du monde (entre 4 et 5 m2/g) bien que légèrement
supérieure (Reid et al., 2005).

Références kext (m2/g)
DUST

Chen et al. 2011 NAMMA 1.09
Jeong et al. 2008 NAMMA 1.23±0.71
Jeong et al. 2008 NAMMA 0.93±0.17
McConnell et al. 2008 DODO1 (AM) 0.85
McConnell et al. 2008 DODO1 (AM+CM) 0.41
McConnell et al. 2008 DODO2 (AM) 1.14
McConnell et al. 2008 DODO2 (AM+CM) 0.2-0.46
Haywood et al. 2001 MOTH 0.68
Osborne et al. 2008 DABEX (AM) 0.76
Osborne et al. 2008 DABEX (AM+CM) 0.33
Haywood et al. 2003a SHADE (AM) 0.70
Haywood et al. 2003a SHADE (AM+CM) 0.42
Weinzierl et al. 2009 SAMUM1 (AM+CM) 0.13±0.08
Johnson and Osborne 2011 GERBILS (AM+CM) 0.48±0.10

Biomass Burning
Johnson et al. 2008b DABEX 5.8

TABLE 2.4 – Efficacité d’extinction à 550 nm pour les aérosols désertiques et les aérosols de feux de
biomasse. AM = Accumulation Mode, CM = Coarse Mode

2.2.3.3 Paramètre d’asymétrie

De la même manière, nous avons synthétisé dans le tableau 2.5 les valeurs du paramètre
d’asymétrie estimées en Afrique de l’ouest pour les aérosols désertiques et les aérosols de feux
de biomasse.
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Références g
DUST

McConnell et al. 2008 DODO1 (AM) 0.68
McConnell et al. 2008 DODO1 (AM+CM) 0.73
McConnell et al. 2008 DODO2 (AM) 0.68
McConnell et al. 2008 DODO2 (AM+CM) 0.72-0.77
Formenti et al. 2011 AMMA (AM+CM) 0.073-0.75
Haywood et al. 2001 MOTH 0.73
Osborne et al. 2008 DABEX (AM) 0.71
Osborne et al. 2008 DABEX (AM+CM) 0.75
Haywood et al. 2003a SHADE (AM) 0.72
Haywood et al. 2003a SHADE (AM+CM) 0.74
McFarlane et al. 2009 ARM 0.67
Raut and Chazette 2008 AMMA (à 350 nm) 0.73-0.75
Johnson and Osborne 2011 GERBILS 0.73

Biomass Burning
Johnson et al. 2008b DABEX 0.63
Raut and Chazette 2008 AMMA (à 350 nm) 0.71-0.73

TABLE 2.5 – Paramètre d’asymétrie à 550 nm pour les aérosols désertiques et les aérosols de feux de
biomasse. AM = Accumulation Mode, CM = Coarse Mode

2.3 Influence des aérosols africains sur le climat régional

2.3.1 Forçage radiatif direct et échauffement atmosphérique

Le forçage radiatif direct est généralement estimé à trois niveaux atmosphériques (surface,
atmosphère et sommet de l’atmosphère). Nous avons synthétisé dans le tableau 2.11 plusieurs
estimations faites récemment dans la région. On observe que le forçage radiatif direct à la sur-
face diffère significativement de la valeur au sommet de l’atmosphère. La différence du forçage
au sommet de l’atmosphère avec le forçage en surface représente l’échauffement de l’atmosphère
dû à l’absorption des aérosols.

Global AVG

Sahel / Gulf of Guinea AVG
Sahara AVG

FIGURE 2.10 – Moyenne mensuelles de l’épaisseur optique à 555 nm observée par le capteur MISR à
bord du satellite TERRA.
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Comme le forçage radiatif dépend de la quantité d’aérosols, un paramètre utile pour le
quantifier de façon comparable est le forçage radiatif normalisé par l’épaisseur optique (NDRF).
Ainsi, on peut mieux comparer les différentes estimations. On voit que pour les cas de mélanges
d’aérosols de feux de biomasse et d’aérosols désertiques, le NDRF atmosphérique vaut ∼ 35-45
W/m2/AOT alors que pour les cas d’aérosols désertiques seuls, il vaut ∼ 20-35 W/m2/AOT .
Dans le domaine visible, le forçage radiatif en surface est généralement proportionnel à l’AOT
(Raut and Chazette, 2008). La figure 2.10 donne la variabilité annuelle de l’AOT en moyenne
mensuelle mesurée par le capteur MISR sur le Sahel et sur le Sahara. On voit que suivant
la saison, les AOT sont bien supérieures à la moyenne globale avec des valeurs pendant les
maxima d’émissions compris entre 0.5-0.6 (à 555 nm). On peut ainsi supposer un forçage ra-
diatif en surface important dans ces régions. En effet, Pinker et al. (2010) estiment qu’à Ilorin,
la réduction du flux solaire en surface est comprise entre 14 et 40%. Pendant la saison sèche à
Niamey, Haywood et al. (2008) ont estimé qu’en milieu de journée, environ 25% du flux solaire
n’atteint pas la surface du fait de la présence d’aérosols. Environ 50% de cette réduction étant
due aux aérosols de feux de biomasse. Une estimation assez proche, de 15-18%, a été reportée
par Johnson et al. (2009) à Niamey pour le cas d’étude du 19 Janvier 2006. Enfin, en mars
2006, durant une forte tempête de sable, le flux solaire absorbé atteint des valeurs proche de
+250 W/m2 soit 19% du flux solaire incident au sommet de l’atmosphère. La diminution à la
surface atteint elle environ −400 W/m2, soit 31% du flux solaire incident (Slingo et al., 2006)

Les estimations du forçage radiatif direct sont très sensibles à la répartition verticale des
aérosols. Ceci est illustré sur la figure 2.12. On constate (figure 2.12(a)) que le forçage radiatif
direct au sommet de l’atmosphère des aérosols estimé au dessus du Golfe de Guinée est essen-
tiellement négatif en ciel clair. Lorsqu’on prend en compte les nuages dans le calcul, le forçage
radiatif direct TOA passe d’une valeur négative à une valeur proche de zéro voire positive du
fait de la plus grande quantité d’énergie radiative disponible qui a été réfléchie par les nuages
bas (figure 2.12(b)).

De manière similaire, on a observé au Sahel durant la campagne AMMA-SOP0/DABEX que
les aérosols désertiques (albédo de simple diffusion élevé, ∼ 0.90-0.98 dans le visible) présents
majoritairement entre le sol et 1.5 km d’altitude, augmentent l’albédo apparent de la surface
qui est recouverte de végétation sombre (i.e. de faible albédo). Le forçage radiatif atmosphérique
des aérosols de feux de biomasse en présence d’aérosol désertiques est alors augmenté d’environ
10% du fait de l’absorption plus importante (Johnson et al., 2008a).

La grande capacité absorbante des aérosols africains conduit à un échauffement de l’at-
mosphère quantifiable grâce au taux d’échauffement (Heating Rate en K/jour ). Mallet et al.
(2008) montrent par exemple que l’atmosphère à Djougou peut être réchauffée entre +1.5 et
+2.5 K/jour dans la couche d’aérosols de feux de biomasse pendant des conditions typiques
de la saison sèche (entre le 17 et le 24 Janvier 2006). À l’échelle de la saison, Malavelle et al.
(2011) estiment le taux d’échauffement SW dans cette même couche à +0.4 K/jour et +1.2 K/jour
en moyenne sur la journée et à midi, respectivement. Lorsque les quantités d’aérosols sont
importantes, des valeurs encore plus grandes ont été notées. Par exemple, pendant la tempête
de sable du 9-14 Juin 2006, Lemaı̂tre et al. (2010) ont rapporté des taux d’échauffement dans
la couche d’aérosols désertiques compris entre +1.5 et +4 K/jour pendant la journée avec des
valeurs pouvant atteindre localement +8 K/jour , identiques aux résultats de modélisation de
Mallet et al. (2009) pour la tempête de mars 2006. Cet échauffement local de l’atmosphère peut
donc avoir d’importants impacts climatiques dans la région que nous détaillons dans la section
suivante.
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FIGURE 2.11 – Tableau non exhaustif synthétisant plusieurs estimations du forçage radiatif direct des
aérosols en Afrique de l’ouest
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FIGURE 2.12 – Forçage radiatif direct des aérosols au sommet de l’atmosphère simulé sur la période
de la campagne DABEX (mi-janvier/mi-février 2006) (a) pour les mailles de ciel clair (b) tout le ciel (c)
tout le ciel mais avec le SSA des aérosols de feux de biomasse diminué (0.81→0.73 à 550 nm) et (d)
tout le ciel ciel mais les concentrations en aérosols désertiques ont été multipliées par un facteur 4
en dessous de 2 km d’altitude. D’après Myhre et al. (2008)

2.3.2 Impacts climatiques des aérosols africains

Aujourd’hui encore, l’impact des aérosols désertiques et des aérosols de feux de biomasse sur
le climat Ouest Africain reste équivoque. Pour ces types d’aérosols, le forçage radiatif direct à
la surface diffère significativement de la valeur au sommet de l’atmosphère. Cette modification
du bilan radiatif peut modifier la dynamique atmosphérique, les flux en surface et le cycle hy-
drologique. De nombreux travaux ont mis en avant la nécessité de considérer ces aérosols pour
correctement modéliser les échanges d’énergie dans l’atmosphère Ouest africaine (e.g. Haywood
et al., 2005; Chaboureau et al., 2007; Milton et al., 2008; Woodage et al., 2010; Stanelle et al.,
2010; Zhao et al., 2011; Kocha, 2011). Plusieurs études récentes ont mis en avant le lien entre
les aérosols et le cycle de l’eau en Afrique de l’ouest et plus particulièrement avec son régime de
mousson (Yoshioka et al., 2007; Konare et al., 2008; Miller and Tegen, 1998; Miller et al., 2004;
Solmon et al., 2008; Sud et al., 2009; Lau et al., 2009; Huang et al., 2009a; Zhao et al., 2011).

La mousson ouest africaine est un phénomène climatique complexe faisant intervenir
différents acteurs et présentant une grande variabilité (Nicholson and Grist, 2001). Ces
dernières décades ont vu l’intensité des précipitations sur les terres diminuer conduisant à
un assèchement progressif du Sahel. Du fait de l’importance de la mousson pour les sociétés
présentes dans la région (Sultan et al., 2005), une intense recherche a été effectuée afin de mieux
comprendre les mécanismes responsables de cette variabilité. Bien que les raisons expliquant
ces anomalies ne soient qu’encore partiellement comprises, de nombreuses études ont mis en
avant les rôles de la variabilité de la température de surface de l’océan (Folland et al., 1986;
Giannini et al., 2003) et les échanges terre-atmosphère comme par exemple la désertification
modifiant l’albédo de surface (Charney et al., 1977; Zheng and Eltahir, 1998; Nicholson and
Grist, 2001; Xue et al., 2004). Ces facteurs influent sur le gradient de température terre-mer qui
pilote la mousson. Xue and Shukla (1998), Zeng et al. (1999) et Wang et al. (2004) remarquent
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que pour pouvoir reproduire l’amplitude et la durée des anomalies de précipitations observées
ces trente dernières années, les échanges terre-atmosphère et les variations de la température
de surface océanique doivent être considérés simultanément. Mais plus récemment, certains au-
teurs ont aussi pointé du doigt le rôle des aérosols africains et plus particulièrement des aérosols
désertiques. Nicholson (2000) et Prospero and Lamb (2003) ont constaté que les concentrations
en aérosols désertiques étaient nettement moins importantes pendant la majorité du 20eme siècle
jusqu’au début des années 1970, quand les précipitations étaient dans la normale climatique. Ils
ont émis l’hypothèse que les aérosols désertiques pourraient jouer un rôle significatif en modu-
lant le climat de la région. Miller et al. (2004) ont ainsi examiné l’impact climatique des aérosols
désertiques avec un modèle de climat et ont en effet observé une réduction des précipitations sur
l’atlantique tropical et les régions avoisinantes (incluant le sud-Sahel et les cotes guinéennes)
et localement une augmentation au-dessus du Sahara due aux effets radiatifs des aérosols.
Yoshioka et al. (2007) estiment que le rôle du forçage radiatif des aérosols désertiques pourrait
expliquer 30% de la réduction des précipitations observée au-dessus du Sahel entre les périodes
normales et les périodes de sècheresse.

Plusieurs autres études font état d’une diminution des précipitations au-dessus du Sahel
(Miller et al., 2004; Yoshioka et al., 2007; Konare et al., 2008; Solmon et al., 2008; Sud et al.,
2009). Par exemple, Konare et al. (2008), ont utilisé le modèle de climat régional RegCM pour
étudier le rôle des aérosols désertiques sur la mousson Ouest Africaine. Les auteurs constatent
que la prise en compte du forçage radiatif dans le domaine du visible mène à une réduction
des précipitations au-dessus du Sahel. Cette réponse est liée au refroidissement à la surface du
fait d’une diminution du rayonnement solaire disponible associée à l’échauffement des couches
atmosphériques où sont localisées les poussières désertiques. Les auteurs constatent également
que l’effet des aérosols désertiques produit une intensification de la branche sud du jet d’est
Africain et une diminution du jet d’est tropical. Cette réponse de la dynamique est similaire à ce
qui est observé pendant les années de sécheresse suggérant que les aérosols désertiques peuvent
avoir une rétroaction positive sur le maintien des conditions de sécheresse. De façon similaire,
Yoshioka et al. (2007) observent une diminution du flux de mousson, un déplacement vers le sud
du jet d’est africain et un jet d’est tropical plus faible en considérant les effets radiatifs directs
des aérosols désertiques. Les auteurs attribuent la diminution des précipitations au-dessus du
Nord de l’Afrique au refroidissement de la troposphère due au forçage radiatif négatif au som-
met de l’atmosphère exercé par les aérosols désertiques. Le gradient d’énergie statique humide
au-dessus des terres est ainsi réduit.

Plus récemment, Perlwitz and Miller (2010) ont aussi trouvé que la fraction nuageuse peut
augmenter due au chauffage diabatique exercé par les aérosols désertiques. En effet, la forma-
tion des nuages est pilotée par les variations de l’humidité relative qui, sous l’effet du chauffage
radiatif par les aérosols, peuvent s’exprimer ainsi :

∂r
r

=
∂q
q
− Lv∂T

Rv T 2 (2.1)

r : humidité relative
q : humidité spécifique
Lv : chaleur latente de la vapeur d’eau
Rv : constante des gaz parfaits
T : Temperature

Cette équation indique que l’augmentation de l’humidité spécifique contribue à augmenter
l’humidité relative. En parallèle, l’augmentation de la température par le chauffage diabatique
(terme de droite) est de signe opposée (- d’humidité relative). Sous certaines conditions, le
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FIGURE 2.13 – Représentation schématique illustrant les circulations anormales de type Walker et Had-
ley induites par les aérosols désertiques et les changements associés aux cycles de l’eau et de
l’énergie au dessus de l’Afrique de l’ouest et des Caraı̈bes. D’après Lau et al. (2009)

premier effet prenant le pas sur le second, l’effet cumulé peut entraı̂ner une augmentation du
couvert nuageux. Ainsi, les auteurs trouvent que pour des épaisseurs optiques > 0.1 en aérosols
désertiques relativement absorbants (SSA de 0.92), la nébulosité augmente.

Lau et al. (2009) ont montré que la présence d’un réchauffement de l’atmosphère par les
aérosols désertiques augmentent les précipitations, tandis que le refroidissement de la sur-
face réduit lui les précipitations. En effet, ces aérosols absorbent et diffusent le rayonnement
conduisant à une anomalie de température négative de la basse troposphère. Ces deux effets
réunis augmentent la stabilité de l’atmosphère inhibant la convection humide. En parallèle, le
rayonnement solaire absorbé par les particules réchauffe la moyenne troposphère. Pendant que
l’air réchauffé s’élève au-dessus du Sahel, la convergence d’humidité en provenance du Pacifique
Est et du golfe de Guinée augmente. Cet afflux d’air humide � aspiré � chevauche les masses
d’air plus froides en surface et favorise la convection profonde menant à une augmentation
des précipitations au voisinage de l’ITCZ. Cet effet de pompe induit une circulation anormale
de type Walker entre l’Atlantique Ouest et l’Atlantique Est. De la même manière, une circu-
lation anormale méridienne de type Hadley apparaı̂t (cf. Fig 2.13). Cet effet d’� elevated heat
pump � est le plus efficace pour les aérosols désertiques fortement absorbants et devient minime
pour des aérosols désertiques dont le SSA est supérieur à 0.95 (dans le visible). Cependant, ces
interprétations issues de simulations d’un modèle global restent sujettes à d’intenses débats
(Nigam and Bollasina, 2010; Lau and Kim, 2011; Nigam and Bollasina, 2011).

Une réponse similaire à l’étude de Lau et al. (2009) de la mousson ouest africaine a aussi
été rapportée par Solmon et al. (2008) au travers de simulation avec un modèle régional de
climat. Les auteurs observent bien deux effets en compétition pouvant influencer l’intensité
des précipitations. Tout d’abord, une réduction de l’intensité de la mousson du fait du refroi-
dissement en surface par l’effet de � dimming � des aérosols désertiques conduisant à une
diminution des précipitations. A cette réduction de précipitation s’oppose l’effet d’� elevated
heat pump � dans la haute troposphère provoqué par le réchauffement dû à l’absorption des
aérosols désertiques et conduisant lui à une augmentation des précipitations. Dans la confi-
guration standard du modèle l’effet net de ces deux mécanismes conduit à une réduction des
précipitations au-dessus de la région sahélienne exceptée au nord du Sahel/sud du Sahara où les
précipitations augmentent légèrement. Ces comportements sont très sensibles aux propriétés
absorbantes (SSA) des aérosols désertiques qui modulent le signe et l’intensité de la réponse
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(Miller et al., 2004; Lau et al., 2009).

En plus de modifier les précipitations totales à l’échelle saisonnière, l’effet des aérosols
semble avoir aussi un effet marqué sur le cycle diurne des précipitations (Kim et al., 2010; Zhao
et al., 2011). En effet, le refroidissement de la surface par la présence d’aérosols provoque de
jour une diminution des précipitations convectives en fin d’après midi. En revanche la nuit, le
forçage positif en surface du fait de la ré-émission d’onde infrarouge par les aérosols désertiques
favorise l’instabilité thermique et entraı̂ne plus de précipitations nocturnes et matinales. Ainsi,
l’amplitude du cycle diurne des précipitations est également modifié par la présence d’aérosols
désertiques. Zhao et al. (2011) notent que la compétition entre l’impact la nuit et le jour dépend
des propriétés absorbantes des aérosols désertiques. Ceci illustre un autre mécanisme à des
échelles de temps plus courtes.

Un fait remarquable qui émerge de toutes ces études, est qu’il n’y a pas de consensus définitif
encore établi sur le fait que les aérosols désertiques augmentent ou diminuent les précipitations
au-dessus du Sahel. Une des raisons principales réside dans la difficulté de correctement
représenter le forçage radiatif régional des aérosols désertiques du fait de leurs propriétés
optiques variables comme discuté dans les paragraphes précédents (Balkanski et al., 2007;
McConnell et al., 2008; Solmon et al., 2008). Ajouté à cela, la résolution des modèles de climat
globaux considérés dans ces études induit en général d’importants biais dans la localisation des
principales caractéristiques climatiques régionales. De plus, l’intensité des émissions d’aérosols
et les variations d’albédo ne peuvent pas être correctement appréciées au sein de ces mailles
conduisant à une incertitude supplémentaire sur le forçage radiatif des aérosols. Dans ce cadre,
la modélisation à plus fine échelle avec des modèles régionaux semble apporter de meilleures
contraintes dans l’estimation du forçage radiatif direct et la résolution de la dynamique.

D’un point de vue des observations, les travaux de Klüser and Holzer-Popp (2010) et Huang
et al. (2009a,b,c,d) suggèrent également un impact des aérosols africains sur le cycle hydrolo-
gique. Basée sur une analyse statistique de données issues de plusieurs capteurs satellitaires,
Klüser and Holzer-Popp (2010) ont identifié des liens entre aérosols désertiques, couvert nua-
geux, température du sommet des nuages et la fraction de phase glacée/phase liquide au sein
des nuages. Dans une approche similaire, Huang et al. (2009a,b,c,d) ont étudié le lien entre
les aérosols africains et les précipitations en Afrique de l’ouest. Leurs études suggèrent que
les aérosols désertiques et les aérosols de feux de biomasse contribuent à la variabilité des
précipitations de façon significative (∼ 12%) et de façon bien distincte d’autres facteurs de
variabilité comme la phase El-niño, l’oscillation Nord atlantique, ou météorologiques tels que
le contenu en vapeur d’eau atmosphérique. Leurs résultats montrent qu’à la fois les aérosols
désertiques et les aérosols de feux de biomasse contribuent à la suppression des précipitations.
Cependant, l’effet des aérosols désertiques n’est évident qu’au dessus du golfe de Guinée tandis
que les effets des aérosols de feux de biomasse sont visibles à la fois sur les terres et l’océan. La
plus grande réduction de précipitation liée à la présence d’aérosols peut atteindre 1.5 mm/jour ce
qui correspond à environ 50% de la moyenne climatique du taux de précipitations dans la région.

2.4 Conclusion du chapitre

Nous avons présenté dans ce chapitre les propriétés des aérosols en Afrique de l’ouest en
synthétisant la littérature récente sur le sujet. Le point clef qui en ressort concerne la capacité
des aérosols de feux de biomasse et les aérosols désertiques à efficacement absorber le rayonne-
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ment solaire. Cela peut alors conduire à des effets significatifs sur le climat de la région.

Toutefois, la majorité des études � climat-aérosols � sur la région se sont jusqu’à présent
essentiellement intéressées au rôle des aérosols désertiques plutôt qu’à celui des aérosols de
combustion. A cela deux raisons principales : tout d’abord, les aérosols désertiques sont présents
en quantité importante tout au long de l’année, de plus c’est durant la saison humide que leurs
émissions sont les plus intenses et qu’ils dominent la charge totale en aérosol. C’est justement
pendant cette saison que la mousson apporte la majorité des précipitations annuelles sur le
Sahel. Pour ces raisons, l’impact des aérosols désertiques sur le climat Ouest Africain a focalisé
une grande attention sur les dix dernières années.

Pourtant, dans les travaux de Perlwitz and Miller (2010) où seuls les aérosols désertiques
sont considérés, les auteurs notent que leurs résultats doivent très probablement se généraliser
pour d’autres types d’aérosols absorbants. Ainsi, il apparaı̂t intéressant d’étudier l’impact des
aérosols de feux de biomasse émis en saison sèche. Les études de Huang et al. (2009a,b,c,d)
suggèrent en effet que les aérosols de feux de biomasse ont très certainement aussi une in-
fluence sur le cycle hydrologique en Afrique de l’ouest comme cela a été constaté dans d’autres
régions du monde telles que l’Afrique du sud (Randles and Ramaswamy, 2010; Tummon et al.,
2010) ou l’Amazonie (Zhang et al., 2009). Yoshioka et al. (2007) font d’ailleurs remarquer que
les émissions d’aérosols de feux biomasse, qui ont fortement augmenté avec la densification de
la population dans la région, pourraient également avoir un effet sur les précipitations dans le
Sahel. Il a par exemple été constaté en Amazonie que les épaisseurs optiques en aérosols liées
aux feux de biomasse étaient inversement corrélées avec les précipitations pendant la saison
sèche (Bevan et al., 2009). Il apparaı̂t alors intéressant de voir si de telles rétroactions peuvent
se propager dans le temps et modifier le cycle de l’eau en l’Afrique de l’ouest. Ces questions
seront notamment approfondies au cours du chapitre 4.

C’est ce manque d’informations concernant le potentiel impact climatique des aérosols de
feux de biomasse qui motive donc ce travail de thèse. Une approche numérique à l’aide du modèle
de climat régional RegCM3 a été choisie, en lien avec les données obtenues lors des récentes
campagnes de terrains. Notre démarche s’inscrit dans la continuité des travaux de Konare et al.
(2008) et Solmon et al. (2008) utilisant ce même modèle mais dans lesquelles seulement le
rôle de l’aérosol désertique a été considéré. Il aura s’agit dans un premier temps d’intégrer au
modèle RegCM3 (décrit au chapitre 3) l’aérosol de feux de biomasse en prenant en compte ses
spécificités discutées au cours de ce second chapitre, avant d’étudier dans un second temps, les
conséquences sur le bilan radiatif (chap. 3) et le climat régional (chap. 4).

Nous pouvons résumer ainsi les principales conclusions portant sur l’aérosol de feux de
biomasse discutées dans ce chapitre que le modèle RegCM devra être capable d’intégrer : (i)
L’aérosol de feux de biomasse est essentiellement émis au nord de l’équateur dans une bande
comprise entre 8N et 10N suivant un cycle saisonnier très marqué (ii) La dynamique at-
mosphérique particulière de la région favorise la formation d’une couche généralement comprise
entre 2 et 5 km d’altitude, dans laquelle la majorité des aérosols de combustion sont présents
distinctement des aérosols désertiques (iii) Cette stratification favorise la séparation spatiale de
ces deux espèces et permet de faire l’hypothèse d’un mélange externe entre ces particules (iv) Les
propriétés optiques d’aérosols de feux de biomasse aillant été advectés sur de longue distances
ont été caractérisées pendant les campagnes DABEX et SAMUM2. Le résultat le plus marquant
concerne le fort pouvoir absorbant de ces aérosols (0.75 ± 0.07 à 532 nm (Tesche et al., 2011) et
0.81 à 550 nm (Johnson et al., 2008b)). Le SSA est crucial un paramètre crucial qui devra être
bien contraint dans les simulations car il conditionnera le taux d’échauffement atmosphérique,
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paramètre capital pour l’effet semi-direct.

Notons enfin que la représentation de l’aérosol désertique dans RegCM3 restera quant à elle
conservée à l’identique dans le but de rester cohérent avec les résultats des travaux de Konare
et al. (2008) et Solmon et al. (2008). Les informations discutées dans ce chapitre nous seront
utiles par la suite et nous serviront de référence pour évaluer la qualité des simulations et les
limite du modèle RegCM.
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Après avoir discuté dans le chapitre précédent des caractéristiques de l’aérosol africain et
mis en évidence l’importance du rôle de l’absorption, nous discutons ici les résultats portant sur
l’estimation du forçage radiatif direct des aérosols de feux de biomasse et désertiques qui ont
fait l’objet d’un premier article (Malavelle et al., 2011). Dans ces travaux nous nous sommes tout
d’abord focalisés sur l’intégration d’un nouvel inventaire de feux de biomasse adapté à la zone
d’étude (Liousse et al., 2010) et sur le calcul des propriétés optiques des aérosols de combustion.
Dans un second temps, le forçage radiatif direct des aérosols est estimé pour la saison sèche de
l’année 2006, période des campagnes de terrain AMMA-SOP0 et DABEX. Ce travail complète
les travaux de Solmon et al. (2008) dans lesquels seulement les aérosols désertiques étaient
considérés et constitue une première étape avant l’étude de l’impact climatique des aérosols
en Afrique de l’ouest discuté au chapitre 4. Nous présentons tout d’abord les caractéristiques
et les modifications portées au modèle RegCM3 (Regional Climate Model ) utilisé pour cette
étude. Dans la deuxième partie de ce chapitre, les résultats sont présentés sous la forme d’une
publication.

3.1 La modélisation numérique : pourquoi une approche régionale

Le climat d’une région donnée est défini par une séquence d’évènements météorologiques qui
affectent cette région. Ceux ci sont déterminés par les caractéristiques de grande échelle de la
circulation atmosphérique planétaire. Par exemple, le climat ouest africain est affecté par un
régime de mousson. Ce dernier résulte d’une part de la migration de la zone de convergence
intertropical et d’autre part, de la différence de réchauffement entre le Sahara et la côte atlan-
tique équatoriale dans le golfe de Guinée. La circulation globale de l’atmosphère est pilotée par
des forçages de grande échelle (plusieurs centaines de km jusqu’à l’échelle globale), comme la
quantité de rayonnement solaire reçue, les concentrations en gaz à effet de serre et en aérosols
stratosphériques, la position des continents et des océans, ou encore la présence de larges com-
plexes topographiques (e.g. L’Himalaya). En parallèle, s’ajoutent des forçages d’échelle régionale
dont les dimensions typiques vont de l’échelle locale à quelques centaines de km. Des exemples
de forçages régionaux sont une topographie et des zones côtières complexes, la distribution de
la végétation, l’albédo de surface, la présence de corps d’eau dans les terres (lacs) ou bien encore
les aérosols troposphériques.

- Intérêt de la modélisation régionale : Il apparaı̂t alors évident qu’une description précise
du climat d’une région donnée requiert la représentation de processus qui se produisent sur
une large gamme d’échelles spatiales. Les outils numériques les plus avancés disponibles de nos
jours sont les modèles de climat couplés océan-atmosphère (AOGCM). Cependant, du fait de
leur grand coût de calcul, la résolution horizontale utilisée reste aujourd’hui encore de l’ordre de
quelques centaines de km. Ainsi, alors que les AOGCMs peuvent fournir une bonne description
de la circulation générale de l’atmosphère et de sa réponse aux forçages de grande échelle, ils ne
peuvent pas capturer précisément les processus se produisant à plus fine échelle.

Pour contourner ce problème et améliorer l’information fournie par les AOGCMs à l’échelle
régionale, la technique de modélisation régionale imbriquée a alors été développée à la fin
des années 1980 (Dickinson et al., 1989; Giorgi, 1990). Cette technique (Figure 3.1) consiste
à utiliser un modèle de climat à aire limitée (RCM) au-dessus d’une région d’intérêt. Puisque
un RCM ne recouvre qu’une aire réduite, il peut être employé à de plus hautes résolutions
(typiquement 20-60 km) et ainsi décrire les effets de plus fine échelle et une partie des proces-
sus sous-maille des modèles globaux. Pour pouvoir fonctionner, il faut fournir aux RCMs les
conditions météorologiques initiales et latérales aux limites du domaine (vents, température,
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FIGURE 3.1 – Représentation schématique de la technique de modélisation régionale imbriquée.
D’après Giorgi (2006)

contenu en vapeur d’eau, pression de surface) et en surface (température de surface de l’océan,
humidité des sols) (Giorgi and Mearns, 1999). Ces informations sont fournies par le résultat de
simulations effectuées avec un modèle global, éventuellement corrigées par des observations au
travers de techniques de réanalyse.

- hypothèses et limitations des RCM : Cependant, un nombre d’hypothèses et de défauts
intrinsèques à l’approche proposée par les RCMs doit être gardé à l’esprit. Ces problèmes bien
connus sont discutés en détails dans la littérature (e.g. Giorgi and Mearns, 1999). Nous les
rappelons succinctement ici.

Tout d’abord, la capacité d’un RCM à reproduire le climat dépend en grande partie du
réalisme des conditions aux limites utilisées pour � forcer � le modèle, c’est-à-dire son coupleur
(e.g. Pan et al., 2001; Sylla et al., 2009). Toutes les erreurs ou imprécisions dans les conditions
aux limites sont transférées au RCM (problème de garbage in/ garbage out ). Le signal issu du
RCM n’est donc pas forcément meilleur (Meadows and Hoffman, 2003). Dans la mesure où les
schémas de soulèvement de poussières sont très sensibles aux champs de vents, le coupleur
choisi peut significativement influencer sur les quantités d’aérosols désertiques émises comme
illustré dans les travaux de Menut (2008). A titre d’exemple nous montrons en annexe A les
épaisseurs optiques simulées pendant la tempête de mars 2006 avec le modèle RegCM forcé par
les réanalyses du centre européen (ERA-interim) et celles du NCEP (NNRP2).

L’imbrication d’un RCM dans les champs d’un modèle global est en général à sens unique
(one way nesting). Ainsi il n’y a pas d’impact de la solution du RCM sur les conditions aux
limites. Toutes les rétroactions de l’échelle régionale vers l’échelle globale ne sont donc pas
prises en compte (Giorgi and Mearns, 1999). De plus une autre problématique réside dans la
façon de considérer l’influence des conditions aux limites sur le RCM. Deux approches existent.
L’approche traditionnelle consiste à utiliser une procédure de relaxation (généralement une
relaxation Newtonienne) qui amène les variables pronostiques du RCM en bord de domaine
vers les valeurs du coupleur. La solution du RCM est donc déterminée par un équilibre dyna-
mique entre l’information apportée par les conditions aux limites, peu influentes à l’intérieur du
modèle, avec la physique interne et la dynamique du RCM. Une approche alternative consiste
à fournir le forçage de grande échelle au RCM seulement pour les grandes longueurs d’onde du
spectre du coupleur (spectral nudging). Dit autrement, les composantes de grande échelle sont
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forcées dans le RCM qui ne résout que la partie � haute fréquence � du spectre correspondant à
la dynamique de petite échelle. Dans l’approche de spectral nudging le RCM peut être vu comme
un outil servant seulement à descendre en échelle la dynamique (� downscalling dynamical
tool �) fournissant un détail régional des champs de grande échelle du modèle global. L’avan-
tage de cette méthode est qu’il existe une très bonne cohérence entre les champs du coupleur et
ceux du modèle régional. L’avantage de la première approche est que le RCM possède plus de
liberté pour générer sa propre circulation à l’intérieur du domaine.

Un équilibre doit être également trouvé entre le degré de liberté laissé au RCM pour
développer sa propre solution et l’influence des conditions aux limites (Giorgi et al., 1993). La
taille du domaine doit donc être choisie avec précaution afin que les caractéristiques majeures
forçant le climat régional soient inclues et que le RCM reste cohérent avec son coupleur, mais
qu’en même temps, assez de liberté lui soit laissée pour produire sa propre information de méso-
échelle (Seth and Giorgi, 1998; Giorgi and Mearns, 1999). De manière générale, plus le domaine
du RCM est grand, plus sa solution tend à diverger des conditions aux limites et plus grande
est l’erreur interne du RCM (Jones et al., 1995; Seth and Giorgi, 1998). L’erreur interne a aussi
tendance à augmenter pour les régions où la circulation synoptique n’exerce pas un contrôle fort
sur le climat régional, comme par exemple, pendant l’été dans une région où l’activité convective
est importante (Christensen et al., 1997; Giorgi and Bi, 2000). Enfin, un ratio entre la résolution
des champs de forçage et celle du RCM doit être pris en considération pour éviter des problèmes
numériques au sein du modèle régional (Christensen et al., 1998).

Une autre problématique souvent débattue au sein de la communauté des modélisateurs uti-
lisant les RCMs est celui du choix de la physique. L’approche classique supporte l’argument que
la physique du RCM doit être similaire à celle du (AO)GCM dans le but d’augmenter la cohérence
entre les deux modèles. Une autre vision consiste à utiliser des schémas différents. Cette ap-
proche supporte quant à elle l’argument que chaque modèle doit utiliser la représentation
physique la plus appropriée à leurs résolutions respectives (Giorgi and Marinucci, 1996).

3.2 Présentation du modèle de climat régional RegCM3

3.2.1 Historique du modèle

La version originale du modèle RegCM fut développée à la fin des années 1980 en se basant
sur la dynamique du modèle à aire limitée de méso-échelle MM4 (NCAR-Pennsylvania State
University Mesoscale Model 4 Dickinson et al. 1989; Giorgi 1990) auquel furent intégrées des
paramétrisations physiques issues de modèle de climat. La première génération incluait le
module de transfert radiatif du modèle de climat CCM1 (Community Climate Model ), le schéma
de surface BATS (Biospehere-Atmosphere Transfert Scheme), un schéma de couche limite
planétaire 1D, le schéma explicite d’humidité de Hsie and Anthes (1984) et la paramétrisation
de type Kuo pour la convection (Anthes, 1977).

La physique du modèle et les schémas numériques furent mis à jour au début des années
1990 (RegCM2) pour inclure un schéma (� split-explicit �) pour l’intégration dans le temps, la
nouvelle version du code de transfert radiatif de CCM2, la formulation non locale de la couche
limite de Holtslag et al. (1990), une nouvelle version de BATS (BATS1e, Dickinson et al. 1993)
ainsi qu’une option supplémentaire pour la convection avec le schéma � masse-flux � de Grell
(1993).

La troisième génération du modèle (RegCM3) utilisée dans ces travaux de thèse, a été mise
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au point au milieu des années 2000. De nouveau le schéma de transfert radiatif a été mis
à jour (CCM3 Kiehl et al. 1998) et, un schéma pour les précipitations de grande échelle (Pal
et al., 2000), une nouvelle paramétrisation des flux de surface au-dessus des océans (Zeng
et al., 1998) ainsi qu’un schéma supplémentaire de convection (Emanuel, 1991) ont été intégrés.
Ajouté à cela, une paramétrisation de type mosaı̈que a été ajoutée dans le but de considérer
l’hétérogénéité sous maille de la topographie et de l’utilisation des sols (Giorgi et al., 2003). De
plus, le schéma explicite d’humidité de Hsie and Anthes (1984) a été simplifié pour des raisons
d’efficacité numérique.

Enfin, une nouvelle version du modèle (RegCM4) a très récemment vu le jour (Juillet 2010).
Les principales améliorations portent sur l’ajout du schéma de surface CLM (Community Land
Model ) et d’une nouvelle option pour la convection (schéma de convection de Tiedtke). De nom-
breuses évolutions sont en cours de développement incluant entre autre le couplage dynamique
avec un modèle océanique régional (Ratnam et al., 2008), la formulation non-hydrostatique du
cœur dynamique et un nouveau modèle de production des aérosols désertiques basé sur une
formulation théorique de la distribution en taille d’après les travaux de Kok (2010).

3.2.2 Les paramétrisations physiques dans le modèle

Le modèle RegCM3 est un modèle hydrostatique à équations primitives en coordonnées
verticales compressibles sur des niveaux sigma (σlvl ). Les σlvl ne sont pas espacés régulièrement
sur la verticale. Sept couches sont présentes sous l’altitude de 1.5 km et les niveaux restants
sont distribuées dans le reste de l’atmosphère. Les (σlvl ) sont des coordonnées qui � suivent � la
topographie mais qui deviennent progressivement plats (i.e.à pression ∼constante) en se rappro-
chant du sommet de l’atmosphère. La technique Arakama-Lambert B-staggering est employée
sur l’horizontale pour décrire les variables en centre de grille (température, humidité spécifique,
etc) et les variables vectorielles en coin de grille (e.g. composantes −→u et −→v du vent).

Quatre options différentes sont disponibles pour le traitement numérique des conditions
aux limites incluant un schéma dépendant du temps, une relaxation linéaire, une formulation
tampon et une relaxation exponentielle. La formulation exponentielle permet un plus grand
contrôle des conditions aux limites que la relaxation linéaire et résulte en une transition moins
abrupte entre les champs grande échelle et la solution interne du modèle (Giorgi et al., 1993).
Plus de détails au sujet du cœur dynamique du modèle ainsi que les équations de RegCM3 et
leur discrétisation numérique sont donnés par Grell et al. (1993).

3.2.2.1 Le transfert radiatif

RegCM3 utilise le schéma de transfert radiatif du modèle de climat CCM3 du NCAR
(Kiehl et al., 1998). Son prédécesseur, CCM2, prenait en compte l’effet des principaux gaz at-
mosphérique (H2O, O3, O2, CO2). CCM3 est structuré de la même manière mais inclut en
plus de cela l’effet de gaz à effet de serre supplémentaires (N02, CH4, CFCs), les aérosols at-
mosphériques et la glace des nuages froids. Le calcul des flux radiatifs dans le spectre solaire est
décrit par l’approximation Delta-Eddington. Le spectre solaire est divisé en dix-huit intervalles
spectraux entre 0.2 et 4.5 μm (Briegleb, 1992). Sept de ces bandes couvrent l’ultraviolet (0.2
à 0.35 μm). Une couvre le visible (0.35 à 0.7 μm) et les bandes restantes couvrent le proche
infra-rouge. Le module de transfert radiatif est entièrement couplé avec le module d’aérosols
(Solmon et al., 2006) dans le but d’étudier l’effet radiatif des aérosols et leurs rétroactions sur
la dynamique de l’atmosphère. La paramétrisation de Slingo (1989) est utilisée pour décrire
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l’absorption et la diffusion du rayonnement par les nuages. Les nuages sont supposés être aussi
épais que la couche du modèle dans laquelle ils sont présents. Différents contenus en eau nua-
geuse sont spécifiés à priori pour les nuages bas et les nuages de moyenne et haute altitude. La
fraction nuageuse est calculée en faisant l’hypothèse de recouvrement aléatoire.

3.2.2.2 Le schéma de surface

Les processus de surface dans RegCM3 sont décrits par le schéma Biosphere-Atmosphere
Transfer Scheme (BATS1e) (Dickinson et al., 1989; Giorgi, 1990). Celui-ci calcule les flux la-
tents et sensibles, le flux de moment et la température du sol. Le module inclus jusqu’à cinq
couches de surfaces : une couche de couvert végétal, une couche de neige (si présente), une
couche de surface, une couche racinaire et une couche profonde. Une version généralisée de la
méthode � force-restore � de Deardorff (1978) est appliquée pour décrire la température dans
les couches de sol alors qu’elle est calculée de façon diagnostique pour la couche de couvert
végétal au travers du bilan énergétique. Une formulation standard du coefficient de frottement
basée sur la théorie de similitude est utilisée pour calculer les flux turbulents, de chaleur et de
vapeur d’eau. Le coefficient de frottement est calculé en estimant la rugosité de la surface et la
stabilité atmosphérique. Le cycle hydrologique en surface décrit les effets des précipitations, de
l’évapotranspiration, de la fonte de la neige, du ruissellement, de l’infiltration dans les sols et
des échanges d’eau entre les couches de surfaces.

Vingt types de couverts sont inclus dans BATS1e. Des modifications ont été opérées (SUB-
BATS) dans le but de prendre en considération la variabilité sous-maille de la topographie et de
la couverture des sols en utilisant une approche de type mosaı̈que (Giorgi et al., 2003) améliorant
très significativement le cycle hydrologique dans les régions montagneuses. La couverture des
sols est spécifiée en se basant sur la base de données Global Land Cover Characterisation
(GLCC version 2) fournit par l’U.S. Geological Survey (USGS) Earth Ressources Observation
System Data Center (Loveland et al., 2000).

La température de surface océanique (SSTs) est prescrite dans RegCM3. C’est-à-dire qu’au-
cune rétroaction de l’atmosphère sur la SST n’est prise en compte dans cette version du modèle.

3.2.2.3 Le schéma de couche limite

La couche limite planétaire est décrite par le schéma développé par Holtslag et al. (1990). Il
est basé sur le concept de diffusion non locale en prenant en compte un terme de contre-gradient
résultant des grands mouvements turbulents dans une atmosphère mélangée instable. Ce terme
de contre gradient exprime le transport non local provoqué par la convection sèche. Cette for-
mulation est utilisée pour calculer le coefficient de diffusion turbulent en prenant en compte
la turbulence convective et les vitesses de friction en même temps que la hauteur de la couche
limite et la longueur de Monin-Obukhov. La hauteur de la couche limite est calculée en utilisant
les vents, la température virtuelle, la gravité et le nombre de Richardson.

3.2.2.4 Les précipitations grande échelle

Les précipitations non convectives de grande échelle sont prises en charge dans RegCM3
par le schéma d’humidité SUB-grib EXplicit (SUBEX) (Pal et al., 2000). Celui-ci se charge de
calculer l’autoconversion des gouttelettes nuageuses en gouttes de pluies ainsi que le taux
d’accrétion, d’évaporation et la fraction nuageuse en chaque point de grille. En pratique, SUBEX
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est appelé après le module de convection. Cela signifie qu’une partie des précipitations grande
échelle produites par SUBEX peuvent venir de l’humidité transportée en hauteur par le schéma
convectif mais qui n’a pas précipité (Davis et al., 2009).

3.2.2.5 Paramétrisation de la convection

La résolution horizontale des grilles de modèles régionaux sont plus grandes que les échelles
typiques des cellules convectives individuelles. Par conséquent, il n’est pas possible de résoudre
explicitement la convection. Ainsi quatre schémas pour paramétrer la convection sont dispo-
nibles dans RegCM3 ; (1) Kuo modifié (Anthes, 1977) (2) MIT-Emanuel (Emanuel, 1991) (3)
Grell avec la fermeture Arakawa-Schubert (Grell et al., 1993) et (4) Grell avec la fermeture
Fritsch-Chappell (Fritsch and Chappell, 1980).

L’activité convective dans le schéma de Kuo s’initie quand la convergence d’humidité dans
la colonne excède un certain seuil et que le profil vertical devient instable. Le schéma de Grell
considère les nuages convectifs comme une double circulation stable avec un courant ascendant
et un courant descendant. Aucun mélange direct d’air sec entre le nuage et l’environnement
ne se produit excepté au sommet et à la base des circulations (le flux massique est considéré
constant avec l’altitude). La différence fondamentale entre les deux hypothèses de fermeture
est que la fermeture de Arakawa-Schubert reporte le flux convectif et les précipitations dans
les termes de tendance de l’atmosphère alors que dans Fritsch-Chappell le flux convectif est
reporté dans le degré d’instabilité de l’atmosphère. Dans le schéma d’Emanuel l’entraı̂nement
d’air sec est possible et se fait de manière épisodique et inhomogène. Ce schéma considère les
flux convectifs à partir d’une description idéalisée de mouvements ascendants et descendants
sous l’échelle du nuage.

Les études de Afiesimama et al. (2006) et Halenka et al. (2011) avec le modèle RegCM3
conduites sur l’Afrique de l’ouest montrent que les précipitations simulées présentent les
meilleurs résultats quand le schéma de Grell avec l’hypothèse de fermeture de Fritsch-Chappell
est utilisé. De ce fait nous utiliserons cette paramétrisation de la convection dans la suite de nos
travaux.

3.2.2.6 Le module d’aérosols

Un module d’aérosols a été intégré au modèle RegCM3 par Qian et al. (2001) et complété par
Solmon et al. (2006) pour représenter les aérosols anthropiques et Zakey et al. (2006) les aérosols
désertiques. Plus tard Solmon et al. (2008) ont également ajouté l’effet des aérosols désertiques
sur le rayonnement infra-rouge. Nous présentons succinctement ce module.

Les aérosols dans RegCM3 sont représentés par un mélange externe de différentes espèces
chimiques. Parmi ces espèces on retrouve le précurseur gazeux dioxyde de souffre (SO2), le sul-
fate particulaire (SO2−

4 ), le carbone suie (BChl ,BChb) et le carbone organique (OChl ,OChb) sous
leur formes hydrophiles (hl) et hydrophobes (hb), et quatre traceurs (DUST ) pour représenter
l’aérosol désertique. Le rapport de mélange (χ en kg par kg d’air sec) d’un traceur i est calculé
au travers de l’équation suivante :

∂χi

∂t
= −V .∇χi + F i

H + F i
V + T i

c + T i
ls + Si − Ri

Wls
− Ri

Wc
− Di

d +
∑

(Qi
p −Qi

l ) (3.1)

Le premier terme de droite de l’équation 3.1 représente l’advection horizontale et verti-
cale. F i

H et F i
V sont la contribution de la diffusion turbulente horizontale et verticale. T i

c et T i
ls
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représentent le transport via les processus nuageux convectifs et de grande échelle respecti-
vement. Si est un terme source lié aux émissions de la surface fourni. Ri

Wls
et Ri

Wc
sont des

termes puits correspondant au retrait des aérosols par les précipitations de grande échelle et les
précipitations convectives. Di

d est le terme de dépôt sec. Le dépôt sec est traité de façon simple
en supposant des vitesses de dépôt constantes excepté pour les traceurs DUST pour lesquels un
schéma de transfert turbulent calcule l’interception par la surface des aérosols en fonction des
caractéristiques du sol (Zakey et al., 2006). Qi

p et Qi
l indiquent la production et la perte due aux

transformations physico-chimiques s’appliquant seulement à la chimie du SO2−
4 et du SO2 .

Les émissions d’aérosols désertiques sont calculées en ligne au travers du schéma développé
par Zakey et al. (2006). Ce schéma repose sur les paramétrisations du flux horizontal (saltation)
et du flux vertical (sandblasting) adaptées de Marticorena and Bergametti (1995) et Alfaro and
Gomes (2001). Les émissions pour BC et OC et SO2/SO2−

4 sont quant à elles prescrites au moyen
d’inventaires d’émissions.

Le processus de vieillissement des aérosols carbonés s’appuie sur les travaux de Cooke et al.
(1999) et se traduit par le passage de l’état hydrophobe vers l’état hydrophile suivant une loi
exponentielle de vieillissement dépendant du temps ayant pour constante τag = 1.15/jour .
Le vieillissement d’une particule est utilisé pour représenter les processus de coating de
différents composés (e.g. sulfates et les composés carboné volatiles) au travers de la conver-
sion gaz-particule (Cachier et al., 1998). Le vieillissement dépend alors des environnements
météorologique et chimique qui sont très variables dans l’espace et dans le temps à l’échelle
régionale. Différentes propriétés optiques sont alors associées aux fractions hydrophile et hydro-
phobe. Dans la version standard du modèle, 20% (80%) du BC est émis sous forme hydrophile
(respectivement hydrophobe) alors que 50% du OC est émis sous forme hydrophile et hydro-
phobe. Dans le cadre de notre étude, ces rapports sont modifiés ainsi que les propriétés optiques
(cf. section 3.3)

3.3 Développement et paramétrisations du module d’aérosol de
RegCM3 pour estimer le forçage radiatif direct et semi-direct des
aérosols en Afrique de l’ouest (article 1)

Nous allons maintenant utiliser les propriétés des particules d’aérosols décrites dans le
chapitre 2 pour paramétrer les propriétés des aérosols carbonés au sein du modèle RegCM3 afin
de calculer des propriétés optiques caractéristiques de la région Ouest Africaine. Ce travail nous
permettra alors d’estimer le forçage radiatif direct du mélange d’aérosols présent pendant la
saison sèche. Ces résultats sont présentés sous forme d’article.

3.3.1 Développement et paramétrisations du module d’aérosol

Dans un premier temps, un nouvel inventaire de feux de biomasse a été intégré. Nous avons
pour cela considéré l’inventaire bbAMMA (Liousse et al., 2010) récemment développé dans le
cadre des programmes AMMA-IDAF afin de simuler au mieux les émissions d’aérosols de feux
en Afrique de l’ouest. A l’émission nous considérons que 100% du BC est émis sous forme hy-
drophobe alors que 100% de l’OC est émis sous forme hydrophile. Dans cette étude, le carbone
suie organique reste sous sa forme hydrophobe et n’est pas autorisé à évoluer vers sa forme
hydrophile. Ce choix a été fait dans le but de représenter un seul type d’aérosol de feux de
biomasse. En effet, nous avons décidé de représenter l’aérosol de feux de biomasse dans RegCM
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BC OC
λ 440 nm 500 nm 675 nm 440 nm 500 nm 675 nm
Kext 16.90 14.12 12.03 6.46 5.06 4.06
SSA 0.394 0.386 0.395 0.921 0.918 0.914
g 0.618 0.590 0.560 0.690 0.650 0.668

TABLE 3.1 – Propriétés optiques à humidité relative nulle pour les traceurs BC et OC recalculées pour
les simulations RegCM au-dessus de l’Afrique de l’ouest

comme un aérosol déjà vieilli. Compte tenu des échelles de temps typiques du vieillissement de
l’aérosol de combustion (quelques heures), ce choix est au premier ordre suffisant pour des simu-
lations climatiques (Johnson et al., 2008b). Ainsi BC représente la partie absorbante de l’aérosol
de feux de biomasse, tandis que OC représente la partie diffusante. Cependant, les propriétés
optiques du carbone organique sont capables d’évoluer selon l’humidité relative atmosphérique
en suivant la formulation de Magi and Hobbs (2003) du grossissement hygroscopique.

Les propriétés optiques des aérosols sont un pré-requis indispensable à l’évaluation de leur
impact radiatif. Mais ces paramètres optiques constituent également une source de validation
supplémentaire du modèle car ils permettent une comparaison directe entre les informations
sur le contenu en aérosols mesurées par les photomètres et les satellites avec les concentrations
en particules simulées par le modèle.

Pour cela, nous avons tout d’abord modifié le code optique de RegCM3 permettant de
calculer les propriétés optiques des particules pour qu’elles soient directement comparables
aux mesures photométriques du réseau AERONET et aux observations satellitaires. Les pa-
ramètres spécifiquement modélisés sont : l’épaisseur optique totale de la population d’aérosols
ainsi que l’albédo de simple diffusion et le paramètre d’asymétrie tous intégrés sur la colonne
atmosphérique. De plus le profil du coefficient d’extinction des aérosols a également été diagnos-
tiqué pour être comparé aux observations LIDAR. Tous ces paramètres sont diagnostiqués pour
3 longueurs d’ondes du visible : 440 nm, 675 nm et 500 nm (532 nm pour le profil d’extinction).
Nous insistons sur le fait qu’il s’agit là de diagnostiques qui n’ont donc pas d’impact sur la
dynamique. En effet le transfert radiatif de RegCM ne comporte qu’une bande spectrale dans
le domaine visible à laquelle est associé un seul jeu de propriétés optiques à la longueur d’onde
centrale de la bande (i.e. pondérée par la fonction de Planck).

L’épaisseur optique pour un traceur est calculée de la manière suivante :

AOTi (λ) =
nlevel∑

n
K n

ext ,i (λ)×Mn
i × Hn (3.2)

avec i le traceur considéré (e.g. BC, OC, etc) et n le niveau du modèle. Mn
i est la masse de du

traceur i donnée par l’équation 3.1 et K n
ext ,i le coefficient d’extinction du traceur. Hn correspond à

la hauteur de la couche n.

Ainsi l’épaisseur optique totale de la colone atmosphérique pour l’ensemble de la population
équivaut à :

AOT (λ) =
itracer∑

i

AOTi (λ) (3.3)
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L’albédo de simple diffusion sur la colonne est lui calculé ainsi :

SSA(λ) =

∑nlevel
n

(∑itracer
i SSAn

i (λ)×AOT n
i (λ)∑itracer

i AOT n
i (λ)

)
× AOT n(λ)

AOT (λ)
(3.4)

Les propriétés optiques des traceurs BC et OC (Tab. 3.1) ont été calculées par la théorie
de Mie. Nous avons utilisé les distributions en taille mesurées pendant la SOP-0 AMMA (Pont
et al., 2009) présentées dans le tableau 2.2. Nous avons considéré pour BC, l’indice de réfraction
complexe k = 1.95 + 0.75i à 500 nm d’après Bond and Bergstrom (2006). Concernant OC le
manque d’information sur son indice de réfraction complexe nous à conduit à laisser la partie
imaginaire en tant que paramètre libre afin que le calcul de l’albédo de simple diffusion pour le
mélange externe BC+OC conduise à une valeur équivalente à la valeur observée durant DABEX
(0.81 à 550 nm) pour des aérosols de feux de biomasse vieillis (Johnson et al., 2008b). Ainsi, une
valeur de k = 1.45 + 0.01i à 500 nm pour OC a été retenue. Cette valeur est cohérente avec les
récents travaux sur l’absorption du carbone organique (Kirchstetter et al., 2004; Schkolnik et al.,
2007; Dinar et al., 2008; Chakrabarty et al., 2010).

En parallèle, nous avons également diagnostiqué le taux d’échauffement dans le domaine
visible (en K/jour ) uniquement dû à l’effet radiatif direct des aérosols. Pour effectuer ce calcul,
le code de transfert radiatif est appelé deux fois. Dans le premier appel, les aérosols sont pris
en compte, tandis qu’il ne sont pas considérés dans le second appel. La différence entre les flux
radiatifs à chaque niveau n du modèle est sauvegardé et converti en taux d’échauffement par
l’équation :

HRn =
g

Cp,air
× F n,net

aer − F n,net
clear

Pn (3.5)

avec g = 9.81 m/s la constante de gravitation terrestre
Cp,air = 1.005 kJ.K−1.kg−1 la capacité thermique massique de l’air
F n,net le flux radiatif net (descendant - montant) dans le visible en W .m2

Pn la pression atmosphérique dans la couche n

Ce calcul implique donc que l’état thermodynamique de l’atmosphère est conservé dans le but
d’éviter toutes rétroactions possibles dues aux effets des aérosols (e.g. changement du couvert
nuageux).

3.3.2 Estimations du forçage radiatif des aérosols en Afrique de l’ouest (premier
article) : Simulation of aerosol radiative effects over West Africa during DABEX
and AMMA SOP-0

Nous avons discuté au cours du chapitre 2 des études � aérosol-climat � en Afrique de l’ouest
menées jusqu’à présent. Cette synthèse de la littérature fait apparaı̂tre que les aérosols ouest
africains sont susceptibles d’influencer le climat régional (e.g. Lau et al., 2009). Néanmoins,
l’essentiel de ces études ne concernait principalement que l’étude du rôle de l’aérosol désertique.
Un manque de connaissances concernant le rôle de l’impact climatique de l’aérosol de feux de
biomasse persiste donc. Plusieurs études discutées dans le chapitre 2 ont mis en avant le rôle
des propriétés absorbantes (i.e. SSA) de l’aérosol désertique. La réponse du cycle hydrologique
au forçage radiatif de ces aérosols est en effet très sensible à ce paramètre (e.g. Miller et al.,
2004; Solmon et al., 2008; Lau et al., 2009). En outre, les récentes campagnes de terrains menées
dans la région qui se sont intéressées à l’aérosol de feux de biomasse ont montré que cette espèce
est particulièrement absorbante dans le spectre du rayonnement électromagnétique visible
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(Johnson et al., 2008b; Tesche et al., 2011). Ces campagnes ont également mis en avant la contri-
bution importante de ces aérosols au forçage radiatif direct total des aérosols en saison sèche,
période où les émissions sont à leur plus fort. Mallet et al. (2008); Milton et al. (2008); Haywood
et al. (2008) montrent par exemple que durant cette saison, les aérosols de feux de biomasse
contribuent fréquemment à hauteur de plus de 50% dans la diminution du rayonnement solaire
à la surface du à l’ensemble des particules d’aérosols. Ces résultats motivent donc ces travaux
qui visent à améliorer notre compréhension du rôle de l’aérosol de feux de biomasse sur le climat
régional.

Avant d’approfondir ces questions (cf. chap. 4), il aura fallu dans un premier temps mettre
en place les outils nécessaires à cette étude. Pour cela, nous avons utilisé le modèle RegCM3
dans la configuration décrite dans la section précédente afin d’estimer le forçage radiatif des
aérosols en Afrique de l’ouest pendant la saison sèche 2006. L’ensemble des résultats de la
simulation effectuée sur la période novembre 2005 - avril 2006 sont présentés ici sous la forme
d’une publication : Citation : Malavelle, F., V. Pont, M. Mallet, F. Solmon, B. Johnson, J.-F. Léon,
and C. Liousse (2011), Simulation of aerosol radiative effects over West Africa during DABEX
and AMMA SOP-0, J. Geophys. Res., 116, D08205, doi :10.1029/2010JD014829.

Les principaux développements, décrits dans la section précédente, portent sur l’intégration
de l’aérosol de feux de biomasse dans RegCM3. Ces travaux sont complémentaires aux études de
Konare et al. (2008) et Solmon et al. (2008) menées avec ce même modèle mais ne considérant que
l’aérosol désertique. Ainsi, pour rester cohérent avec ces études, la représentation de l’aérosol
désertique n’a pas été modifiée. Cet article présente dans un premier temps une évaluation du
modèle RegCM3 et de sa capacité à représenter les principales caractéristiques des aérosols
de combustion en saison sèche (propriétés optiques telles que l’AOT, le SSA et la distribution
verticale des particules d’aérosols). Les résultats sont ensuite utilisés afin de proposer une
estimation du forçage radiatif direct du mélange d’aérosol. La contribution de l’aérosol de feux
de biomasse dans ce forçage est quantifiée et met en avant un rôle significatif de cette espèce
dans le forçage radiatif direct total (de l’ordre de 50% du forçage radiatif direct en surface et
90% dans l’atmosphère). Ces résultats justifient l’intérêt d’étudier par la suite les conséquences
du forçage radiatif direct sur le climat régional. Un focus sur le rôle du SSA des aérosols de feux
de biomasse dans l’estimation du forçage radiatif direct est présenté au travers d’expériences
de sensibilité. Le SSA est ainsi respectivement réduit/augmenté de ±10% afin de couvrir la
gamme de valeur mesurées in-situ lors de la campagne DABEX (Johnson et al., 2008b). Enfin,
nous proposons une évaluation des taux d’échauffement radiatifs liés aux aérosols de feux de
biomasse traduisant leur fort pouvoir absorbant. Correctement estimer ces taux d’échauffement
est important puisqu’ils pilotent certains impacts et rétroaction sur le climat régional (e.g.
� Elevated Heat Pump �, Lau et al. 2009).
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[1] The regional climate model RegCM3 has been used to assess optical properties
and clear‐sky direct radiative forcing (DRF) of mineral dust and carbonaceous aerosols
over West Africa for the period October 2005 to April 2006. Our results display a
significant seasonal variation of the aerosol single scattering albedo (SSA) due to
varying contributions from biomass burning (BB) and dust. During December–January,
simulated SSA values dropped to around 0.81–0.83 at 440 nm and to 0.80–0.85 at 675 nm
when absorbing aerosols from biomass burning dominate the mixture. During March
and April, when mineral dust dominates, simulated SSA values increased reaching around
0.90–0.92 at 440 nm and 0.94–0.96 at 675 nm. The simulated aerosol optical thickness
(AOT) was maximum over central Africa where it far exceeded estimates of AOT
from satellite which showed the greatest AOT in the gulf of Guinea. This discrepancy
was linked to an overestimation of BB emissions in central Africa and a possible
underestimation of AOT over central Africa due a high occurrence of cloud and associated
difficulties in cloud screening. The DRF calculations were extremely sensitive to
aerosol optical properties and underlying surface albedo. Over dark surfaces, the sum
of shortwave (SW) and longwave (LW) top of the atmosphere (TOA) direct radiative
forcing averaged from December to February was negative (−5.25 to −4.0 W/m2) while
over bright surfaces it was close to zero (−0.15 W/m2). Large differences between
SW surface and SW TOA direct radiative forcing indicated that SW absorption had an
important influence on the radiative budget. The SW radiative heating rate associated
with the aerosol reached 1.2 K/d at local noon (diurnal mean of 0.40 K/d) over Niamey
(∼13.5°N, 2°E) and peaked at altitudes of 2–4 km, corresponding to the BB aerosol layer.

Citation: Malavelle, F., V. Pont, M. Mallet, F. Solmon, B. Johnson, J.‐F. Leon, and C. Liousse (2011), Simulation of aerosol
radiative effects over West Africa during DABEX and AMMA SOP‐0, J. Geophys. Res., 116, D08205,
doi:10.1029/2010JD014829.

1. Introduction

[2] Atmospheric aerosols have a direct effect on climate by
scattering and absorbing shortwave (SW) and longwave (LW)
radiation [Charlson et al., 1992; Satheesh and Ramanathan,
2000]. Scattering aerosols (e.g., sulphates) increase the amount
of backscattered solar radiation to space leading to a loss of
energy for the “surface‐atmosphere” system while on the
other hand, absorbing particles (black and brown carbon,
certain mineral dust) increase the energy that is kept in the
“surface‐atmosphere” system. Important uncertainties in
terms of the net aerosol Direct Radiative Forcing (DRF) on
Earth’s climate still remain [Forster et al., 2007] despite
better assessment of emissions, improvements in remote

sensing satellite observations, dedicated field campaigns and
aerosols surface networks which offer better constraints for
numerical models. For instance, the global DRF due to
anthropogenic aerosols is estimated as −0.5( ±0.4) W/m2

[Forster et al., 2007] (i.e., a cooling effect at top of the
atmosphere during daytime). This forcing (and even the
associated uncertainty) is of a comparable order of magnitude
to the radiative forcing from anthropogenic greenhouse gases,
and is likely to partially offset their global warming [Andreae
et al., 2005]. However, the top of the atmosphere (TOA)
DRF of aerosols varies strongly both spatially and temporally.
Indeed, unlike greenhouse gases, aerosols show a large var-
iability in their spatial distribution due to shorter lifetime.
Their physical‐chemical‐optical properties also vary greatly
depending on emissions sources and aging (i.e., physical
and chemical changes via mixing and other processes) during
transport. The magnitude, and even the sign, of the TOA
DRF varies among different regions and is controlled by
several factors including aerosol absorption capacity, the
surface reflectivity, and the reflectivity of the underlying
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cloud and/or aerosol layers [Russell et al., 2002; Haywood
et al., 2003; Johnson et al., 2008b].
[3] Africa is the world’s largest source of biomass burning

(BB) aerosols and mineral dust [Prospero et al., 2002; van
der Werf et al., 2006]. The region is influenced by large
amounts of mineral dust aerosols that result from wind
erosion of soils in the arid northern parts of the continent.
These mineral dust particles are emitted continuously during
the year and are able to modulate the radiative balance both
at local [Slingo et al., 2009] and regional scales [Grini et al.,
2006; Solmon et al., 2008; Milton et al., 2008, Mallet et al.,
2009; Cavazos et al., 2009] especially during intense events
of dust uplift that regularly occur [e.g., Myhre et al., 2003;
Slingo et al., 2006; Heinold et al., 2007; Tulet et al., 2008;
Crumeyrolle et al., 2010]. Several studies have already
investigated the response of the West African climate to the
DRF of dust aerosols. Although no clear consensus on the
net effect of dust aerosols on West African climate has been
achieved, it is clear that the dust DRF has an impact on the
hydrological cycle. Links with the development and
dynamics of the West African monsoon are suggested in
several recent studies [e.g., Solmon et al., 2008; Konaré
et al., 2008; Yoshioka et al., 2007; Miller et al., 2004;
Peyrillé et al., 2007; Lau et al., 2009; Klüser and Holzer‐
Popp, 2010; Perlwitz and Miller, 2010].
[4] The West African atmosphere is also heavily loaded

by carbonaceous aerosols resulting from the incomplete
combustion of fossil fuels, biofuels (domestic fire) and
biomass burning [Liousse et al., 1996; Cooke et al., 1999;
Junker and Liousse, 2008]. These carbonaceous aerosols,
which mostly result from anthropogenic activities over the
region, are able to absorb significantly amount of solar
radiation due to their sizes and the high content of black
carbon (BC). Biomass burning emissions are likely to be the
dominant contributor among these sources of carbonaceous
aerosols in the region [Liousse et al., 2004; Myhre et al.,
2008]. These follow a well marked seasonal cycle of
burning activity peaking in December/January during the
dry period (approximately from November to May). Remote
sensing observations of the fine mode aerosol optical
thickness (AOT) show that biomass burning aerosols are a
major contributor to the total bulk AOT in West Africa
during that period [Tanré et al., 2001].
[5] Within the framework of the recent AMMA (African

Multidisciplinary Monsoon analysis) SOP‐0 and DABEX
(Dust and Biomass Burning Experiment) [Haywood et al.,
2008] field campaigns; several studies [Derimian et al.,
2008a; Johnson et al., 2008a; Mallet et al., 2008; Milton
et al., 2008; Raut and Chazette, 2008, McFarlane et al.,
2009] have investigated the role of smoke particles on the
local radiative budget. Johnson et al. [2008a] reported a
single‐column DRF of −1.2, −10.7 and 9.5 W m−2 at the top
of the atmosphere (TOA), surface and into the atmospheric
layer, respectively. Milton et al. [2008] show that, at Nia-
mey during AMMA SOP0/DABEX, approximately 50% of
the reduction of surface solar insolation is due to biomass
burning and 50% is due to mineral dust, with the contri-
bution of dust increasing as the biomass burning activity
decreases. In many studies, a large difference between sur-
face and TOA DRF ratio is reported, from which a high

degree of solar absorption can be inferred; and this
absorption has been attributed to biomass burning particles.
In addition to those single‐column studies, two works
[Myhre et al., 2008; Johnson et al., 2008a] address the
direct radiative impact of smoke and dust aerosols at the
regional scale over West Africa. First, Myhre et al. [2008]
used the OSLO chemical transport model to estimate clear
and full sky TOA radiative effect of biomass burning during
January‐February 2006. Second, Johnson et al. [2008a]
performed 3 years of simulations using the HadGEM2‐A
general circulation model to calculate clear‐sky TOA direct
forcing. Both studies found the TOA DRF of mixed dust
and biomass burning aerosols to be positive over the more
northern regions of high surface reflectivity (∼15°N north-
ward) but negative over ocean and darker regions. Both
studies also found that the underlying layer of scattering
aerosols (dust) amplified the absorption by elevated biomass
burning aerosol leading to small but not insignificant
increases in the TOA forcing. Another common finding was
a large overestimation of AOT over central Africa and an
underestimation of AOT over the gulf of Guinea when
compared to satellite AOT retrievals. These differences were
linked to the higher fuel load in the inventories as estimated
in the GFED [van der Werf et al., 2006] biomass burning
inventories.
[6] The main goal of this work is to assess the direct

radiative forcing of mixed aerosols. The ICTP’s RegCM3
regional climate model version 3 (RegCM3) has been used
to perform simulations for the dry season 2006 with new
burning biomass inventories that were developed in the
framework of the AMMA campaign [Liousse et al., 2010],
and the modeled results have been compared with obser-
vational data obtained during the AMMA‐SOP0/DABEX
experiment. The present study focuses on the optical
properties of anthropogenic smoke particles (e.g., aerosol
optical thickness, AOT and single scattering albedo, SSA),
the vertical distribution of aerosols (anthropogenic smoke
above dusty layer observed during the dry season [Pelon
et al., 2008; Heese and Wiegner, 2008; Johnson et al.,
2008a; Kim et al., 2009; Léon et al., 2009]) and profiles
of SW heating rates due to aerosols. These SW heating rates
are particularly important over this region as they could
drive Elevated Heat Pump (EHP) feedbacks [Lau et al.,
2009; Solmon et al., 2008] which are likely to impact the
hydrological cycle over West Africa. For that reason, the
aerosol induced SW heating rate needs to be carefully
studied before the aerosol climate effect via EHP can be
accurately quantified.
[7] The structure of the paper is the following. Section 2

describes the characteristics of the RCM model and the setup
for modeling the aerosols. In section 3, the RegCM3 results
are compared to a large range of observations including
Sun photometer of Aerosol Robotic Network (AERONET)
[Holben et al., 1998] (section 3.1.1), satellite observations
(section 3.1.2) and LIDAR profiles (section 3.2). The TOA
and Surface (SW and LW) direct radiative forcings of aerosols
are reported in section 3.3.1, together with a discussion on the
sensitivity of carbonaceous aerosol absorbing properties
(section 3.3.2). Finally, the RegCM3 simulated aerosol SW
heating rate is compared to a detailed radiative transfer model
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constrained by DABEX flights measurements (section 3.4).
Results and perspectives are summarized in section 4.

2. Simulation of the 2006 Dry Season

2.1. Model Description

[8] Here, we used the RegCM3 model developed at the
Abdus Salam International Centre of Theoretical Physics
(ICTP) [Giorgi and Mearns, 1999; Pal et al., 2007]. As
mentioned previously, our aim is to assess the direct radi-
ative forcing of mixed dust and carbonaceous aerosols, the
primary compounds observed in the West African atmo-
sphere during the dry season. We simulated the period from
November 2005 to April 2006 (plus 1 month spin‐up
period) which covered the transition in aerosol mixture
between “dust + carbonaceous” aerosols and “pure dust”
aerosols cases. This particular year was chosen because of
the data available from the AMMA SOP‐0/DABEX cam-
paign [Haywood et al., 2008] that help us to constrain and
evaluate the aerosol parameterization in RegCM3, espe-
cially concerning BB particles. The following step of this
work will be to study the climatic impact of mixed aerosols
for a long time period and to describe the intraseasonal
variability. The model is run over the West African region,
on 23 hydrostatic sigma levels in the vertical, and at 45 km
horizontal resolution. The NCEP2 reanalysis [Kanamitsu
et al., 2002] is used as boundary forcing. RegCM3 uses
the radiative package of the NCAR Community Climate
Model 3 (CCM3) [Kiehl et al., 1998]. Its predecessor
(CCM2) accounted for the effects of H2O, O3, O2, CO2. The
CCM3 is structured in the same way, but it includes new
features such as the effect of additional greenhouse gases
(NO2, CH4, CFCs), atmospheric aerosols, and cloud ice.
The solar radiation scheme of the RegCM3 employs the
delta‐Eddington approximation for radiative flux calcula-
tions, and the wavelength spectrum is divided into 18 dis-
crete intervals from 0.2 to 4.5 mm [Briegleb, 1992; Kiehl
et al., 1996]. Seven of these span the ultraviolet (0.2 to
0.35 mm), one covers the visible (0.35 to 0.7 mm) while the
remaining bands cover the infrared or special absorption
windows. The radiative transfer calculations are fully cou-
pled with an aerosol scheme [Solmon et al., 2006] to per-
form simulations including aerosol radiative effects in order
to study feedbacks on atmospheric dynamics. The convec-
tive scheme used here is the Grell scheme [Grell, 1993]. The
scheme for land surface is based on the Biosphere‐Atmo-
sphere Transfer Scheme (BATS) [Dickinson et al., 1993]
and is employed to compute surface net solar radiation,
sensible and latent heat fluxes, momentum fluxes, and sur-
face temperature from prescribed vegetation and soil types.
In RegCM3, additional modifications have been made to
BATS in order to account for the subgrid variability of
topography and land cover using a mosaic‐type approach
(named SUBBATS) [Giorgi et al., 2003]. The Planet
Boundary Layer scheme developed by Holtslag et al. [1990]
is based on a nonlocal diffusion concept that takes into
account counter‐gradient fluxes resulting from large‐scale
eddies in an unstable, well‐mixed atmosphere.
[9] Aerosols are described by a single moment scheme

that predicts the mass concentration of aerosol tracers but
the evolution of the size distribution for each tracer cannot
be explicitly simulated. The diagnosed concentration fol-

lows the tracer equation determined by Qian et al. [2001]
and Solmon et al. [2006]. In this equation the different
terms represent advection, horizontal and vertical turbulent
diffusion, convective transport (in convective clouds, aero-
sols are vertically redistributed), wet removal by large‐scale
and convective rain, dry deposition, surface emissions and
production and losses due to physicochemical transforma-
tions. This last point only applies to sulphate chemistry
(gaseous SO2 to particulate SO4

2−). Finally, no aerosol‐cloud
interactions are considered (the indirect aerosol effects) by
the RegCM3 model. All other assumptions regarding aerosol
optical properties and sources are discussed where necessary.

2.2. Aerosol Modeling Setup and Assumptions

[10] Recent developments in RegCM3 have been
achieved in order to simulate anthropogenic aerosols
[Solmon et al., 2006] and mineral dust aerosols [Zakey et al.,
2006; Solmon et al., 2008]. Different aerosol species are
represented by external mixtures. This representation is in
good agreement with recent in situ observations obtained
during the AMMA SOP‐0 experiment [Haywood et al.,
2008] showing clearly two distinct aerosol layers, with BB
particles located above mineral dust aerosols.
[11] Key parameters for aerosol radiative effect modeling

are the emission (location and amount) that govern the mass
of aerosols in the atmosphere and the optical properties that
are used as input for the radiative transfer modeling. The
concerned optical properties for the SW radiation routines
are the mass extinction coefficient (Kext, in m2 g−1), the
single scattering albedo (SSA) and the asymmetry parameter
(g). In the LW regime, we only consider the direct radiative
impact of mineral dust due to their size. It is taken into
account through an emissivity/absorptivity scheme detailed
by Solmon et al. [2008]. Here, the LW scattering effect is
neglected and the only optical property required is the
absorption coefficient (Qabs), which is set to a constant
value of 0.1 m2 g−1 consistent with Wang et al. [2006].
2.2.1. Inventories Emissions and Deposition
[12] In this study, dust aerosols are the only natural particles

considered in our simulations (i.e., sea salt or volatile organic
compounds are not included). Carbonaceous and sulphate
aerosols from biomass burning, biofuel (BF) and fossil fuel
(FF) account for the anthropogenic aerosols. All the species
are included as passive tracers. The dust aerosols are sepa-
rated into 4 bins (0.1–1.0 mm; 1.0–2.5 mm; 2.5–5.0 mm; 5.0–
20 mm in diameter). The associated SW optical properties
(reported in Table 1) are similar to those described by Solmon
et al. [2008]. Combustion aerosols are in fact a complex
mixture of several compounds (black carbon and organic
matter along with nitrate, sulphate, ammonium, etc), however
because RegCM3 lacks a full aerosol/chemistry module,
carbonaceous aerosols are described using two tracer, black
carbon (BC) and organic carbon (OC). The sulphate aerosols
are represented by two tracers, SO2 (the gaseous aerosol
precursor) and the SO4 (the anthropogenic second organic
aerosol).
[13] The unique source terms for BC, OC, SO2 and

DUST tracers are the surface emissions. Dust aerosol emis-
sions are prescribed by an online dynamical scheme [Zakey
et al., 2006] which follows the saltation (horizontal flux)
and sandblasting (vertical flux) parameterizations from
Marticorena and Bergametti [1995] and Alfaro and Gomes
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[2001]. Emissions of carbonaceous and sulphate aerosols are
prescribed by inventories. Biomass burning OC and BC
inventories (bbAMMA hereafter) [Liousse et al. [2010] are
based on the Système Probatoire d’Observation de la Terre
(SPOT) burnt vegetation areas for the years 2005 and 2006
[Michel et al., 2005; Liousse et al., 2010]. Anthropogenic
(FF and BF) carbonaceous aerosol emissions estimates are
based on the most recently available year (2003) of the
Junker and Liousse [2008] inventory. Estimation of the
emission of carbonaceous aerosols emissions (BC+OC
noted BCOC hereafter) shows that for the DJF season
(December–February average), biomass burning accounts
for almost all the mass of BCOC released. Based on these
inventories, total BCOC emissions for the year 2005 over
North Africa (5°S–25°N and 20°W–30°E) are 0.66 Tg for
the FF and BF while it is 5.2 Tg for BB. Biomass burning
emissions occur mainly during the dry season whereas FF
and BF emissions are constant throughout the year. There-
fore, during the dry season, the contribution of BB to total
aerosol loading is dominant, besides from the contribution
from dust. Similar conclusions were reported in a study from
Myhre et al. [2008] based on different emission data sets
and a different model.
[14] Aerosol sinks processes are represented here by dry

and wet deposition. For dust aerosols, addition of a size‐
dependent particle gravitational settling term and a dry
deposition scheme including turbulent transfer in the surface
layer and surface interception as a function of land cover
characteristic is considered [Zakey et al., 2006]. For the
nondust aerosols species, such a parameterization of dry
deposition is not included in the RegCM3 model and con-
stant dry deposition velocities are assumed. These values are
taken from Cooke et al. [1999] and are equals to 0.2 cm s−1

and 0.025 cm s−1 over water and land, respectively. BC and
DUST tracers are considered as hydrophobic whereas OC
and SO4 are assumed to be hydrophilic involving different
wet deposition rates. Wet deposition is treated following
Giorgi [1989] for resolvable‐scale precipitation and Giorgi
and Chameides [1986] for convective precipitation.
2.2.2. Aerosol Optical Properties
[15] In the frame of the AMMA‐SOP0/DABEX experi-

ment, Johnson et al. [2008a] reported a SSA value of 0.81
(550 nm) for BB aerosols from aircraft measurements. This
value is particularly low in comparison to other regions
where biomass burning also occurs [e.g., Haywood et al.,
2003; Dubovik et al., 2002; Reid et al., 2005]. It indicates
very strong absorption of solar radiation associated with
significant diabatic heating of the atmosphere during the
daytime.
[16] In order to represent accurately the aerosol direct

radiative effects over West Africa, the optical properties
observed during AMMA SOP‐0/DABEX have been used to
update biomass burning aerosol parameterizations in the
RegCM3 model. We recomputed the BC and OC optical
properties (Kext, SSA, g), in order to refine the parameters
that are needed as input for the radiative transfer code. These
computations were performed offline by using Mie calcu-
lations based on the mass distributions for aged aerosols
obtained from Dekati impactor measurements at Djougou
during the AMMA‐SOP0 [Pont et al., 2009]. The measured
parameters of the BC and OC lognormal mass size dis-
tributions are reported in Table 2. Refractive index,T
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denoted n, is also required during the calculations. For BC, a
value of 1.95 + 0.790i was used [Bond and Bergstrom, 2006].
Because of the lack of data characterizing OC refractive
indices, we adjust its imaginary part, which governs the
shortwave absorption, in order to obtain a SSA value close
to 0.81 (at 550 nm) for the external mixture of BC and OC.
Here, a constant n equal to 1.45 + 0.01i in the visible spectra
was used for OC, which is consistent with recent studies on
OC spectral absorption [Kirchstetter et al., 2004; Schkolnik
et al., 2007; Dinar et al., 2008; Chakrabarty et al., 2010].
These studies highlight the role of HUmis‐LIke Substances
(HULIS) that enhance OC absorption particularly in the UV
spectrum [Kirchstetter et al., 2004]. It has been shown that
HULIS matter is found in abundance in organic compounds
resulting from biomass burning [Andreae and Gelencser,
2006].
[17] Finally, the optical properties of all tracers were

computed both at the 18 RegCM3 radiative transfer bands
and also at the wavelengths at 440 nm and 675 nm to allow
direct comparisons with integrated AERONET AOT and
SSA. Table 1 lists the dry optical properties for the four
DUST tracers as well as the BC and OC tracers used as
input for the RegCM3 simulations.
[18] We have assumed that the optical properties of the

tracers are constant in space and time and representative of
an aerosol from the regional haze. As mentioned above,
carbonaceous aerosols in the simulations are mostly derived
from biomass burning sources. There is observational evi-
dence of a rapid aging these aerosols (within just a few
hours after the emission) and evidence that the optical
properties also rapidly reach an equilibrium state [Abel
et al., 2003; Johnson et al., 2008b; Hungershoefer et al.,
2008]. Thus, considering a constant state for BC and OC
appears very reasonable, certainly in terms of first‐order
estimates of the direct aerosol effect of aerosol on seasonal

and regional scales. Nevertheless, we consider the effect of
relative humidity on OC optical properties by applying a
corrective function to the optical properties according to
equation 6 given by Magi and Hobbs [2003].

2.3. The Biomass Burning Seasonal Cycle

[19] To compare the intensity of biomass burning emis-
sions for the dry season studied with longer cycles, we
represented in Figure 1, the 30 days sliding average of the
cumulative BC+OC from the bbAMMA inventory over the
5°S–20°N and 15°W–30°W region from April 2000 to
February 2007. Although large‐scale climate variability,
such as the phase of the El Niño–Southern Oscillation
(ENSO) does have some impact on seasonal biomass burn-
ing emissions [Anyamba, 2003; van der Werf et al., 2004],
emissions peak in the dry season from December to February
and thus it is expected that the contribution of BB aerosols to
the total bulk aerosols AOT during this period is high. It is
important to note that for 2006 biomass burning emissions
are lower than in the other years as reported by Derimian
et al. [2008a].

2.4. Comparative Data

[20] In order to evaluate the spatial distribution of AOT
simulated by RegCM3, we have compared modeled AOT to
that retrieved from remote sensing instruments onboard dif-
ferent polar orbiting satellites, namely, MODIS (MODerate‐
resolution Imaging Spectroradiometer) on AQUA, MISR
(Multiangle Imager SpectroRadiometer) on TERRA, and
POLDER (Polarization and Directionality of the Earth’s
Reflectances) on PARASOL.
[21] The standard MODIS aerosol retrieval algorithm over

land uses the dark target approach [Kaufman et al., 1997] and
assumes a fixed relation between 0.47, 0.64 and the 2.1 mm
channels. This is a valid assumption for most vegetated land
surfaces except over bright surfaces (e.g., desert regions) and
as a result there are substantial data gaps in the standard
MODIS aerosol product over land. Here, we use the 0.55 mm
MODIS/Aqua AOT (daily level‐3 data, MYD08 product
from collection 5.1), given on a 1° × 1° grid. Over vegetated
land MODIS retrieves AOT in three visible channels with
high accuracy of ±0.05 ± 0.15*t where t is the aerosol
optical thickness (and ±0.03 ± 0.05*t over ocean) [Levy
et al., 2007].

Figure 1. Thirty days sliding averaged over 5°S–20°N and 15°W–30°E of BC+OC emission (in tons/d)
from based on bbAMMA biomass burning inventories established from SPOT data.

Table 2. Parameter of the Lognormal Distribution That Fit the
BC and OC Mass Distribution Measured at Djougou During
AMMA‐SOP0

Compounds OC BC

Mode 1 2 3 1 2 3
Mass (mg/m3) 0.05 0.52 0.25 0.02 0.13 0.08
D geom (nm) 40 320 2000 50 500 5400
Sigma 2.10 1.90 1.80 2.0 2.10 2.0
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[22] MISR provides estimates of AOT using four different
wavelength channels and nine different viewing angles. The
different geometry views allow MISR to retrieve AOT
without any limitations due to surface reflectance [Diner
et al., 1998]. However, one week is necessary to fully
cover the studied domain due to the narrow swath of the
instrument. Here we consider the AOT estimated at 555 nm
(daily level‐3 data given on a 0.5° × 0.5° grid, MISR
MIL3DAE products version F15_0031). A global compar-
ison of MISR and AERONET AOT shows that overall,
2/3 of MISR retrieved AOT falls within 0.05 or 20% of
AERONET AOT and about 1/3 is within 0.03 or 10% [Kahn
et al., 2005].
[23] Finally, we consider AOT products (Pr_ATM level 3

data given on a 1/6° × 1/6° grid) from the POLDER
instrument aboard the PARASOL satellite. The sensor is
capable of measuring multispectral, multidirectional and
polarized radiances. The observed multiangle polarized
radiances can be exploited to better separate the atmospheric
contribution from the surface contribution over both land
and ocean [Deuzé et al., 2001; Herman et al., 2005]. The
inversion algorithm allows estimation of the total AOT and
discrimination between small spherical particles (accumu-
lation mode) and large spherical or nonspherical particles
(coarse mode) over the ocean. A limitation of POLDER is
its rather coarse spatial resolution of about 6 km, which
affects the ability to account for scene heterogeneities. The
fine mode AOT product reflects the aerosol loading of just
the fine mode of the aerosol size distribution (particle sizes
smaller than about 0.35 mm in radius).
[24] We have also compared AOT simulated by RegCM3

to Sun photometer measurements from AERONET sites in
the domain (see Figure 2 for the location of these stations).
AERONET is a globally distributed network of automated
ground‐based instruments (CIMEL spectral radiometers)
and a data archive system [Holben et al., 1998]. In this
study, we based our comparisons of the RegCM3 AOT and
SSA time series on the monthly averaged AERONET AOT

level 2.0 (cloud‐screened and quality‐assured data) data
and SSA level 2.0 sky radiance inversions, both at 440 and
675 nm. Estimates of the uncertainties for AOT are ±0.015
at wavelengths >440 nm while uncertainty in terms of SSA
is estimated to be ±0.03 for AOT > 0.2 (±0.07 for AOT <
0.2) [Dubovik et al., 2000]. Themonthly averaged AERONET
level 2.0 AOT and SSA are calculated using the daily
average for each day. In turn, the daily averaged AERONET
level 2.0 AOT and level 2.0 inversions are calculated from
all observations for each day when three or more measure-
ments are available. For the level 2.0 SSA the number of
available data is much lower than the level 2.0 AOT due to
the measurement procedure and more stringent criteria for
calculation. The Sun photometer estimates the AOT from
the measurement of the direct attenuation of irradiance from
the Sun, while the SSA is retrieved using the sky brightness
observation in the Almucantar plan. To compute a mean
SSA fitted to RCM SSA outputs from these SSA inversions,
we have selected AERONET sites that present at least 10
daily means within the month. For certain sites however,
these criteria are not met and some monthly means may be
somewhat biased compared to reality. These values are
compared with the monthly averaged AERONET SSA of
the period of interest (November 2005 to April 2006) with
the “climatological” monthly averaged AERONET SSA.
Values that deviated from the climatology by more than the
associated uncertainty (±0.03) were removed from the plot.
[25] In addition, we use estimates of carbon monoxide

(CO) concentrations (a good tracer of combustion) provided
by the MOPITT instrument onboard the TERRA satellite
[Deeter et al., 2003]. Because of the relatively high uncer-
tainty associated with this product, particularly in terms of
near‐surface estimates, we only used this product to quali-
tatively identify regions of strong combustion.
[26] Extinction profiles were acquired at Niamey

[McFarlane et al., 2009] and Mbour [Léon et al., 2009]
using autonomous Micro Pulse LIDAR (MPL) systems
working in the visible range (at 523 nm and 532 nm,

Figure 2. Location of AERONET sites used in this study (Lagos location is also marked although there
is no AERONET Sun photometer operating in this city).
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respectively). The main uncertainties in the MPL derived
extinction profiles results from the unknown overlap cor-
rection, uncertainty in the AOD used to scale the derived
profiles and the unknown LIDAR ratio profile. Assuming
that all causes of uncertainties (overlap correction, AOD,
constant LIDAR ratio) are independent and in the same
direction, the total uncertainty in the derived extinction
profiles is estimated to be 27% in the dusty layer and 39% in
the biomass burning layer (S. McFarlane, personal com-
munication, 2010).

3. Results and Discussions

3.1. Simulated AOT and SSA

3.1.1. Comparison With the AERONET Photometer
Network
[27] First, simulated AOT and SSA is compared with

AERONET observations. The simulated AOT is obtained
by integrating the aerosol extinction over the 23 vertical
levels,

AOT ¼
Xnlev
i¼0

EXTi*DZi ¼
Xnlev
i¼0

AOTi; ð1Þ

where EXTi is the extinction of the layer and Dzi is the path
of the level layer. The SSA of the column, which integrates
the mixture of different aerosol types, is computed as fol-
lows:

SSA ¼
Pnlev
i¼0

SSAi*AOTi

Pnlev
i¼0

AOTi

; ð2Þ

where SSAi and AOTi are the AOT and the SSA, respec-
tively, at each vertical level of the model.
[28] Figure 3 shows comparisons of the monthly averaged

AOT and SSA simulated by RegCM3 with AERONET
retrievals for the Sahelian sites of Agoufou, Djougou, Maine
Soroa, Banizoumbou, Cinzana, Ilorin and Cape Verde.
3.1.1.1. SSA
[29] SSA retrieved from AERONET inversions drop to

the lowest values (around 0.80 at 440 nm) in December and
January when absorbing aerosols from biomass burning
dominate the atmospheric burden. The model simulates this
trend accurately even though it tends to slightly overesti-
mate the SSA values compared to AERONET. On average,
simulated values remain in the range of estimated uncer-
tainty from the sky radiance inversions. The monthly aver-
aged RegCM3 SSA is about 0.81–0.83 (0.80–0.85) at
440 nm (675 nm) for December and January, and is in good
agreement with observations from the DABEX campaign
[Johnson et al., 2008b].
[30] During the months of March and April, atmospheric

aerosol content is dominated by mineral dust particles. The
AERONET SSA observations increase, reaching up to
0.90–0.92 (0.94–0.96) at 440 nm (675 nm), values which
are more typical of mineral dust (that scatters radiation more
efficiently than biomass burning aerosols) as measured
during the Dust Outflow and Deposition to the Ocean
experiment (DODO) [McConnell et al., 2008]. Although the

SSA of dust aerosols can vary considerably depending on
mineral composition (i.e., source region, hematite content)
and size distribution [Sokolik and Toon, 1999; Otto et al.,
2007; McConnell et al., 2010], the monthly averaged SSA
values of RegCM3 represent the mean SSA values retrieved
at the different AERONET sites well.
[31] The spectral dependence of SSA is well simulated in

April and March, with SSA increasing with wavelength for
dust aerosol both in model and AERONET retrievals
(Figure 3). This is expected since the model predicts intense
dust emissions in these months and since the preset SSA
values for the four dust size bins increase with wavelength
(Table 2). In December and January, AERONET SSA
retrievals also increase with wavelength, but the spectral
dependence is weaker due to the presence of BB aerosols,
which, conversely to dust have a negative spectral depen-
dence at these wavelengths [Derimian et al., 2008b]. As
shown in the Figure 3, the RegCM3 SSA increases too
strongly between 440 nm and 675 nm during the biomass
burning period. This is possibly related to an overestimation
of the effective radius of the carbonaceous size distribution
used in the Mie calculations or more likely, to an underes-
timation of the smoke aerosol concentration, compared to
dust.
3.1.1.2. AOT
[32] Figure 3 shows that simulated AOT is strongly

underestimated at Ilorin and Djougou. Explanations for
these differences are uncertain, but it is possibly related to
the underestimation of local BB sources which are not
accounted for in the inventories. During March and April,
AOT at Dakar is correctly estimated, indicating a good
export of dust aerosol by easterly winds toward the Atlantic
Ocean. At the other sites AOT is strongly underestimated
during these 2 months. In this case, it is likely that the
underestimation of dust sources in the Sahel contributes to
the underestimation of simulated AOT. Indeed, the RegCM3
dust emission scheme is very sensitive to assumptions
regarding surface properties of arid soil [Laurent et al.,
2008] and the accuracy of the simulated surface wind
fields. Todd et al. [2008] have shown that the Bodélé
depression, one of the main sources during the dry season, is
not properly estimated in RegCM3 due to the underesti-
mation of the magnitude of local winds. Finally, it is also
possible that specific land use categories, such as grasslands,
might become potential emitters during the dry season but
the model does not account for these sources since only
desert and semidesert are identified as effective dust sources.
The seasonality of the sources is thus not fully accounted for
in the RegCM3 dust model since the land use is fixed and
does not evolve in space or time. However, the main drivers
for dust uplift such as the meteorological conditions, vege-
tation, and soil moisture are simulated and can modulate the
dust emission rates through the year. In addition, it seems
that RegCM3 does not accurately represent advection of
dust aerosol to more southern latitudes. Konaré et al. [2008]
describe a bias in the location of the intertropical front in
long‐term (30 years) simulations using RegCM3. They
noted that the intertropical front is located too far north
compared to the NCEP climatology. This bias may partly
be responsible for the lack of Harmatan‐advected airborne
dust aerosols to southern latitudes. In addition, the vertical
mixing of aerosols may have also an impact on the
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3.3 - Développement et paramétrisations du module d’aérosol de RegCM3 : article 1 93



Figure 3. Time series of monthly averaged (left) SSA and (right) AOT from AERONET measurements
and RegCM3. Values of AOT and SSA are indicated at 440 nm (blue) and 675 nm (red) simulation.
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horizontal dispersion. In this regard, comparison of
RegCM3 aerosol extinction profiles with LIDAR data are
discussed in section 3.2. Thanks to Figure 4, we can note
that at 675 nm (440 nm), the correlation coefficient from a
linear regression between modeled and measured AOT is
0.30 (0.34). It appears that AOT in March and April are the
least well simulated by RegCM3 probably due to some
weakness in the dust uplift in the model, and the location of
the main sources of dust as previously mentioned above. On
average, RegCM3 tends to underestimate (overestimate)
AOT at 675 nm (at 440 nm).
[33] The spectral dependence of AERONET AOT is more

pronounced in AERONET AOTs during the period of the
peak of BB aerosol emission compared to the March–April
period (Figure 3). This is consistent with the fact that for
these months, the aerosol burden is composed mostly of
biomass burning aerosols (fine particles with stronger AOT
spectral dependence than coarser aerosols [Eck et al.,
1999]), whereas in March and April dust dominates the
atmospheric aerosol burden. The RegCM3 AOT shows a
similar trend during December and January (with AOT
decreasing as wavelength increases) for most of the
AERONET sites. In contrast, in March and April, RegCM3
AOT increases with wavelength while the AERONET
AOT decreases with wavelength. This discrepancy can be
explained by a misrepresentation of the dust size distribu-
tion. In RegCM3 the parameterization of Alfaro and Gomes
[2001] is used to simulate the size distributed dust emission
flux. Laurent et al. [2008] have suggested that parameters
used in the Alfaro and Gomes [2001] scheme are not well
constrained regionally and recommend using a fixed size
distribution instead. The fine mode could in our case be
overestimated, which may explain the behavior of the
model. Indeed the first bin tracer is assigned a mass
extinction coefficient of 1.89 m2/g and 2.93 m2/g (Table 1)
at 440 nm and 675 nm respectively, which may significantly
influence the simulated spectral dependence. Moreover, the

weak resolution of the wind fields used for the dust emission
simulations, or the number of size bins could be inadequate
to represent dust transport correctly, giving too much weight
to the dust burden in the first bin, and contribute to the
discrepancy between simulated and observed AOT.
3.1.2. Comparisons of RegCM3 Simulated AOT
With Satellite Retrievals
[34] Figures 5a and 5b (5c and 5d) present spatial maps of

AOT from MISR at 555 nm and RegCM3 at 495 nm
(MODIS AQUA at 550 nm aqua and RegCM3 at 495 nm)
averaged over the DJF period. In order to compare only
pixels that have been sampled by the satellite, the daily
RegCM3 AOT are aggregated at the resolution of the sat-
ellite measurements and masked when daily satellite AOT
pixels have no value. This explains why there are missing
values in the simulated AOT maps (Figures 5b and 5d).
PARASOL fine mode AOT (Figure 5e) and PARASOL
total AOT over oceans (Figure 5f) are also plotted. In order
to compute the fine mode AOT at 500 nm, we used the 865–
500 nm Angström exponent provided by the PARASOL
retrieval algorithm.
[35] On average, the RegCM3 AOT is higher than the

satellite estimations. Regional mean AOT over the sub-
domain 50°S–15°N and 10°W–30°E for MODIS aqua,
MISR, PARASOL and RegCM3 is about 0.34, 0.37, 0.39
and 0.40 (at 495 nm), respectively. Over the gulf of Guinea
and the Atlantic, retrieved AOT for the 3 different satellites
products provide values in the same range, both in terms of
amplitude (∼0.3–0.6) and spatial distribution (Figures 5a,
5b, and 5f). RegCM3 AOT is in very good agreement for this
area. In contrast, over central Africa there is significant dis-
agreement between simulated and retrieved AOT. RegCM3
AOT are approximately or greater than 1 (at 495 nm) while
MODIS and MISR products show values between 0.3 and
0.5 (at ∼550 nm). The simulated AOT maximum coincides
with the area of maximum emissions in the biomass burning
inventories and to a hot spot of high biomass fuel load. In the

Figure 4. Scatterplot of RegCM3 versus AERONET level2 monthly averaged AOT at (left) 675 nm
and (right) 440 nm. Plain line represents the curve y = x, and the dashed lines represent the curves
“y = x ± x × 0.5.”
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Figure 5. December‐January‐February (DJF) averaged (a) MISR AOT at 555 nm, (b) RegCM3 AOT
at 495 nm, (c) MODIS terra AOT at 550 nm, (d) RegCM3 AOT at 495 nm, (e) PARASOL total AOT
at 500 nm, (f) PARASOL fine mode AOT at 500 nm, (g) MOPITT surface CO concentration, and
(h) MOPITT column CO burden.
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satellite products, on the other hand, maximum of AOT is
located over gulf of Guinea. Similar spatial disagreements
between satellite retrieved AOT and modeled AOT have also
been reported by Johnson et al. [2008a], Myhre et al. [2008]
and Liousse et al. [2010] who used different models and
inventory data sets. Similarly Tummon et al. [2010] also
observed such disagreements over southern Africa using
both the GFEDv2 inventory [van der Werf et al., 2006] and
the bbAMMA inventories used in the present study.
[36] It is also important to note that over the tropical

Atlantic Ocean south of the equator, modeled AOT tends to
be higher than in the satellite retrievals. This may illustrate
some model weakness in terms of transport of aerosol in the
outflow (may be a too diffusive advection scheme) or some
underestimation of dust sources along the coast.
[37] Since the carbon monoxide (CO) is a robust tracer for

combustion, it can be used as a proxy for detecting areas of
important emission of carbonaceous aerosol. In this study,
we have used CO as a proxy to study the location of bio-
mass burning sources. As it is quite difficult to dissociate
biomass burning and anthropogenic sources, we only dis-
cuss retrievals obtained over central Africa and not within
advected regions. DJF average CO concentrations at the
surface as retrieved from MOPITT are shown in Figure 5h.
Over central Africa, the MOPITT CO maximum clearly
corresponds to the maximum observed in RegCM3 AOT
map. The high values of CO surface and column con-
centrations indicate biomass burning over central Africa,
however, this signature is not apparent in the satellite AOT
retrievals. This indicates that the satellite retrieval probably
underestimates AOTs over this part of the continent.
[38] In addition, we consider the PARASOL fine mode

AOT (Figure 5f). The fine mode is used to distinguish
anthropogenic aerosols (e.g., carbonaceous aerosols from
pollution and/or combustion) from natural aerosols (mainly
dominated by coarse aerosols such as mineral dust or sea
salt). Maximum AOT values along the gulf of Guinea can
clearly be distinguished, with a few sparse hot spots close
to the coast. The locations of these high‐AOT spots are
suggestive of significant anthropogenic aerosol emission
sources. An important area of high fine‐mode AOT (∼0.2 at
500 nm) covering southern Central Africa, the northern
Democratic Republic of the Congo and the north of
Cameroon can also be identified. This zone is close to the
area of maximum emission in the bbAMMA inventories and
surface concentration of CO (Figure 5h). This reinforces the
idea that an important amount of particulate matter is
released in this area and that emission inventories correctly
identify the location of intense emissions of BB aerosols.
[39] The eastward shift between simulated and MODIS or

MISR total AOT may result from a combination of errors
from both model and satellite retrieval algorithms. AOT is
complicated to retrieve over land as a result of high surface
reflectance and significant heterogeneity of land use types.
In addition, cloud cover which obscures the satellite signal,
is likely important in the vicinity of the intertropical con-
vergence zone (and also over land where moist convection is
frequent). These issues may impact the number of cloud‐
free observations and may result in some biomass burning
events being missed or bias being introduced into the
average AOT signal (i.e., estimations of AOT in areas with
few samples are less confident than for those areas fre-

quently sampled). The misidentification of thick aerosol
plumes as clouds by the cloud‐screening algorithms can also
occur. This issue has already been reported by Haywood
et al. [2003] in the case of the SHADE campaign during
dust storm. Myhre et al. [2004] showed that cloud‐screening
algorithms can be one of the major sources of uncertainty in
AOT estimations from remote sensing. This can explain
disappearances why high AOT over central Africa is seen in
the model but not in the observations.
[40] There could also be some model deficiencies related

to tracer transport and aerosol removal. For instance, Pelon
et al. [2008] studied transport processing of smoke aerosols
during the strong event of biomass burning occurring during
the 19 to 24 January 2006 period. They concluded that the
biomass burning aerosols emitted close to the intertropical
discontinuity are transported in the trade wind layer above
the boundary layer and then advected over the ocean where
they could accumulate. The position and the dynamics of the
monsoon flux during the dry season could lead to efficient
vertical transport of biomass burning aerosols above
boundary layer as for dust aerosols during the wet season.
The integrated MOPITT CO measurements (Figure 5f)
exhibit a pattern that may support this hypothesis. The
integrated CO has a horizontal distribution centered over the
gulf of Guinea, which contrasts with the surface CO, which
is located in central Africa as mentioned above. This signal
is not simulated by RegCM3. Potential errors due to the
horizontal and vertical aerosol transport linked to simulated
convective processes therefore cannot be excluded. This last
process can be too weak, and thus too little aerosol is
transported into the middle troposphere, whereas the
advection scheme is known for being too diffusive.
[41] In addition, the dry and wet deposition velocity

constant used for BC and OC tracers may not be represen-
tative of the region. Important uncertainties remain regard-
ing these parameters and may strongly affect the simulated
burden of aerosol within the atmosphere.
[42] Finally, other aerosols sources may not be taken into

account in RegCM3. African mega cities are known as
important sources of anthropogenic pollution [Lawrence
et al., 2007]. These sources do not seem to be correctly
estimated in the fossil fuels and biofuels emission data set of
Junker and Liousse [2008] [Assamoi and Liousse, 2010] and
this may partly explain the low simulated AOT values along
the Guinean cost. This particularly appears to be the case in
the vicinity of Lagos, Nigeria, where the city population
increased from 1.7 million in 1975 to about 10.9 million in
2005, and is projected to be the most populous city in Africa
and the eleventh in the world by 2015 [United Nations,
2005] with about 16 million inhabitants. Gas and particu-
late matter emissions from this megacity are significant and
may impact the air quality at scales larger than the urban
scale. Furthermore, emissions of carbonaceous aerosols
from petrochemical industries located in this area are not
considered in current fossil fuel inventories and may also be
an important source of gases and absorbing aerosols.

3.2. Vertical Profiles of Aerosol Extinction

[43] Recent studies investigating the influence of the
direct aerosol radiative effect on the regional circulation,
temperature and precipitation over West Africa do not
consider the vertical aerosol profiles. Sud et al. [2009]
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investigated the effects of the direct and indirect aerosol
forcing on the regional climate over Africa by using the
GEOS‐4 GCM, but do not report any comparisons of the
aerosol profiles (despite the high vertical resolution of
the model, with 55 vertical levels). In parallel, Lau et al.
[2009] used the NASA finite volume general circulation
model (fvGCM) to explore the responses of dust radiative
forcing on the water cycle and again they do not mention
any comparisons of vertical aerosol profiles. It should be
noted that the complex vertical profile of atmospheric
aerosol over the West African region (BB particles situated
above a dusty layer) has been highlighted in the framework
of the recent AMMA SOP‐0 experiment [Haywood et al.,
2008; Pelon et al., 2008; Kim et al., 2009]. One of the
objectives of this study is therefore to investigate whether
the RegCM3 model is able to capture this characteristic.
[44] Recent in situ observations from the AMMA/DABEX

campaigns have improved our understanding of the aerosol
properties and transport over West Africa. A typical aerosol
extinction profile observed during the dry season consists of
a low‐level layer dominated by dust aerosols advected by
the Harmatan. The dust extinction decays rapidly above
2 km and reaches values close to zero around 5 or 6 km.
A thicker layer generally observed at altitudes between 2
and 5 km, is found above the dry dusty layer and is domi-
nated by biomass burning aerosols which originate from
long‐range transport in the trade wind layer [Haywood
et al., 2008; Kim et al., 2009]. The vertical profile of
aerosols may influence the radiative forcing of particles, in
particular if absorbing aerosols overlay reflective layers
such as low‐level clouds or dust layer [Johnson et al., 2004,
2008a; Pinker et al., 2010; Zarzycki and Bond, 2010].
Johnson et al. [2008a] showed that the presence of mineral

dust in the lower layers of the atmosphere could act as a
slight enhancement of the surface albedo, thereby enhancing
the absorption of solar radiation by the biomass burning
layer up to 10%. Similarly, BB aerosol layers can be
observed above low‐level clouds with high albedo in the
gulf of Guinea [Pelon et al., 2008; Mallet et al., 2009].
Therefore it is essential to simulate correctly not only the
aerosol optical properties but also the vertical stratification
of these aerosols in order to assess the direct radiative
forcing of the mixture of dust and smoke aerosols.
[45] Figure 6 presents the monthly averaged extinction

profile for January 2006 is represented. The green curves
correspond to the extinction profiles derived from MPL
measurements at Niamey [McFarlane et al., 2009] and
Mbour [Léon et al., 2009]. At Niamey, two marked maxima
are observed in the LIDAR profiles. The extinction profile
peaks near 500m due to dust aerosols, and again near 3 km
in a layer dominated by biomass burning aerosols. The
RegCM3 profile agrees reasonably well with the observa-
tions, although the dust profile (in red) is probably under-
estimated in the first kilometer at the Niamey site. At
Mbour, the model reproduces a similar vertical structure of
the extinction profile, although the dust extinction is stron-
ger in the lower atmospheric levels. For January 2006, an
important amount of BB aerosols was advected to Mbour, in
particular during the so‐called “golden days” after 19 Jan-
uary 2006 [Derimian et al., 2008a; Pelon et al., 2008]. The
simulated extinction profiles are significantly under-
estimated for this period, indicating that the long‐range
transport of BB aerosols is too weak or, that the emission
inventories used in this study underestimate some important
sources of smoke aerosols in western part of the Sahel for
this month.

Figure 6. Monthly averaged aerosol extinction profiles at 532 nm (in km−1) for January at (a) Niamey
and (b) Mbour.
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[46] In the following months, dust aerosol is the main
aerosol species observed in the atmosphere. A more sys-
tematic comparison of RegCM3 aerosol extinction profiles
with MPL measurements for the months following the
biomass burning season (not shown) reveals that dust
extinction is usually strongly underestimated at Niamey
while it is in better agreement at Mbour. It seems that at
Mbour which is closer to the dust source regions than
Niamey, the model tends to over predict the dust extinction,
suggesting an overestimation of dust emission. However,
away from those sources RegCM3 seems to get the dust
transport low, which could explain the underestimation of
dust extinction at Niamey. The vertical stratification is
excellent at Mbour while at Niamey, the dust aerosol
extinction profiles are more dispersed in the vertical column.
As mention in section 3.1, it is possible that the model
simulates the Inter Tropical Front (ITF) too far north,
resulting in too much vertical dispersion of dust aerosol.
A lack of coarse mode aerosol due to an unrealistic aerosol
size distribution at the source, or an underestimation of local
sources may also contribute to this underestimation of dust
aerosol in the lowest layers.
[47] Briefly, we can conclude that despite the coarse

vertical resolution and the use of a quite simple vertical
tracer transport parameterization, RegCM3 can capture the
first‐order aerosol vertical stratification, and the aerosol
layering (BB layer located above the dust one) is reasonably
well reproduced by the model. However, the low‐level dust
loading could, on average be underestimated, particularly at
Niamey.

3.3. Aerosol Direct Radiative Forcing

3.3.1. Radiative Forcing at TOA and SRF
[48] The clear‐sky direct radiative forcing (DRF) for DJF

has been estimated at TOA and at the surface (SRF). The
shortwave radiative forcing of aerosol at the surface is
defined as the difference in net flux:

SRFSWRF ¼ SW #
AER � SW #

CLEAR

� �
� SW "

AER � SW "
CLEAR

� �
; ð3Þ

where SWAER
↓ (SWAER

↑ ) is the downward (Upward) short-
wave radiative fluxes (W/m2). Similar conventions are
adopted at TOA and for LW regime. In addition, the
atmospheric direct forcing (ATM) is defined as the diver-
gence between the direct radiative forcing at TOA and at
the surface.
[49] The LW DRF by dust aerosols is also accounted for

by considering the dust absorptivity/emissivity [Stephens,
1984]. This kind of parameterization neglects the scatter-
ing of LW radiation, which may underestimate the overall
LW forcing by up to 50% at TOA and 15% at the surface
[Dufresne et al., 2002]. In the future, RegCM developments
are scheduled regarding the LW parameterization that
should be able to account for these effects. The LW forcing
produces positive forcing at the SRF as a result of the
additional downward flux from the aerosol layer. At the
TOA the outgoing LW radiation is, in most cases, decreased
by the aerosol loading, except in the case of a strong
inversion, when the temperature of the aerosol layer is
higher than the surface temperature [Markowicz et al.,
2003]. In addition, LW direct radiative forcing at the SRF

is generally larger than at TOA [Slingo et al., 2006], leading
to a negative LW divergence (enhanced LW cooling) within
the atmosphere.
[50] Figure 7 presents the SW + LW daily clear‐sky DRF

at the TOA and the SRF averaged for the DJF period. We
performed a reference simulation (REF) that includes all
aerosol species and two additional simulations: a DUSTex
simulation where only dust aerosols are considered and a
BCOCex simulation, where only carbonaceous aerosols are
considered. Figure 8 shows the relative contribution of car-
bonaceous aerosol to the total extinction. The DRF are
reported in the Table 3a. We compute the DRF over different
subregions of the West African domain in order to take into
account the influence of the different surface albedos that can
be encountered above vegetation, desert and ocean. The
subdomains are presented in Figure 7c (red boxes). The DRF
efficiency (i.e., the direct radiative forcing normalized by the
AOT at 500 nm) is also reported (Table 3b). The DJF
average aerosol SSA at 500 nm calculated over the respective
subdomains (for the REF simulation) is also reported in
Table 3a and Table 3b.
[51] The DRF at the TOA, due to the mixture of aerosols,

is negative over dark surfaces (ocean, land with vegetation),
with values ranging between −4 and −8 W m−2. It becomes
positive over bright surfaces such as desert, reaching up to
2.5–5 W m2 (i.e., increased energy kept into the “surface‐
atmosphere” system). The values obtained above the gulf of
Guinea are slightly lower than reported by Johnson et al.
[2008a] (from a 3 year average of the month of January)
or Myhre et al. [2008] (averaged between approximately
January and February 2006) who estimated a TOA DRF of
approximately double our value. A strong reduction of the
incoming solar radiation at the surface is observed in the
Sahelian belt (around −20 to −60 W m−2).
[52] We estimated an averaged surface DRF of −28.27 W

m−2 in the Sahel region and a TOA DRF of −3.87 W m−2

(Table 3a), leading to an ATM DRF of 24.4 W/m2. This
compares well with work by Raut and Chazette [2008], who
found an average TOA DRF of −1.4 W m−2 at Niamey for
five case studies (between 26 January 2006 and 1 February
2006) and a mean ATM DRF of 19.8 W m−2 (AOD∼ 0.4 at
500 nm in their study).
[53] From radiative transfer calculations, Mallet et al.

[2008] reported a DRF efficiency at surface (TOA) of
−57.9 W m−2/AOT500 nm (−17.5 W m−2/AOT500 nm) at
Djougou for the period 17–24 January. RegCM3 estimations
at the surface (−61.0 W m−22/AOT500 nm) in the “Sahel”
subregion compare well with this value, although the TOA
DRF forcing is slightly underestimated (−8.35 W m−2/
AOT500 nm). The estimated ATM DRF efficiency is
52.64 W m−2/AOT500 nm.
[54] The effect of albedo can be seen in the BCOCex

simulation. The ATM DRF efficiency is about ∼68 W m−2/
AOT500 nm in the “Oceans” and “Sahel” subregions, while it
is 80.42 W m−2/AOT500 nm over “Desert” subregion. The
enhanced reflection of SW radiation above the bright sur-
face leads to more absorption of solar radiation in the bio-
mass burning aerosol layer.
[55] It is interesting to note, however, that when all

aerosols are considered (REF simulation), the ATM
absorption efficiency is stronger over the “Sahel” subregion
than over the “Desert” subregion (52.64 W m−2/AOT500 nm
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Figure 7. Regional clear sky aerosol radiative forcing for DJF at (a) top of the atmosphere in the SW,
(c) the LW, and (e) SW+LW, and at (b) surface in the SW, (d) the LW, and (f) SW+LW, and (g) DJF
AOT at 495 nm and (h) DJF column SSA at 495 nm. Red boxes illustrate the subdomain retained for
computing the averaged aerosol direct forcing mentioned in Tables 3a, 3b, 4a, and 4b.

MALAVELLE ET AL.: AEROSOLS RADIATIVE EFFECTS D08205D08205

14 of 22

100 Chapitre 3 - Modélisation de la saison sèche 2006 (AMMA SOP-0)



versus 37.61 W m−2/AOT500 nm, Table 4b). This can be
explained by the combination of the dust effects in the LW
regime. Dust aerosols emit radiation downward to the sur-
face, an effect which is more important in the “Desert”
subregion because of the greater concentration of dust
aerosol in this area. In addition, the SSA of the dust aerosols
over the “desert” subdomain is lower (more absorbing) than
over “Sahel” subregion. It illustrates that, the concentration
of coarse dust aerosols are higher close to dust source (i.e.,
lower SSA) compared to remote regions (higher SSA due to
the absence of coarse dust particles). The mean SSA in the
DUSTex simulation is 0.939 over in “Sahel” subregion
whereas it is 0.917 in the “Desert” subregion (Tables 3a
and 3b). This result is consistent with the work of
McConnell et al. [2008], who showed that the inclusion of
coarse mineral dust decreases SSA (in the visible range)
from 0.99 (fine mode only) to 0.90 (bulk aerosol).
3.3.2. Sensitivity to Aerosol Optical Properties
[56] The SSA of biomass burning aerosols can vary

greatly depending on the type of burnt vegetation and the
meteorological conditions. Johnson et al. [2008a] reported
SSA values spanning from 0.73 to 0.93 (±0.05) with a mean
value of 0.81 for aged BB aerosols. Because SSA controls
the absorption of SW and LW radiation, it is important to
consider the sensitivity of the radiative forcing to this optical

parameter. In that context, we performed several sensitivity
experiments varying the SSA of BC and OC. In the refer-
ence (REF) simulation, we used the values of SSA men-
tioned in Table 1. In simulations SSAm10 (and SSAp10) we
decreased (increased) the SSA of BC and OC by 10% in
order to cover the range of SSA measured during DABEX.
The new estimations of aerosol radiative forcing are
reported in Tables 4a and 4b. The total SSA for the mixture
of carbonaceous aerosols and dust aerosol in the REF sim-
ulation is about 0.83 over the gulf of Guinea while in the
SSAm10 and SSAp10 simulations it is 0.78 and 0.88,
respectively, for the DJF season. In terms of the DRF, the
deviation from the REF simulation is ±2.25 W m−2 at the
TOA. This value is significant compared to the magnitude
of estimated TOA DRF of −3.87 W m−2, and illustrates that
the uncertainty of about 10% on the aerosol absorbing
properties can result in an uncertainty greater than 50% in
terms of the TOA DRF. Over the ocean, the uncertainty in
terms of the TOA DRF is also significant, but not as large as
over vegetated land. Over the desert, the TOA DRF reverses
from negative values (−0.20 W m−2 and −0.82 W m−2 in the
REF and SSAp10 simulations, respectively) to a positive
value (+0.625 W m−2) in the SSAm10 simulation, illus-
trating the fact that aerosols can exert a warming or a
cooling of the “surface‐atmosphere” system depending on

Figure 8. Relative contribution of carbonaceous aerosol to the total extinction for DJF.

Table 3a. SW+LW DJF Radiative Forcing in W/m2 Over the Four Subdomainsa

Radiative Forcing (W/m2)

Land: Sahel
(5°N; 13°N) (10°W; 20°E)

Ocean: Gulf
(9°S; 5°N) (20°W; 8°E)

Land: Desert
(15°N; 28°N) (13°W; 30°E)

Ocean: Atlantic
(5°S; 25°N) (27°W; 18°W)

SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA

REF −28.27 24.40 −3.87 0.834 −24.597 19.841 −4.756 0.822 −10.417 10.218 −0.199 0.882 −16.646 11.465 −5.181 0.870
DUSTex −5.58 2.61 −2.97 0.939 −2.51 1.1 −1.41 0.941 −6.0 4.89 −1.10 0.917 −5.78 2.15 −3.62 0.938
BCOCex −23.04 21.99 −1.06 0.783 −21.97 18.88 −3.10 0.796 −4.81 5.75 0.94 0.78 −11.02 9.44 −1.57 0.79

aSee Figure 7c. The simulation BCOCex includes only carbonaceous aerosols. The simulation DUSTex includes only dust aerosols. The SSA values are
reported for the 500 nm wavelength.
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their absorption efficiency. Over the gulf of Guinea, where
biomass burning aerosols dominate, the SRF and ATM DRF
efficiency changes are about ±11.14 W m−2/AOT500 nm

(uncertainty of ∼14%) and ±17.0 W m−2/AOT500 nm

(uncertainty of ∼28%) for BB SSA varying from ±10%.

3.4. Atmospheric Heating Rate due to Aerosols

[57] As mentioned in section 3.2, one of the most
important points of our study concerns the very strong
absorption of radiation by aerosols observed in the West
African region and which leads to significant local diabatic
heating. In order to assess whether the heating due to the
simulated aerosol loading is realistic, we compare the
aerosol SW heating rate (K/d) diagnosed in RegCM3 with
offline single‐column radiative transfer calculations per-
formed using the Edwards and Slingo [1996] model (ES96
hereafter) to estimate the corresponding radiative heating
rates following the same method as Johnson et al. [2008a].
Aircraft measurements made by the UK Facility for Air-
borne Atmospheric Measurements (FAAM) BAe‐146 air-
craft during DABEX provided input data for aerosol
extinction profiles, and thermal and humidity profiles to the
ES96 model. The aerosol extinction was derived from a
nephelometer and particle soot absorption photometer and
was segregated into dust and BB components following
Johnson et al. [2008a]. The aerosol profiles measured dur-
ing this period (mid‐January to mid‐February 2006) are
assumed to be representative of the typical aerosol back-
ground during the dry season at Niamey. All calculations are
performed for cloud‐free conditions. The RegCM3 extinc-
tion profiles are taken from the simulation outputs at the
closest grid point to the Niamey location. It is important to
keep in mind that the ES96 calculations and RegCM3 cal-
culations assume different aerosol extinction profiles. The
accuracy of the RegCM3 heating rate profiles would depend
on the accurate simulation of a realistic aerosol extinction

profile. The aerosol SW heating rate in RegCM3 is com-
puted by saving the difference in the net SW flux between
calculations with aerosol and without aerosol at each call of
the RegCM3 radiative transfer routines. The radiative fluxes
difference is then converted into the SW heating rate. The
method implies that the same atmospheric thermodynamic
state is kept during the computation in order to avoid
feedback from the atmosphere due to aerosol radiative
effects.
[58] Figure 9 presents the comparisons between RegCM3

SW heating rate (plain line) and heating rate calculations
from the ES96 radiative transfer model (dashed line) are
represented. Figure 9 (left) shows the diurnally averaged
heating rates between December 2005 and January 2006,
while Figure 9 (right) shows the instantaneous value of
SW heating rate at noon averaged over the same period.
The DABEX and RegCM3 (December–January averages)
extinction profile (at 550 nm and 530 nm, respectively) are
also overlaid. The simulated aerosol extinction profile com-
pares reasonably with the DABEX observations. As dis-
cussed in section 3.2, the model simulates an elevated layer
dominated by carbonaceous aerosols around 850–600 hPa
and a lower layer between the surface and 800 hPa dominated
by mineral dust aerosols. However, as discussed previously,
the dust aerosol extinction is strongly underestimated in the
lowest part of the atmosphere at Niamey.
[59] In Figure 9 (left), aerosol SW heating rate profiles

from both the ES96 calculations and RegCM3 show a
maximum in the burning biomass layer. This results from
the lower SSA of biomass burning aerosols that absorb solar
radiation more efficiently than scattering dust aerosols. The
ES96 SW heating rate peaks around 700 hPa and reaches
diurnal average value of 0.4 K/d and 1.2 K/d for the noon
profile. The SW heating rates simulated by RegCM3 show a
similar pattern, with a peak around 700 hPa, but the mag-
nitude of SW heating is underestimated compared to the

Table 3b. SW+LW DJF Radiative Forcing Efficiency in W/m2/AOT500 nm Over the Four Subdomainsa

Radiative Forcing Efficiency (W/m2/AOT)

Land: Sahel
(5°N; 13°N) (10°W; 20°E)

Ocean: Gulf
(9°S; 5°N) (20°W; 8°E)

Land: Desert
(15°N; 28°N) (13°W; 30°E)

Ocean: Atlantic
(5°S; 25°N) (27°W; 18°W)

SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA

REF −60.99 52.64 −8.346 0.834 −76.683 60.243 −14.439 0.822 −38.340 37.608 −0.732 0.882 −64.848 44.663 −20.185 0.870
DUSTex −45.20 21.11 −24.09 0.939 −59.24 25.94 −33.3 0.941 −30.82 25.15 −5.68 0.917 −53.1 19.77 −33.33 0.938
BCOCex −70.99 67.73 −3.26 0.783 −80.11 68.82 −11.29 0.796 −67.2 80.42 13.21 0.78 −79.25 67.93 −11.32 0.79

aSee Figure 7c. The simulation BCOCex includes only carbonaceous aerosols. The simulation DUSTex includes only dust aerosols. The SSA values are
reported for the 500 nm wavelength.

Table 4a. SW+LW DJF Radiative Forcing in W/m2 Over the Four Subdomains for the REF Simulation and Simulations SSAm10 and
SSAp10a

Radiative Forcing (W/m2)

Land: Sahel
(5°N; 13°N) (10°W; 20°E)

Ocean: Gulf
(9°S; 5°N) (20°W; 8°E)

Land: Desert
(15°N; 28°N) (13°W; 30°E)

Ocean: Atlantic
(5°S; 25°N) (27°W; 18°W)

SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA

REF −28.27 24.40 −3.87 0.834 −24.597 19.841 −4.756 0.822 −10.417 10.218 −0.199 0.882 −16.646 11.465 −5.181 0.870
SSAm10 −32.30 30.942 −1.357 0.780 −28.74 26.12 −2.62 0.756 −11.284 11.908 0.624 0.862 −18.66 14.558 −4.104 0.832
SSAp10 −25.016 19.16 −5.855 0.879 −21.40 14.93 −6.47 0.875 −9.73 8.91 −0.82 0.898 −15.08 9.03 −6.05 0.900

aSee Figure 7c. REF simulation covers all aerosols with BC and OC optical properties from Table 1. SSAm10 (SSAp10) is similar to REF simulation
except that the BC and OC tracers SSA have been lowered (increased) by 10%.
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ES96 computation. This is directly a result of the underesti-
mation of the extinction by smoke aerosol at this location in
the simulation (as previously discussed). In addition, the
extinction and the SW heating rate (diurnally averaged) fields
averaged between 600 and 850 hPa for the whole domain are
shown in Figures 10a and 10b, corresponding to the layer
where absorbing carbonaceous aerosols dominate the aerosol
loading. The average aerosol extinction over the Sahel/ocean
range between 0.05 and 0.12 km−1 and the associated aerosol
heating rates are approximately 0.3–0.6 K/d. These values
are consistent with radiative transfer calculations based on
the DABEX mean aerosol profiles at Niamey.
[60] Above 600 hPa, the DABEX extinction profile is

assumed to be zero whereas in RegCM3, low extinction
values remain. Consequently, in the free troposphere, the
RegCM3 aerosol heating rate is nonzero and still significant

compared to the maximum value at 700 hPa. Similarly, in
the lowest troposphere, the BB aerosol extinction is higher
in RegCM3 than in the DABEX profile. Despite the large
underestimation of dust aerosols close to the surface, the
RegCM3 heating rate is slightly overestimated compared to
the heating rate from the ES96 calculations as a result of the
enhanced absorption of biomass burning aerosols, of which
there are greater concentrations in RegCM3. The relative
contribution of BB aerosols to the total aerosol extinction is
shown in Figure 10c.

4. Summary

[61] This study estimates the direct radiative forcing
(DRF) of aerosols over the West African (WA) region
which is dominated by mineral dust and biomass burning

Table 4b. SW+LW DJF Radiative Forcing Efficiency in W/m2/AOT500 nm Over the Four Subdomains for the REF Simulation and
Simulations SSAm10 and SSAp10a

Radiative Forcing Efficiency (W/m2/AOT)

Land: Sahel
(5°N; 13°N) (10°W; 20°E)

Ocean: Gulf
(9°S; 5°N) (20°W; 8°E)

Land: Desert
(15°N; 28°N) (13°W; 30°E)

Ocean: Atlantic
(5°S; 25°N) (27°W; 18°W)

SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA SRF ATM TOA SSA

REF −60.99 52.64 −8.346 0.834 −76.683 60.243 −14.439 0.822 −38.340 37.608 −0.732 0.882 −64.848 44.663 −20.185 0.870
SSAm10 −69.67 66.75 −2.927 0.780 −87.26 79.29 −7.965 0.756 −41.533 43.829 2.296 0.862 −72.70 56.71 −15.99 0.832
SSAp10 −53.964 41.33 −12.63 0.879 −64.98 45.33 −19.65 0.875 −35.80 32.78 −3.01 0.898 −58.746 35.19 −23.56 0.900

aSee Figure 7c. REF simulation covers all aerosols with BC and OC optical properties from Table 1. SSAm10 (SSAp10) is similar to REF simulation
except that the BC and OC tracers SSA have been lowered (increased) by 10%.

Figure 9. Heating rate associated to aerosols in K/d (yellow) and aerosols extinction profiles in km−1

(left) diurnally averaged between December 2005 and January 2006 and (right) noon averaged between
December 2005 and January 2006 at Niamey location. Dotted lines represent ES96 calculations (see text)
whereas solid lines represent RegCM3 calculations. Grey shaded area corresponds to the estimated uncer-
tainty of 50% associated to the ES96 aerosol heating rate profile.
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emissions. Although aerosols have an important influence
on the radiative energy budget in WA the DRF remains
uncertain. The goal of this study was to reduce such
uncertainties. We performed RegCM3 simulations over

West Africa for the dry season of October 2005 to April
2006. We focused our attention on the ability of the model
to simulate the aerosol loading, their optical properties,
vertical distribution and the regional distribution of aerosols

Figure 10. Averaged between 600 and 850 hPa of (a) aerosol heating rate, (b) aerosol extinction, and
(c) relative contribution of BB aerosol to total aerosol extinction averaged for DJF.
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and aerosol DRF. The simulations included the major aerosol
species: smoke aerosols from biomass burning, biofuel
combustion and domestic burning and mineral dust resulting
from the erosion of arid lands. Data from recent field
campaigns (DABEX, AMMA SOP‐0, and DODO) have
been used to evaluate and constrain our aerosol simulations.
[62] The modeled SSA was shown to vary during the

simulated period, reaching minimum values during
December–January as consistent with AERONET observa-
tions. During December–January, RegCM3 SSA values
dropped to 0.81–0.83 at 440 nm and 0.80–0.85 at 675 nm
when absorbing aerosols from biomass burning dominated
the aerosol mixture. During March and April, mineral dust
dominated and SSA increased to reach mean values of
0.90–0.92 at 440 nm and 0.94–0.96 at 675 nm.
[63] The modeled Aerosol Optical Thickness (AOT) was

generally in good agreement with AERONET measure-
ments obtained in the Sahelian belt. However, during strong
dust events, the model dust scheme showed weakness in
estimating the aerosol loading. Comparison of modeled
AOT with remote sensing retrievals showed a major dis-
agreement in central Africa, indicating both a possible
overestimation of biomass burning emissions or inaccurate
underestimation of AOT in satellite retrievals due to cloud
screening. Satellite observations showed a maximum of
AOT (∼0.7–0.8 at 550 nm) close to the region of Lagos but
comparison with the model suggest a possible underesti-
mation of FF and BF emissions in the anthropogenic
inventories. Further simulations with updated anthropo-
genic inventories are required in the future to address this
discrepancy.
[64] Comparisons with LIDAR measurements and aircraft

measurements from DABEX obtained at Niamey and
M’bour show the following: (1) The observed layering
(BB aerosol above dust) was well reproduced by RegCM3.
(2) The dust loading at low altitudes was underestimated
away from model’s preferential dust sources, in particular
under ∼10°N–15°N corresponding to the location of the
ITF. In contrast the model tends to overestimate dust
emissions close to the model’s dust source.
[65] The clear sky direct radiative forcing (DRF) of aero-

sols was estimated at TOA and SRF in both the SW and LW
spectral region. Over dark surfaces, the TOA DRF was
strongly negative, with values between −5.25 and −4.0W/m2.
Over bright surfaces such as desert, the TOA DRF was close
to zero (−0.15 W/m2), illustrating the absorbing nature of the
aerosol mixing. The large difference between SRF and TOA
DRF indicated that absorption of SW radiation was important
for radiative transfer in the atmospheric column. Conse-
quently special attention was made to evaluate the simulated
SW heating rate induced by the aerosol.
[66] The SW heating rates associated with the aerosols

were diagnosed by RegCM3 and compared with single
column radiative transfer calculations based on DABEX
measurements for the location of Niamey. The results of the
single column radiative transfer calculations show a maxi-
mum heating rate in the layer dominated by BB aerosols
(typically between 850 and 600 hPa). Diurnal average and
noon average SW heating rates reached moderate–high values
of 0.40 K/d and 1.2 K/d, respectively, for December–January
conditions. RegCM3 calculations showed a peak in the
heating rate in the same altitude range as the single column

DABEX results. This was consistent with a reasonable ver-
tical distribution of BB aerosols. However, the model
strongly underestimated the magnitude of the heating rates
(∼80% lower in the BB layers). This was due to the under-
estimation of the total extinction (and hence absorption) by
smoke aerosol at this location in the RegCM3 simulation. At a
more regional scale, in areas where the smoke extinction
profiles were comparable to the DABEX measurements at
Niamey, the RegCM3 SW heating rates agreed well with
offline radiative transfer calculations. This agreement gives a
certain confidence in the modeled aerosol optical properties,
which are very important for the climatic impact of smoke
aerosol. More systematic comparisons of RegCM3 estima-
tions with SW heating rates retrieved from the CALIOP
LIDAR aboard CALIPSO spacecraft [Lemaître et al., 2010]
may provide a better validation approach by allowing a more
comprehensive regional assessment.
[67] The study concludes that RegCM3 may benefit from

new information regarding dust refractive indices obtained
during AMMA [McConnell et al., 2010]. Future work is
planned to incorporate and test this information in the
RegCM3 model. Improvements to dust LW optical proper-
ties may enable a better assessment of the LW direct radi-
ative forcings of dust particles, which remain poorly
estimated. Another issue flagged in this study is that the
parameterization of Alfaro and Gomes [2001] used to sim-
ulate the size distributed dust emission flux in RegCM3 is
not well constrained regionally and may lead to the over-
estimation of the fine mode dust emission. Improvements to
the scheme following Crumeyrolle et al. [2010] should be
considered in future research. Finally, further research will
explore the possible mixing between BB and mineral dust
aerosols over the West African region.
[68] The following step to the work presented in this paper

will be to extend the period of simulation in a new study
focusing on the impact of mixed aerosols (BB and mineral
dust) on the WA regional climate. This work is ongoing and
should complement previous studies performed with the
same model but with dust only [Solmon et al., 2008].
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3.4 Synthèse de l’article et Conclusion du chapitre

Cet article présente une évaluation du modèle RegCM3 au travers de la simulation de la sai-
son sèche 2006. Le forçage radiatif des aérosols de feux de biomasse en complément des aérosols
désertiques est estimé ainsi que les conséquences sur les taux d’échauffement atmosphérique.
Les principaux résultats présentés ci-dessus peuvent être résumés ainsi :

- L’albédo de simple diffusion estimé par RegCM3 varie significativement au cours de la
saison sèche de façon similaire aux observations AERONET/PHOTONS. Ceci illustre la contri-
bution croissante des aérosols de feux de biomasse (maximale entre décembre et janvier) et met
en évidence que la périodicité des émissions est bien reproduite par l’inventaire bbAMMA sur
la région. Pendant les mois de décembre et janvier, l’albédo de simple diffusion simulé à 440 nm
au-dessus du Sahel se situe entre 0.81 et 0.83 quand les aérosols de feux de biomasse dominent
le mélange atmosphérique. Pendant les mois de mars et avril pour lesquels l’aérosol désertique
domine, l’albédo de simple diffusion simulé à 440 nm se situe entre 0.90 et 0.92.

- La répartition spatiale et verticale des aérosols désertiques et des aérosols de feux de
biomasse a été analysée. La structure verticale a notamment été comparée aux observations
LIDAR du coefficient d’extinction au niveau des sites de Niamey (Niger, relativement proche
des zones sources) et du site de M’Bour (Sénégal, plus loin des sources dans la zone d’export
en direction de l’océan Atlantique). On montre que la stratification des couches est correc-
tement capturée dans les simulations effectuées. En effet, les aérosols de feux de biomasses
sont essentiellement contenus dans une couche comprise entre 2 et 5km d’altitude tandis que
l’aérosol désertique est présent essentiellement dans le premier km de l’atmosphère. En terme
d’amplitude cependant, les profils d’extinction simulés au niveau du site de M’Bour ne sont pas
toujours satisfaisants. Ces biais semblent illustrer les faiblesses de RegCM quant au transport
longue distance des aérosols. Pour approfondir cela, il serait intéressant d’étudier le transport
des aérosols depuis leurs zones sources vers les zones océaniques. Une approche possible pour-
rait consister à considérer les données du LIDAR CALIOP (Winker and Hunt, 2007) embarqué
sur la plateforme satellitaire CALIPSO. Bien que la fauchée du LIDAR ne permette qu’une
couverture géographique très restreinte, le nombre important de mesures disponibles (instru-
ment opérationnel depuis juin 2006) pourrait être utilisé pour obtenir une climatologie de la
répartition horizontale et verticale des aérosols en Afrique de l’ouest. Ces données présentent
d’autant plus d’intérêt qu’elles complètent le manque d’information liée à l’absence de pho-
tomètre dans certaines zones, notamment au centre du continent où des désaccords entre AOT
simulée et AOT observée par les satellites sont constatés.

- Les charges d’aérosols à l’échelle régionale ont été étudiées au travers des champs
d’épaisseur optique à 500 nm. Les simulations proposent des estimations en bon accord à l’échelle
locale (comparaison avec les sites AERONET/PHOTON) et régional. En moyenne sur la zone
Sahélienne/Golfe de Guinée, l’épaisseur optique pendant DJF 1 simulée par RegCM vaut 0.401
(à 500 nm). Cette valeur se compare bien avec les produits satellite : respectivement 0.367, 0.343
et 0.392 pour MISR, MODIS, et PARASOL (à 500-550 nm).

- Cependant, l’épaisseur optique à 500 nm simulée pendant DJF présente un maximum au
centre de l’Afrique alors que les estimations satellites montrent un maximum au-dessus du golfe
de Guinée. Les aérosols de feux sont par ailleurs observés plutôt au sud du Nigeria et du Benin
par les satellites, alors que le modèle donne des épaisseurs optiques plus élevées à l’est, en accord
avec les mesures du CO restituées près de la surface par le satellite MOPITT. MOPITT montre
également que la distribution de CO totale concorde bien avec celle de l’AOT donnée par les
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autres satellites. Ceci semble donner un certain niveau de confiance quant à la localisation des
zones sources d’aérosols de feux de biomasse données par les inventaires bbAMMA. Plusieurs
hypothèses sont proposées pour expliquer ces désaccords :

• Les inventaires utilisés fournissent une estimation trop forte des émissions dans cette zone. Il
est possible qu’une part de la sous-estimation de l’AOT au-dessus du golfe de Guinée puisse
être liée aux émissions par les méga-cités africaines (e.g. Lagos) où l’industrie pétrolière est
mal ou non prise en compte dans les inventaires anthropiques.

• Les produits satellites ne représentent pas correctement la réalité des champs d’aérosols. En
effet, les produits satellites fournissent des observations pour des pixels de ciel clair uni-
quement. Compte tenu du fort couvert nuageux présent en cette saison au-dessus du golfe,
on peut se demander si le maximum d’observations ne correspondrait pas à des situations
synoptiques particulières permettant de dégager l’atmosphère (e.g. fort Harmattan chargé
essentiellement en aérosol désertiques).

• La dynamique et les paramétrisations physique du modèle sont imparfaites. L’analyse des
profils d’extinction au niveau de M’Bour semble en effet illustrer les difficultés du modèle
à advecter à longue distance les aérosols.

Ce dernier point suggère plusieurs améliorations possibles du modèle RegCM :

� un processus physique important du point de vue des aérosols pouvant avoir une influence sur
la charge atmosphérique en particules, est le dépôt (sec et humide). Le dépôt sec en parti-
culier, est décrit au premier ordre (pour les aérosols de feux de biomasse) et est représenté
par une vitesse moyenne qui reste constante au cours de la simulation. Ce puits pour les
aérosols ne prend donc pas en compte la dynamique des particules (vieillissement chimique,
influences météorologiques). Les valeurs de vitesses de dépôt sec retenues (une pour les
zones terrestres et une pour les zones océaniques) restent donc une source d’incertitudes.
Pour pallier aux incertitudes liées à la représentation du dépôt sec, un développement
possible, pourrait consister à tirer parti des observations issues du réseau IDAF (IGAC 2-
DEBITS 3-AFrique) afin de mieux caractériser les processus de dépôt, et cela de manière
spécifique à l’aérosol africain.

� Le dépôt humide, bien que moins prépondérant pendant la saison sèche, peut également avoir
un rôle important sur le retrait des aérosols de l’atmosphère. Tout comme le dépôt sec, le
dépôt associé aux processus humides restent décrit simplement dans RegCM. En particu-
lier, l’absence d’un schéma d’activation des aérosols en gouttelettes nuageuses constitue
une absence de puits pour les aérosols et pourrait éventuellement expliquer en partie la
surestimation de l’AOT près des zones sources d’aérosols de feux. En effet les aérosols de
feux de biomasse présentent une bonne hygroscopicité, faisant d’eux des noyaux de conden-
sation nuageux efficaces.

� La distribution granulométrique des aérosols désertiques n’a pas été analysée dans cette
étude. Cependant, c’est un paramètre important, tant du point de vue des propriétés
optiques que de celui des émissions et du transport. Certains travaux ont proposé une
réévaluation de la distribution en taille pour représenter la granulométrie de l’aérosol
désertique à l’émission en Afrique de l’ouest (chap. 2). Par exemple, l’étude de Crumey-
rolle et al. (2010) montre que la nouvelle distribution en taille des aérosols désertiques à
l’émission déterminées lors de la campagne AMMA améliore les simulations effectués avec
le modèle MESO-NH par rapport a la simulation effectuée avec la distribution en taille
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d’Alfaro and Gomes (2001) (distribution actuellement considérée dans RegCM).

- A l’issue de cette simulation, le forçage radiatif direct des aérosols a été estimé au sommet
de l’atmosphère (TOA), dans l’atmosphère (ATM) et en surface (SRF). Le forçage radiatif direct
TOA est très sensible à l’albédo de simple diffusion des aérosols ainsi qu’à l’albédo de la surface.
Au-dessus des surfaces sombres (océans, terres recouvertes de végétation), le forçage radiatif
direct TOA (visible + infrarouge) moyenné entre décembre et février 2006 est compris entre
-5.25 W/m2 et -4.0 W/m2. Au-dessus des surfaces les plus réfléchissantes (les zones désertiques)
celui-ci peut devenir positif localement (i.e. réchauffement du système terre atmosphère). Sur le
Sahara, le forçage radiatif direct TOA est ainsi proche de zéro avec une valeur moyenne estimée
à -0.15 W/m2. La grande divergence entre le forçage radiatif direct TOA et le forçage radiatif
direct SRF indique que l’absorption du rayonnement visible par les aérosols est importante
au sein de l’atmosphère. Cela se traduit par un forçage radiatif direct atmosphérique compris
entre +11.47 et +24.40 W/m2 au-dessus du Sahara et du Sahel respectivement, indiquant un
réchauffement diabatique important de l’atmosphère.

- Plusieurs expériences ont été menées dans lesquelles sont considérés (i) aérosols de com-
bustion et aérosols désertiques (ii) aérosols désertiques seulement (iii) aérosols de combustion
seulement. Ceci permet d’estimer la contribution de l’aérosol de feux de biomasse au forçage
radiatif direct au niveau atmosphérique. Ainsi, celle-ci a été évaluée à 95% et 90% au-dessus
du Golfe de Guinée et du Sahel respectivement en moyenne saisonnière. La prise en compte
de ces aérosols explique quant à elle respectivement 45% et 50% du forçage radiatif direct en
surface au-dessus de ces mêmes sous-régions, en bon accord avec les estimations déduites des
mesures in-situ durant AMMA/DABEX (Haywood et al., 2008). Cependant, ces estimations, par
opposition aux mesures locales dans le temps effectuées pendant AMMA/DABEX, sont calculées
à l’échelle de la saison. Cela illustre bien le rôle significatif de l’aérosol de feux de biomasse
dans le bilan radiatif en saison sèche et la nécessité de considérer cette espèce dans des études
d’impact.

- Associé à ces forçage radiatif ATM, nous avons estimé un taux d’échauffement moyen en
DJF d’environ 1.2 K/jour à 12H UTC dans la couche d’aérosols de feux de biomasse au voisinage
de Niamey. A l’échelle régionale le taux d’échauffement est typiquement compris entre +0.2 et
+0.6 K/jour en moyenne journalière durant la saison sèche au-dessus du Sahel dans la couche
d’aérosols de feux de biomasse.

Le forçage radiatif direct exercé par les aérosols ouest africain, et plus particulièrement
l’aérosol de combustion, suggère que des modifications thermodynamiques non négligeables de
l’atmosphère ouest africaine sont susceptibles de se produire à l’échelle de la saison (traduites
ici au travers de l’estimation des taux d’échauffement). Par extension, le climat de la région
pourrait être alors affecté. L’évaluation faite de la simulation sèche 2006 indique que malgré
certains défauts, le modèle RegCM semble raisonnablement adapté pour étudier ces questions.
Cela nous conduit donc à nous intéresser maintenant à l’impact climatique des aérosols de feux
de biomasse et des aérosols désertiques dans le chapitre suivant.
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Jusqu’à présent, les études en Afrique Saharienne et Sahélienne de l’impact climatique des
aérosols atmosphériques ont principalement porté leur attention sur les poussières minérales
(cf. section 2.3.2). Un manque d’informations concernant l’impact potentiel des aérosols de feux
de biomasse persiste. Or, le précédent chapitre nous a renseigné sur le rôle des aérosols de
feux de biomasse, en terme de forçage radiatif direct, en complément de celui des aérosols
désertiques. Du point de vue climatique, il apparaı̂t alors intéressant d’étudier les conséquences
de ce forçage. Ceci fait l’objet de ce chapitre.

Comme cela a été montré au cours des deux premiers chapitres, le signe du forçage radiatif
direct des aérosols (positif ou négatif) ainsi que ses rétroactions associées sont extrêmement
sensibles aux propriétés d’absorption de la population de particules. Des erreurs d’estimation
importantes peuvent apparaı̂tre si l’albédo de simple diffusion est mal contraint dans le code de
transfert radiatif même si la charge en particules (épaisseur optique) est correctement simulée
par le modèle.

Dans cette problématique, il nous est apparu important de nous concentrer sur la restitution
de ce paramètre dans nos simulations climatiques. Depuis peu, certains produits satellites no-
vateurs ont commencé à fournir des informations sur les propriétés absorbantes des aérosols en
plus des estimations classiques de l’épaisseur optique (OMI Jethva and Torres 2011 ; PARASOL
Dubovik et al. 2011 ; MODIS-Deep Blue Hsu et al. 2004 ; MISR Kahn et al. 2010). Ainsi afin de
mieux comprendre la répartition très variable du mélange d’aérosols dans la région, nous avons
complété notre approche de modélisation avec ces données.

Cet aspect est tout d’abord discuté en détail dans la première partie de ce chapitre sous la
forme d’une publication. La seconde partie aborde une étude de l’impact climatique des aérosols
de feux de biomasse et des aérosols désertiques pour la saison sèche où les deux espèces co-
existent. Par impact climatique nous entendons ici l’impact climatique à court terme puisque les
simulations effectuées se focalisent sur une période de six années (2001-2006).

4.1 Stratégie de modélisation

Pour cette étude, nous avons utilisé le modèle RegCM3 pour simuler le climat Ouest africain
sur la période 2001-2006. Cette période est choisie car elle correspond à la période pour laquelle
les inventaires de feux de biomasse (bbAMMA) sont disponibles (Liousse et al., 2010). Dans cette
étude, nous ne considérons pas les émissions de gaz à effet de serre (e.g. CO2) associées aux
feux de biomasse. Seules les émissions de carbone suie et de carbone organique sont prises en
compte au travers des inventaires bbAMMA fournis à une résolution temporelle journalière et
une résolution spatiale de 0.25×0.25. Le modèle est intégré d’avril 2000 à février 2007. Nous ne
considérons pas dans notre analyse les neufs premiers mois de simulation qui sont considérés
ici comme le temps nécessaire à la mise en équilibre du modèle (spin-up).

Trois expériences sont menées en parallèle : une première expérience servant d’expérience de
contrôle (expérience REF) dans laquelle aucun aérosol n’est considéré. Les deux expériences sui-
vantes intègrent respectivement les impacts des aérosols désertiques (expérience DUST) et les
impacts des aérosols de feux de biomasse et des aérosols désertiques (BBDUST). Les résultats
de chaque expérience correspondent à une moyenne d’un ensemble de cinq simulations pour
lesquelles les conditions initiales sont modifiées (ici la date initiale de début des simulations)
afin de réduire la contribution de l’erreur liée à la variabilité interne du modèle sur la réponse
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FIGURE 4.1 – Altimétrie (en mètre) de la région illustrant le domaine de simulation

climatique.

D’un point de vue des aérosols et des paramétrisations retenues, le modèle est configuré de
manière similaire à l’étude du chapitre 3. Le domaine de simulation couvre l’Afrique de l’ouest et
s’étend approximativement entre 10S-35N et 25W-35E (Fig. 4.1) avec une résolution horizontale
de 45 km. Pour des raisons de coût numérique, nous avons abaissé la résolution verticale de 23
niveaux à 18. Dans le cadre de notre étude, ce changement n’a pas montré d’effet significatif sur
les champs d’aérosols simulés. Les conditions aux limites qui forcent RegCM3 ont été changées.
Nous avons considéré les ré-analyses du centre européen de prévision (ECMWF/ERA-Interim)
plus adaptées pour cette région (Sylla et al., 2009). La température de surface océanique est fixe
et prescrite à partir des données en moyenne hebdomadaire OISSTs de la NOAA 1.

4.2 Évaluation du module optique de RegCM3 pour des simulations
long terme (2001-2006) : Focus sur l’absorption (Article 2)

Tout d’abord, nous discutons ici les résultats concernant les propriétés optiques simulées sur
la région. Nous avons plus particulièrement focalisé cette analyse sur les propriétés d’absorption
(épaisseur optique d’absorption et albédo de simple diffusion) des particules comme mentionné
précédemment. Ces résultats sont présentés ici sous la forme d’une publication en cours de
soumission à Atmospheric Chemistry and Physics Discussions.

1. U.S. National Oceanic and Atmospheric Administration
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Abstract

The West African region is characterized by large concentrations of smoke and biomass
burning aerosols, which could significantly modify the regional radiative budget and the hy-
drological cycle. Here, we propose long-term (2001-2006) RegCM simulations of aerosol optical
properties over West Africa together with their spectral dependences. Results of simulations
are evaluated at local and regional scale by using surface network (AERONET/PHOTONS) and
remote sensing observations (MODIS, MISR, OMI) especially during the dry season, December-
January-February, DJF. New original satellite retrievals are tested and compared to RegCM
simulations. Concerning AOD, we obtain values in agreement with AERONET/PHOTONS ob-
servations at the local scale but some differences clearly appear between simulated AOD and
regional MISR, OMI and MODIS view, especially over (1) the central Africa and (2) the gulf of
Guinea during DJF. Concerning simulated SSA (for visible wavelengths), our results display (1)
comparable values with level 2 AERONET/PHOTONS local observations together with (2) non
negligible differences with satellite (MODIS Deep blue, OMI and MISR products) observations.
In most cases, satellite SSA is found to be higher than those simulated by RegCM and retrieved
through AERONET/PHOTONS network. In parallel, we also note significant differences on
retrieved SSA from each satellite (OMI, MISR, MODIS Deep Blue) remote sensing techniques
over this specific region. Finally, our work highlights that the spectral dependence of aerosol
optical properties is a useful parameter to adapt so that modeled simulations should be be better
evaluated and constrained.

1 Introduction

Africa is the world’s largest source of biomass burning (BB) and mineral dust aerosols
(Prospero and Lamb, 2003; van der Werf et al., 2006). In the arid northern part, atmospheric
aerosol loads are largely influenced by large amounts of mineral dust aerosols. These mineral
dust particles are emitted continuously during the year and are able to modulate the radiative
balance both at local (Slingo et al., 2009) and regional scales (Grini et al., 2006; Solmon et al.,
2008; Milton et al., 2008; Mallet et al., 2009; Cavazos et al., 2009). Intense events of dust uplift
that regularly occur, have ever been well documented (e.g. Myhre et al., 2003; Slingo et al., 2006;

117



118 Chapitre 4 - Impacts climatiques des aérosols

Heinold et al., 2007; Tulet et al., 2008; Crumeyrolle et al., 2010). Many studies account for the
dusty outflow and its ageing from the West Africa towards Atlantic Ocean (Schepanski et al.,
2009; Dall’Osto et al., 2010).

In the western part of the continent, the atmosphere is also heavily loaded by carbonaceous
aerosols from anthropogenic and biomass burning sources (Liousse et al., 1996; Cooke et al.,
1999; Junker and Liousse, 2008; Liousse et al., 2010). Biomass burning emissions are likely
to be the dominant contributor among these sources of carbonaceous aerosols in the region
(Liousse et al., 2004; Myhre et al., 2008). These follow a seasonal cycle with intense fire events
during dry season (December to February) and lowest ones during wet season (Roy et al., 2008).
Remote sensing observations of the fine mode aerosol optical thickness (AOT) show that biomass
burning aerosols are a major contributor to the total bulk AOT in West Africa during dry season
(Tanré et al., 2001).

At present, most of 3D numerical exercises (Yoshioka et al., 2007; Solmon et al., 2008; Konare
et al., 2008; Sud et al., 2009; Lau et al., 2009) have been mainly focused on the effect of dust
aerosols on the West Africa regional radiative budget through their direct and semi-direct radia-
tive effects. The associated feedbacks due to dust particles on the hydrological cycle and on the
atmospheric dynamic of the West African monsoon have been also estimated in recent studies
(Lau et al., 2009; Huang et al., 2009a,b; Klüser and Holzer-Popp, 2010; Perlwitz and Miller, 2010;
Zhao et al., 2011). As the West African atmosphere is also heavily loaded by smoke aerosols
resulting from the incomplete combustion of fossil fuels, biofuels (domestic fire) and biomass
burning (Liousse et al., 1996; Cooke et al., 1999; Junker and Liousse, 2008; Liousse et al., 2010)
and due to the ability of such aerosols to significantly modify the radiative budget (Haywood
et al., 2008; Johnson et al., 2008b; Mallet et al., 2008), it appears necessary to investigate the
possible impact of the total bulk aerosols on the regional climate, including smoke particles.

Such a study firstly requires controlling the total bulk optical properties before investigating
the possible climatic feedbacks. Indeed and contrary to mineral dust particles (i.e., moderate
absorbing particles), smoke aerosols are able to strongly absorb (Johnson et al., 2008b) solar
radiations and consequently modify the radiative heating profiles of the atmosphere. In that
sense, this critical optical property (absorbing efficiency), need to be rigorously evaluated. In
that frame and thanks to new original satellite retrievals (MODIS Deep blue, MISR and OMI
products), together with surface remote sensing techniques (AERONET/PHOTONS inversions),
we test our results of simulations in terms of Aerosol Optical thickness (AOT), Absorption Ae-
rosol Optical Thickness (AAOT) and Single Scattering Albedo (SSA). Furthermore, the spectral
dependence of optical properties is also investigated. This work represents, to our knowledge,
the first inter-comparison study using these new aerosol satellite products (at different wave-
lengths) and 3D regional modelling outputs.

Based on dust parameterizations of Zakey et al. (2006) and Solmon et al. (2008), we per-
formed, over the period 2001-2006, aerosol optical properties simulations over West Africa. As
mentioned above, in addition to dust aerosols, biomass burnings and fossil fuels carbonaceous
aerosols are also considered in this modelling exercise. Thus, the seasonal variability of bulk
aerosol optical properties are evaluated thanks to outputs not only fitted to AERONET products
but also to those supplied by MODIS Deep Blue, MISR or OMI satellites. Our study enables
to check the variability of the atmospheric aerosol loading and absorbing optical properties at
regional scale.

The paper is structured as follows. In section 2, we describe the methodology and data used
in this work. The modelling assumptions regarding aerosols and RegCM setups are described
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in section 2.1. The observations used for comparisons with model outputs are detailed in sec-
tions 2.2 and 2.3. The results are discussed in section 3. We first compare the modelled results
to AERONET/PHOTONS ground-based network in section 3.1. The regional comparisons of
simulated and retrieved AOT and SSA over land and ocean are discussed in section 3.2. The
spectral dependence of AOT and AAOT are discussed in section 3.3. Concluding remarks and
perspectives are summarized in section 4.

2 Methodology and data

We use in this work the RegCM3 model developed at the Abdus Salam International Centre
of Theoretical Physics (ICTP) (Giorgi and Mearns, 1999; Pal et al., 2007) to investigate the spa-
tial and temporal variability of aerosol optical properties in West Africa. In these simulations,
we consider dust aerosols emitted from the erosion of arid soils, and carbonaceous and sulphate
aerosols resulting from Biomass Burning (BB), combustion of Bio-Fuel (BF) together with Fossil
Fuel (FF). We simulate the period spanning from January 2001 to January 2007 as reported by
Solmon et al. (2008).

In this study, we focus our analyses on aerosols fields, in particular the aerosol absorption
property. In fact, aerosol absorption (typically expressed in terms of aerosol single scattering
albedo) is one of the largest contributor to the total uncertainty in aerosol direct radiative forcing
(McComiskey et al., 2008). At present, most comparisons between models and satellite have been
conducted with AOT. In order to evaluate the accuracy of RegCM simulations, we compare mode-
led aerosols optical properties outputs to data retrieved from local remote sensing observations
(AERONET/PHOTONS ground-based network) together with those obtained from current gene-
ration of Earth Observatory System and A-train spaceborne instruments, providing a regional
picture conversely to local stations. To strengthen our comparative approach at regional scale
we consider aerosols retrievals from three different sensors including the Multi-angle Imaging
SpectroRadiometer (MISR), the Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) and
the Ozone Monitoring Instrument (OMI). All these sensors not only offer the advantage of esti-
mating the aerosol optical thickness, but give also estimation of aerosols absorption properties
through the AAOT and SSA. Future promising developments are conducted using PARASOL
(Dubovik et al., 2011) but the data are not available at present. Besides, another benefit of
these products is that they provide near-global daily distribution of aerosol optical properties
at multiple wavelengths. This allows to investigate the spectral dependence of aerosol optical
properties. The following subsections shortly describe the model setups and the different useful
measurements.

2.1 The RegCM3 Model, configuration and aerosol optical properties

The RegCM modeled domain covers Western Africa (∼ 20W -40E , 5S-35N), with a 45 km
horizontal resolution on 18 hydrostatic sigma levels in the vertical . The model is driven at
boundaries by the ERA Intererim reanalysis (Simmons et al., 2007). Model setup and parame-
terizations are similar to that described in Malavelle et al. (2011). We briefly remind here some
of the aerosol assumptions considered in this study. First, dust aerosol emissions are prescribed
by an online dynamical scheme (Zakey et al., 2006) which follows the saltation (horizontal flux)
and sandblasting (vertical flux) parameterizations from Marticorena and Bergametti (1995) and
Alfaro and Gomes (2001), respectively. The dust aerosols are represented by four tracers binned
into [0.1-1.0 μm ; 1.0-2.5 μm ; 2.5-5.0 μm ; 5.0-20 μm] in diameter. Secondly, emissions of carbo-
naceous and sulphate aerosols are prescribed by inventories dataset. The bbAMMA inventories



120 Chapitre 4 - Impacts climatiques des aérosols

are based on the Système Probatoire d’Observation de la Terre (SPOT) vegetation burnt area
products (Michel et al., 2005; Liousse et al., 2010). Anthropogenic (FF and BF) aerosol emissions
are based on the Junker and Liousse (2008) inventory. Carbonaceous aerosols are represented
by two tracers BC and OC standing for Black carbon and Organic Carbon.

The RegCM model enables to follow the evolution of the mass concentration of externally-
mixed aerosol tracers. The AOT is estimated by multiplying the mass extinction efficiency (the
extinction normalized by the mass, Kext in m2/g), to the prognostic mass of each tracer and is
then vertically integrated. The spectral dependence of AOT provides also additional information
and enables us to distinguish between fine anthropogenic aerosols (e.g. carbonaceous aerosols
from pollution and/or combustion) and natural particles (mainly dominated by coarse aerosols
such as mineral dust or sea salt). The spectral dependence of AOT can be represented in term of
AOT Angstrom Exponent (AEAOT ) expressed as :

AEAOT (λ1,λ2) = −
ln

(
AOT (λ1)
AOT (λ2)

)

ln
(
λ1
λ2

) (4.1)

Where λ1 and λ2 are the radiation wavelengths. For typical aerosols mixture observed in
West Africa, AEAOT between 440 and 870 nm is lower than 0.5 when coarse mineral dust do-
minate the mixture while it is above 1 when fine smoke particles are present. The AOT can
be discriminated in the sum of absorption AOT and scattering AOT corresponding to the two
pathways of the light extinction. In a similar way to AEAOT we can define an AE for SSA (AESSA)
and AE for AAOT (AEAAOT ) that better help to identify the different type of aerosols and to make
comparisons with observed data. Indeed, biomass burning and dust aerosols spectral absorption
have different slopes. Russell et al. (2010) reported AEAAOT encompassed between 2 and 3 for
dust aerosols, whereas values around 1.45 for biomass burning aerosols.

As mentioned in Malavelle et al. (2011), we took advantage of AMMA-SOP0 in-situ observa-
tions to update biomass burning BC and OC tracers optical properties parameterizations used
in RegCM3. These optical calculations are based on the measured mass size distributions of
aged smoke aerosols obtained from Dekati impactor measurements at Djougou (Northern Be-
nin) during AMMA-SOP0 (Pont et al., 2009). As biomass burning aerosols may exhibit varying
optical properties depending on the weather conditions, the combustion phase and the type of
vegetation burnt (Reid et al., 2005) it was worth considering specific optical properties of the
biomass burning aerosols over this region. As an example, the low dry smoke SSA (∼ 0.81 at 550
nm, Johnson et al. 2008b) estimated during AMMA-SOP0 differs from the one obtained during
SAFARI 2000 over South-Africa (SSA in the range 0.83-0.92 for aged biomass burning aerosol
and a mean value of 0.88 at 550 nm, Haywood et al. 2003b).

Based on the mass ratio at emission between OC and BC in bbAMMA inventories and the
work of Pont et al. (2009), we estimate mean mass extinction efficiency (Kext ) for biomass burning
aerosols equal to 6.35 m2/g (at 500 nm). This value is found to be consistent with the one (5.8
m2/g at 550 nm) reported by (Johnson et al., 2008b) during DABEX campaign in West Africa.
As previously noted, such values slightly differ to the one (5.0 m2/g at 550 nm) reported by
Haywood et al. (2003b) during SAFARI 2000 (using identical techniques and corrections).

The optical properties (between 440 and 675 nm) of BC,OC and DUST tracers used as inputs
in radiative transfer modelling (Kext , SSA and asymmetry parameter) are summarized in Table
4.2. The optical properties for dust aerosols are similar to those detailed by Solmon et al. (2008).
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BC OC

Wavelength (nm) 440 500 675 440 500 675

Kext (m²/g) 16.90 14.12 12.03 6.46 5.06 4.06

SSA 0.394 0.386 0.395 0.921 0.918 0.914

g 0.618 0.590 0.560 0.690 0.650 0.668

(a)

DUST Bin 1 DUST Bin 2 DUST Bin 3 DUST Bin4 

Wavelength (nm) 440 500 675 440 500 675 440 500 675 440 500 675

Kext (g²/m) 1.89 2.45 2.93 0.777 0.86 0.75 0.36 0.38 0.44 0.18 0.17 0.19

SSA 0.935 0.958 0.974 0.873 0.904 0.876 0.777 0.825 0.862 0.693 0.709 0.764

g 0.609 0.644 0.746 0.778 0.765 0.549 0.801 0.813 0.807 0.888 0.878 0.860

(b)

FIGURE 4.2 – Mean dry optical properties for BC, OC and DUST tracers used in the RegCM simulations
presented here.

2.2 Ground-based AERONET/PHOTONS network

AERONET/PHOTONS is the federated network of data archive system and ground based
sun-photometers routinely performing sun and sky radiance measurements to retrieve global
aerosols properties (Holben et al., 1998). Along with AOT observations, AERONET/PHOTONS
aerosol retrieval algorithm delivers the complete set of aerosol parameters (retrieved over the
whole atmospheric column) including volume size distribution, single scattering albedo, re-
fractive index and asymmetry parameter (and their spectral dependence between 440 nm and
1020 nm, Dubovik et al. 2002). In this study, we focus our comparisons between the simulated
RegCM3 AOT and SSA and the AERONET/PHOTONS level 2.0 (cloud-screened and quality-
assured) sky radiance data and level 2.0 sky radiance inversions (at 440 and 675 nm). Estimates
of the uncertainties for AOT are 0.015 at wavelengths greater than 440 nm while uncertainty in
terms of SSA is estimated to be 0.03 for AOT > 0.2 (0.07 for AOT< 0.2) (Dubovik et al., 2000).
Five sites of West Africa (Djougou (Benin), Banizoumbou (Niger), Ilorin (Nigeria), Agoufou
(Mali) and Capo Verde (Senegal)) are selected as they present a long-time period of observations
that fits well to the period of simulation. In addition, the geographic positions of the sites allow
us to consider different aerosol mixtures. Indeed, the sites located in the Sahelian belt (South
of Saharan desert < 15N) are close to the BB sources during wintertime while Capo Verde is
usually dominated by dust particles within the African dust outflow.

2.3 Satellite observations of aerosols properties

To evaluate the modeled outputs at regional scale, spatialized satellite data are used. As
mentioned previously, we used in this work the MODIS, MISR and OMI sensors that deliver
aerosol absorbing properties products.

2.3.1 MODIS

MODIS is a 36-channel spectrometer (0.412-14.2 μm) with daily global coverage. MODIS
observes detailed aerosol properties with spatial resolution ranging from 0.25-1 km through
measurement of spectral radiances. The MODIS retrieval algorithm (hereafter referred as the
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MODIS standard algorithm) uses two separate ways to derive aerosol characteristics , with one
over ocean (Tanré et al., 1997) and one over land based on the dark target approach (Kaufman
et al., 1997). In parallel to the aerosol retrievals classically conducted over the dark vegetation,
the Deep Blue aerosol algorithm (Hsu et al., 2004) was developed to infer aerosol properties over
highly reflective surfaces, using the blue channels radiance measurements. When the retrieval
algorithm successfully identifies the aerosols scene as ”Fine or Mixed Aerosols”, the correspon-
ding values of AOT and Ångström exponent are reported. For ”dust-dominant” cases, the values
of single scattering albedo are retrieved in addition to the AOT and the Ångström exponent.

In this study, we use the daily level-3 MYD08 collection 5.1 product from Aqua MODIS. The
MODIS AOT maps presented are composite of the standard Aqua-MODIS retrieval together
with Deep Blue retrieval. AOT uncertainties over vegetated land by MODIS standard retrieval
against AERONET/PHOTONS data is ±0.05 ± 0.15 × τ , where τ is the AOT (respectively
±0.03 ± 0.05 × τ over ocean) (Remer et al., 2005). Hsu et al. (2006) show that the values of
satellite-retrieved AOT at 490 nm with Deep Blue algorithm are generally within a range of
20%-30% of AERONET/PHOTONS AOT over East Asia.

2.3.2 MISR

MISR onboard the NASA EOS Terra (passing time 10 : 30AM at equator) provides estimates
of AOT and SSA using four different band channels (centred at 446, 558, 672, and 867 nm) and
nine different viewing angles (nadir plus 26.1, 45.6, 60.0, and 70.5 in the forward and aftward
directions along the spacecraft track) with a spatial resolution of 275 m to 1 km. The key advan-
tage of MISR measurements approach is the use of different geometry views allowing MISR to
retrieve aerosol properties without any limitations due to surface reflectance (Diner et al., 1998)
or sunglint. However, the narrow swath of the instrument (∼ 360 km wide swath) only permits
to obtain a global coverage once in nine days (at equator). It should be noted that there are
different sampling rates between MISR and MODIS sensors, which may affect monthly means
particularly over cloudy regions. We consider here the daily level-3 data MIL3DAE products
version F15-0031. A global comparison of MISR and AERONET/PHOTONS AOT shows that
overall about 70% to 75% of MISR AOT retrievals fall within 0.05 (or 20% of τAERONET ) of the
paired validation data from the AERONET/PHOTONS, and about 50% to 55% are within 0.03
or (10% of τAERONET ).

2.3.3 OMI

The Ozone Monitoring Instrument (OMI) operating since October 2004 onboard of the EOS
Aura satellite is a spectrometer with high spectral resolution (Levelt et al., 2006). OMI has a
swath width of 2600 km and offers nearly daily global coverage with a spatial resolution for the
UV-2 and VIS (UV-1) channels reaching 13× 24(48) km2 at nadir. Because of the relatively large
resolution of the OMI observations, the major factor affecting the quality of aerosol products is
sub-pixel cloud contamination. In parallel, one can mention that OMI can detect bulk aerosols
signal from its measurements in the UV spectral range also in cloudy scenes. However, in this
study we use the data from the OMAERUV0 v003 product containing retrievals for clear sky
conditions from OMI near-UV algorithm (Torres et al., 2007). The near UV method of aerosol
characterization uses space measurements at two channels in the near UV to detect aerosol
absorption. This algorithm provides a variety of aerosol radiative properties, such as aerosol
index, AOT, AAOT and SSA. In general OMI Near-UV retrievals are more reliable over land
than over water surfaces. The near-UV retrieval method is particularly sensitive to carbona-



4.2 - Long-term simulations (2001-2006) of BB and Dust aerosols : article 2 123

ceous and mineral dust aerosols. OMI measurements in Near-UV also depend on the height
of the aerosol layer above the ground (Torres et al., 1998). In that frame, the OMI near-UV
algorithm sensitivity is largest for elevated (at least 2 km above the surface) aerosol layers, and
decreases rapidly with aerosol layer height. It should be noted that recent modifications have
been conducted by Jethva and Torres (2011) to improve SSA retrievals from OMI.

3 Results and discussions

3.1 Comparison of Aerosols optical properties at local scale with AERONET/PHOTONS
data

3.1.1 AOT

RegCM is designed to conduct long-term climatic simulations including the possibility to take
into account the interaction between particles and SW and LW radiations. In order to evaluate
if the model correctly estimates the aerosol loading at such timescale, we first compare (Tab.
4.3) the seasonal average (DJF and JJA) AOT at 440 nm and 675 nm simulated by RegCM with
AERONET/PHOTONS data. We complete the table 4.3 with MODIS (DEEP BLUE algorithm
only) and MISR retrieved AOT in the pixel close to the selected stations.

During DJF, simulated AOT at Capo Verde, Banizoumbou and Agoufou (at 440 and 675 nm)
are within 20% of AERONET/PHOTONS values, while at Ilorin and Djougou, the model signi-
ficantly underestimates the AERONET/PHOTONS observations, possibly due to an inaccurate
representation of the transport of BB aerosols in the upper atmospheric layers. Similar results
are obtained when comparing simulated AOT with those obtained from satellite remote sensing.
Indeed, comparisons indicate a relatively good agreement between the model and observations
in case of ”dusty” sites (Table 4.3) such as Capo Verde (RegCM AOT ∼ 0.22, MISR AOT ∼ 0.30,
MODIS Deep blue AOT ∼ 0.20 at 440 nm). In contrast, large differences are observed for site
highly influenced by smoke aerosols, such as Djougou (RegCM AOT ∼ 0.37, MISR AOT ∼ 0.53,
MODIS Deep Blue AOT ∼ 0.66, at 440 nm). During DJF, the predominance of BB aerosols in
the mixing appears clearly in the AERONET/PHOTONS AEAOT showing the highest values
at Djougou and Ilorin. In contrast, the Agoufou, Banizoumbou and Capo Verde sites display
averaged AEAOT lower than 0.5, due to the significant presence of coarse dust aerosols.

During JJA, when dust aerosols are the main compounds remaining in the West African
atmosphere, we observe that the RegCM model performs better than during DJF. On average
and over the five sites, RegCM errors on AOT, compared to AERONET/PHOTONS observations,
is about 44% and 20% (at 440 and 675 nm, respectively) during DJF, while in JJA the error
is respectively about 36% and 1%. Comparisons of simulated AOT with satellite observations
reveal also a better agreement during this season, except at Banizoumbou where large difference
remain (RegCM AOT 0.35, MISR AOT 0.59, MODIS Deep Blue AOT 0.70, at 440 nm).

In parallel to the magnitude of AOT, we also focus our investigations on the spectral depen-
dence of AOT, which represents a critical property concerning the direct effect of particles. First,
we can mention that when aerosols are composed by dust and BB particles (in DJF), simulated
AEAOT are higher than in the case of a pure dust (JJA) accordingly to the presence of fine BB
aerosols (see Table 4.3). Nevertheless, we can note that RegCM is misrepresenting the AEAOT
(calculated between 440 and 675 nm) both in DJF and JJA for the two types of particles. We can
observe that RegCM AEAOT is negative for each site with lower values during the dry season.
This reversed spectral dependence is due to the optical properties assigned to the fine mode
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(first bin) of dust aerosols, with a mass extinction efficiency of 1.89 m2/g and 2.93 m2/g at 440
nm and 675 nm, respectively (see Table 4.2). This reversed spectral dependency of the extinction
for the fine dust aerosols is not realistic and explains the simulated negative AEAOT values. In
that sense, future works are scheduled for updating the spectral dependence of mineral dust in
RegCM by using recent AMMA observations (McConnell et al., 2010).

3.1.2 SSA

The RegCM simulated SSA and the SSA retrieved from AERONET/PHOTONS and (MISR
and MODIS Deep Blue) satellite inversions (at 440 nm and 675 nm) are also reported in table 4.3.

During the DJF season, RegCM SSA values are shown to be in good agreement with
AERONET/PHOTONS retrievals. Simulated SSA falls in the range of ∼ ±0.02 of AERO-
NET/PHOTONS SSA values except at Capo Verde where RegCM SSA is equal to 0.902 and
0.950 (at 440 and 675 nm) while AERONET/PHOTONS is 0.858 and 0.897 (±0.03). This may
result from a lack of long range transport of elevated biomass burning aerosols from the sources
region in the model and/or, a lack of biomass sources in the western part of the domain. We
observe also, both in AERONET/PHOTONS and simulated RegCM SSA, a well marked seasonal
cycle with the lowest SSA values in DJF and the highest in JJA, in agreement with the seasonal
cycle of biomass burning emission. We note also that, during JJA, SSA values are largely domi-
nated by dust aerosols, with an averaged AERONET/PHOTONS SSA of 0.91± 0.03 (at 440 nm).

Concerning the new aerosol SSA retrieved products, our study seems to indicate that MISR
SSA values are higher than RegCM and AERONET/PHOTONS data especially during DJF,
while the difference is lower during JJA. In most of cases, the MISR SSA is about 1 (at 440 and
675 nm) for all the sites studied (Table 4.3). This systematic overestimation of SSA in MISR pro-
ducts have already been reported in Kahn et al. (2010). In the same way, the MODIS/Deep Blue
SSA products are higher than RegCM and AERONET/PHOTONS SSA and do not show a mar-
ked seasonal variation. For most of cases, MODIS retrievals indicate intermediate SSA values
comprised between AERONET/PHOTONS and MISR observations. We recall here, that MODIS
Deep Blue product SSA values over bright surfaces are only reported for dust dominant pixels.
Consequently, if there is significant amount of biomass burning smoke in the atmosphere du-
ring the dry season (DJF), the uncertainty in the retrieved SSA becomes larger (Hsu et al., 2006).

3.2 Comparison of aerosol optical properties at regional scale

Figure 4.4 presents the averaged AOT for DJF and JJA estimated by RegCM (at 500 nm),
MODIS composite (at 550 nm), MISR (at 555 nm) and OMI (at 500 nm) sensors.

3.2.1 AOT observed over land

Several areas of interest can be identified over lands. First and during the dry season it can
be seen (Figure 4.4) in satellite observations that maximum of AOT are usually found over the
Bodélé depression (Chad). MISR AOT obtained over the Bodélé depression is lower than MODIS
and OMI observations. The narrow viewing swath of MISR (360 km compared to 2600 km and
2330 km for OMI and MODIS) can fail daily storms events explaining underestimations in the
average aggregate (Ahn et al., 2008). Figure 4.4 also clearly shows that RegCM underestimates
(AOT ∼ 0.45-0.50 at 500 nm) the Bodélé sources due to underestimation of local wind as already
reported in Todd et al. (2008). In parallel, RegCM performs well over the Northern part of the
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FIGURE 4.3 – Comparison of DJF and JJA AOT, SSA and AOT Angstrom exponent from RegCM, AE-
RONET/PHOTONS, MODIS (Deep Blue algorithm) and MISR for the site of Banizoumbou, Capo Verde,
Ilorin, Djougou and Agoufou between JAN 2001 and DEC 2006
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(a) (b)

FIGURE 4.4 – Aerosols optical thickness averaged between 2001 and 2006. First row, RegCM (at 500
nm), Second Row MISR (at 555 nm), third Row MODIS/DEEP BLUE (at 550 nm between 2002 and 2006),
last row OMI (at 500 nm between 2004 and 2006). Left Side panel : DJF Average, Right side panel :
JJA average. All presented data have been re-aggregated on a 1× 1 regular grid.
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West African continent but overestimates the AOT over Mauritanian and Mali, compared to
MISR and MODIS Deep Blue retrievals.

The central African region is also characterized by a large aerosol loading associated with
significant AOT. Over this specific region, the situation is dominated by biomass burning aero-
sols during the dry season. In this work, simulated AOT reach maximum values (∼ 0.65-0.80 at
500 nm) during DJF (between 0-10N Latitude and centred around Longitude 20E , see Figure
4.4). The position of this ”hot spot” of AOT is logically associated with the maximum emission of
the bbAMMA inventories (Liousse et al., 2010) used in this study. Indeed, intense fires occur in
the entire sahelian belt during the dry season (e.g. Roy et al., 2008) and the maximum of burnt
vegetation surface observed by SPOT is located at the east of longitude 15E (Chang and Song,
2009). Consequently, simulated AOT are significant in this part of the domain due to important
burden of smoke aerosols. Comparisons with MODIS, OMI and MISR observations show lower
AOT during the dry season with respectively AOT of 0.37, 0.43 and 0.35 (at ∼ 500 nm) averaged
over the central part of the continent (5S-10N, 13E-30E) compared to RegCM (0.49 at 500 nm).
Moreover, the maximum of AOT observed by the different sensors is located slightly southward
(the maximum is centred along the equator) compared to RegCM simulations. We note that
similar observations (not shown here) of a local maximum of the fine mode AOT, linked to smoke
aerosols, are also seen by POLDER (Polarization and Directionality of the Earth’s Reflectances)
on the A-Train PARASOL spacecraft (see example in Malavelle et al. (2011), for the 2006 dry
season).

The discrepancies between the amplitude and location of simulated and observed AOT in the
eastern part of the continent could be due to different sources of errors :

- the kext value of smoke aerosols in RegCM is higher than values reported in the literature.
It is thus possible that in parallel to satellite underestimation, RegCM overestimates AOT
for smoke aerosols.

- the maximum of fire intensity occurs between 3 :00 PM and 05 :00 PM (Giglio, 2007), while
the passing time of AQUA and TERRA is quite sooner during the day. Thus, satellite ob-
servations provide instantaneous information on the integrated and transported biomass
burning aerosol. While for RegCM outputs, they provide AOT information for regular emis-
sions all the day long that could cumulate wherever transport is inefficiently resolved over
the domain . One should note also that averaged RegCM AOT is based on all the daily
values including day and night. Therefore the maximum AOT values observed by the sa-
tellite are not collocated in time with simulated aerosols fields. As mentioned by Sayer et al.
(2010) the sampling of satellite and models is very different and decisions about data selec-
tion and aggregation may cause regional differences in model AOT (of up to 0.1) on monthly
and annual timescales. Moreover, we choose the simplest method (i.e. equal weight avera-
ging of the daily satellite data) to aggregate daily satellite AOT into seasonal averages.
Levy et al. (2009) showed that the different aggregation, weighting, and averaging-order
choices could lead to very different regional and global average mean values (varying by
30% or more). These differences are due to complications of orbital geometry, regions of per-
sistent cloudiness, and other factors, that greatly impact the satellite sampling with season
and location. All these inconstancies may contribute to some extend to the differences noted
between modelled and observed AOT fields.

- another possible explanation could be that satellites retrievals perform less accuratly over
these BB source regions due to high AOD values screening most of the surface, or due
to some albedo effect of the surface at this period of the year (bare soils). However, the
MISR sensor which allows no assumption on the surface properties displays the same
AOT pattern as in MODIS observations. Similar observations have been obtained using
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the PARASOL sensor (not shown). In addition, it should be noted that Chen et al. (2008)
and Kahn et al. (2010) indicate that in case of high MISR AOT (> 0.5, at mid visible
wavelengths), the lack of surface informations could create ambiguity resulting in an
underestimation of MISR AOT. Besides, it has also been showed by Ichoku et al. (2003),
that MODIS may underestimate AOT retrieval over Southern Africa when aerosol loading
is high due to inadequate assumed value of SSA. Chu et al. (2002) report also that the
uncertainty in aerosol model has a greater impact at high AOT values than uncertainties
in surface reflectance assumptions.

3.2.2 AOT observed over ocean

MODIS and MISR AOT also shows maximum values over the Gulf of Guinea (∼ 0.5-0.7 at
500 nm) during DJF (Figure 4.4). OMI AOT over ocean is also significant but lower than AOT
retrieved by the two other sensors. Possible causes could be related to pixel cloud contamination
(OMI resolution is rather low, i.e. 13×24 km2 at nadir for the UV1 channel) in this region of high
clouds occurrence. A second possible source of disagreement could be related to the increased
uncertainties on AOT over ocean due the near-UV method. The satellites under-sampling over
the Gulf of Guinea due to the high cloud cover may not emphasize the attributes of the true
aerosol fields.

Our results indicate that the simulated RegCM AOT during that period are underestimated
(with a maximum around 0.45 at 500 nm) compared to MODIS and MISR sensors. Some causes
of disagreement could be related to both inaccurate model transport of aerosols from eastern
part of the domain, together with possible underestimation of both dust and BB aerosol loads
coming from the northern part of the continent and the western part of the Sahel, respectively.
Indeed, Malavelle et al. (2011) show that the model underestimates dust aerosols burden in the
lower troposphere under approximately latitude 15N during the dry season. Santese et al. (2010)
also reported in RegCM simulations an underestimate of dust aerosol amounts at locations far
from the sources, particularly in the lower troposphere.

Concerning biomass burning aerosols, bbAMMA inventories may fail some fire sources in
the western Sahel. Indeed, Chang and Song (2009) reported that the L3JRC product (used to
construct bbAMMA inventories) identify not as much burnt area than MODIS burnt area pro-
duct for land covered with grass, shrub, or sparse vegetation cover which are typical vegetation
of the Sahelian region. Lehsten et al. (2009) estimated that burnt areas were underestimated by
approximately 48% and 35% for tree and shrub vegetation cover types in Africa, respectively. In
addition, the L3JRC product may miss some small-sized burn scars, such as those in cultivated
and managed areas. This underestimation is likely to have a signature in the bbAMMA emis-
sions that possibly explains some of the underestimated AOT not only over the Gulf of Guinea
but also at Djougou and Ilorin.

During JJA season, the AOT over ocean is in agreement in the Atlantic outflow dominated by
dust aerosols. Over the golf of Guinea, biomass burning season in southern Africa takes place.
RegCM AOT over this area is strongly overestimated due to the inadequate biomass burning
optical properties in the model that were computed specifically from AMMA measurements
standing for West African biomass burnings.
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3.2.3 SSA

In this section, we consider the retrieval of aerosol SSA from OMI, MODIS Deep Blue and
MISR sensors in order to evaluate the RegCM simulated SSA. As mentioned previously, it is
crucial to constrain accurately SSA because it represents one of the major source of uncertainty
in the aerosol direct radiative forcing computations (McComiskey et al., 2008).

The Figure 4.5 is similar as Figure 4.4 but presents SSA and AESSA for RegCM and the
three sensors previously mentioned. Note that all SSA values are reported at a wavelength in
the range of 440-470 nm except OMI SSA reported at 500 nm. As mentioned by Kalashnikova
and Kahn (2008), particle property sensitivity diminishes for midvisible AOT below about 0.15,
and over bright surfaces in the MISR product. In that frame, the averaged SSA correspond
to values flagged for AOT> 0.2 at 440 nm. In Figure 4.6, we have also reported the averaged
SSA over the subdomains ”Sahel”, ”Sahara” and ”Atlantic Outflow” represented on Figure 4.5(a).

The first main result obtained from Figure 4.5 is that the three sensors display very different
estimates of SSA both in wintertime and summertime.

During DJF, OMI SSA shows a distinct aerosol feature confined to a latitudinal belt between
10N and 15N likely to correspond to the area of biomass burning, with SSA values as low as
0.88 (at 500 nm). The eastern part of the domain seems to have lower SSA values than the
western part illustrating the possible mixing of dust and BB aerosols over western Sahel. Over
the Gulf of Guinea, OMI SSA are about 0.954 (at 500 nm) while over Sahara, slightly more
absorbing values are observed (∼ 0.943 at 500 nm, Figure 4.6). We can also observe in OMI
product higher SSA values (more scattering) over the Gulf of Guinea where mixed dust and
absorbing BB aerosols are expected to be found. To some extend the SSA values observed over
the gulf of Guinea can be interpreted as a mixture dominated by fine dust aerosols that are more
scattering (high SSA ∼ 0.98-0.99 at 550 nm, Osborne et al. 2008) than the coarser dust aerosols
(McConnell et al., 2008) less efficiently advected toward long distances (Maring et al., 2003).

In parallel, during DJF, MISR SSA show the highest value over the Sahara (∼ 0.967 at 440
nm, Figure 4.6) and the lowest one (∼ 0.91 at 440 nm, Figure 4.5) in the central Africa were
most of the absorbing aerosols are expected. Over the entire Sahelian subdomain the average
MISR SSA is 0.953 illustrating the mixing of dust aerosols and biomass burning aerosols. Over
the gulf of guinea, the SSA values are intermediate (∼ 0.94 at 440 nm). It is interesting to note
that during JJA, SSA of biomass burning aerosols from the southern part of the continent are
seen more absorbing (∼ 0.890 at 440 nm, Figure 4.6) than in DJF. This illustrates the mixing of
BB aerosols with dust aerosols during wintertime. We note that MISR SSA values in JJA (dust
dominated mixing) show surprising contrasts in the transition area between land and ocean,
with lower values over ocean.

The MODIS Deep Blue SSA retrievals does not display a large variability over the West
African region. The MODIS algorithm is based on a few set of theoretical aerosols models de-
termined from clustering analysis of aerosols optical properties (Omar et al., 2005; Levy et al.,
2007). Each model is assigned with a predefined SSA value. The best model that is retained for
fitting measured to look up radiances assigns its value of SSA to the retrievals. For the dust
aerosols, Deep Blue retrievals assumes two type of dust aerosols, one with a whiter color and
one with a redder color (Hsu et al., 2004, 2006). Therefore, because Deep Blue algorithm only
retrieves SSA values for dust scene, one can expect that the SSA averaged over such timescale
doesn’t represent a lot of variability due to number of dust aerosol models considered. Highest
value of SSA are 0.944 and 0.946 (at 470 nm) during DJF and JJA respectively over the Sahel
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(a) (b)

FIGURE 4.5 – Similar as Figure 4.4 but for aerosol Single Scattering Albedo at 440 nm (500 nm for OMI
SSA).
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(Figure 4.6) and 0.932 and 0.939 (at 470 nm) over the Sahara.

It is also worth mentioning that OMI, Deep Blue and MISR SSA during summertime tend
to increase over Sahara. This could be explained by the accumulation of fine dust in the West
African atmospheric background during that season

The RegCM simulated SSA represent much more absorbing aerosols than satellite estimates.
Similarly, we observe in RegCM outputs a consistent north to south gradient of SSA over land
during the dry season. The highest values are in the northern part (0.889 at 440 nm, Figure
4.6) of the domain dominated by dust aerosols, and the lowest values of SSA eastern Sahel (i.e.
Central Africa) where biomass burning emissions are maximum (∼ 0.83 at 440 nm, Figure 4.5).
This gradient is also observed in both OMI and MISR.

We note from Figure 4.6 that retrieved SSA for dust aerosols regions are encompassed bet-
ween 0.932 and 0.967 (at 470 nm) during the dry season over the Sahara subdomain illustrating
that at least the retrievals observed a mixing of relatively absorbing (coarse dust) and more
scattering (fine dust) dust aerosols. RegCM simulated SSA is 0.889 (at 440 nm) in this Sahara
subdomain. In central Africa (i.e. Biomass Burning sources) the simulated SSA is far more
absorbing than what is observed in OMI and MISR products ; it points out the fact that RegCM
SSA could be too much absorbing for BB aerosols. Nevertheless, it has been constrained in order
to obtain BB SSA consistent with DABEX observations of smoke aerosols (Johnson et al., 2008b).
It could point out also too strong emission of BB aerosols in comparison to dust emission and
transport that occur in the RegCM model.

3.3 The spectral dependence of AOT and AAOT optical properties

In this section, we investigate how the spectral dependencies of AOT and AAOT are simu-
lated compared to satellite products. Indeed Biomass Burning aerosols and dust aerosols have
different spectral absorptive properties due to different size and composition (see e.g. Derimian
et al., 2008a; Bergstrom et al., 2007; Russell et al., 2010). In that frame, we discuss here the
simulated angstrom exponent (Equation 4.1) of AOT and AAOT compared to satellite retrievals
in order to better discriminate the aerosols sources and mixing.

3.3.1 Spectral dependence of AOT

We present in figure 4.7 the DJF AEAOT from RegCM and the three satellite sensors.The
DJF MISR AEAOT displayed in Figure 4 clearly exhibits the lowest values in the Saharan desert
pointing out the source of coarse dust aerosols. The Deep Blue MODIS AEAOT over the Saharan
region is comparable to MISR estimates but highlights the Bodélé source. In addition, OMI
AEAOT shows comparable values of AEAOT over the desert but does not display any regional
contrast. Over the Sahelian band, the MISR and OMI sensors display greater values of AEAOT
consistent with a higher contribution of fine particles to the aerosol mixing. We note also that
MISR AEAOT show higher values in the eastern part of the Sahelian belt (∼ 1.1-1.2) than in the
western part (∼ 0.7-0.9), probably due to higher emissions of biomass burning aerosols. Over
the Gulf of Guinea, MISR AEAOT shows intermediate values (∼ 0.6-0.7) between AEAOT observed
over the Sahara (∼ 0-0.5) and those observed over the Sahel. In parallel, OMI AEAOT values over
the Gulf of Guinea (∼ 0.5-0.6) are similar to those observed over Sahara but should be taken
with caution as OMI AOT is less accurate over ocean.
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(a) (b)

(c)

FIGURE 4.6 – Averaged SSA at 440 nm (500 nm for OMI) over the subdomains represented on Figure
4.5(a) for DJF and JJA

The RegCM AEAOT clearly shows the same inconsistency as the one mentioned when compa-
red with AERONET/PHOTONS ones. Indeed, the northern part of the domain is associated with
negative value where dust aerosols dominate the mixing. Over the Sahel and Gulf of Guinea,
RegCM AEAOT increases in agreement with the contribution of biomass burning aerosols.

Figure 4.7 represents the averaged AEAOT over the three subdomains represented on Figure
4.5. It is interesting to note that in JJA, when dust aerosols are the only major contributor to the
total bulk aerosols in western Africa, the AEAOT values for the three satellite products over the
Sahel show higher values than in DJF whereas AEAOT remains constant in the Atlantic outflow
illustrating the surface influence on AOT retrievals.

3.3.2 Spectral variation of aerosol absorbing properties

The wavelength dependence of the absorption is a function of the size of the particle (as
AEAOT ) and chemical composition of aerosols. Absorpting properties can be used to identify
aerosols sources, differentiate black carbon to dusts and reduce ambiguities in aerosol compo-
sition or mixtures resulting from AEAOT study only. It is shown that the exponent of absorption
have a 1/λ dependence for spherical particles if the refractive indices are constant (Bohren and
Huffman, 1983). Several studies (e.g. Bergstrom et al., 2007; Russell et al., 2010) have used these
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

FIGURE 4.7 – Averaged AOT Angstrom exponent (left side) and AOT Absorption Angstrom exponent
over the subdomains represented on Figure 4.5(a) for DJF and JJA
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absorption angström exponent to retrieve useful informations on aerosol type.

In order to get additional informations to distinguish the aerosol mixture, we have computed
the AEAAOT over the three subdomains (Fig. 4.5) for DJF and JJA seasons on Figure 4.7 (right
side).

The satellite observations show values of AEAAOT ranging from 3 and up to 5 over the Sa-
hara, slightly higher than the value of 2.34 for dust aerosols estimated by Bergstrom et al. (2007)
based on the PRIDE campaign but comparable to the AEAAOT estimated by Russell et al. (2010)
over AERONET/PHOTONS dusty sites. Over the Sahel, the AEAAOT for the three sensors, is
reaching values encompassed between 2 and 3. During DJF, this should be consistent with the
fact that biomass burning aerosols (with AEAAOT ∼ 1.45-2) should contribute to the total aerosol
absorption and tend to decrease the value of AEAAOT . However, we note that during JJA, the
AEAAOT increases only in MISR estimates to reach similar values as over the Sahara and the
Atlantic outflow dominated by dust aerosols.

Figure 4.8 shows the AEAOT versus AEAAOT for the averaged sub domains estimated by the
three sensors. It seems that the Saharan averages (pure dust) show the lowest values of AEAOT
combined with the highest values of AEAAOT whereas over the Sahel, and during the dry season
(when Biomass Burning aerosols are present), the AEAOT increases while AEAAOT decreases.

We clearly see some differences between simulated AEAAOT and satellite estimates. The
RegCM simulated AEAAOT is slightly lower than 1 (the theoretical value for pure Black Carbon)
which exhibits strong weakness of the aerosols spectral properties in the RegCM model. In that
sense, the current aerosol optical properties need to be better refined in order to assess their
radiative forcing and climatic impact in future studies.

4 Summary and concluding remarks

The aim of this work is to evaluate aerosol optical properties simulated by the RegCM3
model for a long term (2000 - 2006) simulation over the West Africa region. Compared to the
available literature, this modelling work includes smoke particles in the calculation. As ab-
sorbing properties of particles are clearly known to represent a critical parameter concerning
the � aerosol-climate � interactions, we conducted comparisons with (1) classical local AE-
RONET/PHOTONS inversions but also with (2) new original satellite (MODIS, OMI, MISR)
products providing informations on aerosol absorbing properties. Hence, in addition to the
AOT, we used the Absorbing Aerosol Optical Thickness (AAOT) and Single Scattering Albedo
(SSA) variables to evaluate the simulated absorbing properties in RegCM3. Comparisons of the
simulated spectral dependence of optical properties (i.e., which is not always reported in the
literature) with surface and satellite observations are also reported.

Concerning AOT, our results display a relatively good agreement with local observations
but some differences are underlined with satellite estimations, especially over Central Africa
and Gulf of Guinea during summer time. Errors on biomass burning emissions, together with
satellite retrievals could explain the difference obtained over Central Africa. Above the Gulf
of Guinea, satellite estimations could indicate the presence of dust particles, which are not
correctly estimated by the RegCM model.

We observed in RegCM outputs a consistent north to south gradient of SSA over land during
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(a)

(b)

FIGURE 4.8 – Scatterplot of Absorption AOT Angstrom exponent (AAE) versus AOT Angstrom exponent
(AE) computed using equation 4.1 for (a) DJF and (b) JJA. The values represent the average over the
subdomains represented on Figure 4.5(a)

the dry season. The highest values are obtained in the northern part (0.89 at 440 nm) of the
domain dominated by dust aerosols, and the lowest values of SSA eastern Sahel (i.e. Central
Africa) where biomass burning emission are maximum (∼ 0.83 at 440 nm). Although the North-
South SSA gradient is also observed in both OMI and MISR sensors, the RegCM simulated SSA
display much more absorbing aerosols than satellite estimates. It should be noted that our study
reveals also large differences in satellite (OMI, MISR, MODIS deep blue) SSA retrievals over
the West African region. Such differences do not allow for definitively conclude about the ability
of RegCM to reproduce regional realistic SSA over this region.

Finally, our work highlights that the spectral dependence of aerosol optical properties is
constrated over the domain, so that sources of aerosols and their influence in the atmosphe-
ric mixing can be tracked through satellite observations. This approach enabled us to exhibit
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strong weakness of the aerosol spectral properties in RegCM. In that sense, the current aerosol
optical properties need to be better refined in order become a powerful tool of comparison with
latest original satellite retrievals.
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4.3 Synthèse de l’article 2

Dans ce second article, nous avons évalué les propriétés optiques (AOT, SSA, coefficient
d’Ångström de l’AOT et de l’AOT d’absorption) simulées par RegCM3 en Afrique de l’ouest pour
une simulation à plus longue échéance (2001-2006). Les résultats de la simulation sont com-
parés avec les données locales du réseau AERONET/PHOTONS ainsi que les récents produits
satellite (OMI, MISR, MODIS-Deep Blue) qui fournissent des informations sur la charge en
aérosol intégrées sur le colonne atmosphérique (AOT) mais aussi sur les propriétés optiques
des particules (SSA, coefficient d’Ångström de l’AOT et de l’AOT d’absorption). Les principaux
résultats de cette étude sont les suivants :

- Concernant l’AOT, RegCM3 est en assez bon accord avec les mesures obtenues sur les stations
AERONET/PHOTONS. En hiver, le modèle présente par contre des différences significa-
tives avec les produits satellites au centre de l’Afrique (surestimation) et au dessus du
Golfe de Guinée (sous-estimation). Ce résultat est similaire à ce qui a été discuté au cours
du chapitre 3 indiquant soit des erreurs dans les inventaires d’émissions des feux de bio-
masse soit dans les inversions satellites.

- Les estimations satellites suggèrent que les aérosols désertiques contribuent pour une grande
partie à l’AOT au dessus du golfe de Guinée en hiver ce que le modèle RegCM3 n’arrive pas
à représenter correctement à l’heure actuelle.

- En été, le modèle présente aussi des désaccords avec les estimations satellites au dessus du
golfe de Guinée. Ceci est relié aux émissions de feux de biomasse au sud du continent
qui contribuent de manière trop importante à l’AOT pour cette sous région. Ceci suggère
que les propriétés optiques en entrée du modèle que nous avons calculées spécifiquement
pour représenter l’aérosol de combustion � ouest africain � ne sont pas adaptées pour les
aérosols de combustion au sud de l’équateur.

- En hiver pendant la saison sèche, l’albédo de simple diffusion simulé présente sur les terres un
gradient Nord-Sud cohérent avec les sources d’aérosols, avec les valeurs les plus grandes
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(∼ 0.90 à 440 nm) au nord du domaine (où les aérosols désertiques dominent), et les valeurs
les plus basses (∼ 0.83 à 440 nm) à l’Est du Sahel (où les aérosols de feux de biomasse
dominent).

- Un gradient similaire est constaté dans les produits OMI et MISR. En revanche, le modèle
RegCM3 estime des valeurs caractéristiques d’aérosols plus absorbants que les produits
satellites. Toutefois on note que les trois produits satellites présentent des estimations
très différentes de ce paramètre rendant difficile de conclure sur la capacité de RegCM3 à
représenter de façon réaliste l’albédo de simple diffusion à l’échelle régionale.

- Enfin, notre travail met en avant que la dépendance spectrale des propriétés optiques dans
le visible (440, 500 et 675 nm) utilisées dans le modèle n’est pas satisfaisante dans l’état
actuel. Cependant, les propriétés optiques à 440 et 675 nm ne constituent que des sor-
ties diagnostiques du modèle et ne sont pas utilisées dans le code de transfert radiatif de
RegCM3. En effet, seules les propriétés optiques à 500 nm sont considérées pour calculer
l’impact radiatif des aérosols dans le spectre visible. De ce fait, ce défaut du modèle ne de-
vrait pas avoir d’incidence majeure dans les simulations d’impact climatique. Néanmoins,
les propriétés optiques doivent être révisées afin de présenter une bonne dépendance spec-
trale, utiles à la comparaison des résultats de simulations avec les observations.

4.4 Impacts des aérosols sur le climat régional

Dans cette section nous évaluons les impacts climatiques dus aux effets radiatifs directs et
semi-directs des aérosols désertiques et des aérosols de feux de biomasse en Afrique de l’ouest
pendant les saisons sèches pour la période de 2001 à 2006. L’évaluation des propriétés optiques
simulées que nous avons discutée dans la section précédente met en avant certaines faiblesses
du modèle. Ces incertitudes doivent être gardées en mémoire puisqu’elles peuvent affecter les si-
mulations numériques présentées ci-dessous. Ces résultats doivent donc être considérés comme
encore préliminaires, car certains développements (en cours) sont nécessaires afin de conclure
définitivement sur les résultats obtenus.

4.4.1 Èvaluation du modèle RegCM3 sur l’Afrique de l’ouest

Afin d’évaluer les impacts radiatifs directs et semi-directs des aérosols, il est essentiel avant
tout que le modèle reproduise de façon satisfaisante les caractéristiques principales de l’état de
l’atmosphère. La section suivante discute de la validité du modèle par comparaison avec divers
jeux de données d’observations.

4.4.1.1 Température de surface

La température de l’air en surface simulée est comparée aux observations CRU (Climate Re-
search Unit ) de l’université d’East Anglia (Mitchell and Jones, 2005). Ces données contiennent
les observations au dessus des terres de température de surface, de précipitations et de fraction
nuageuse regrillées à une résolution de 0.5× 0.5. Durant l’hiver boréal (DJF), il apparaı̂t que le
modèle simule relativement bien la température de surface à l’échelle de la région (Fig. 4.9(a)
simulation REF - CRU). En effet les biais typiques sur la température de l’air en surface des
RCM à l’échelle saisonnière sont généralement compris entre ±4C (Giorgi et al., 1998; Hudson
and Jones, 2002; Tadross et al., 2006; Sylla et al., 2009). RegCM3 tend néanmoins à surestimer
la température au dessus du Niger-Tchad-République Centre Africaine et à les sous-estimer
dans la zone équatoriale. Ces biais de température sont liés à la combinaison d’erreurs incluant
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(a) (b)

FIGURE 4.9 – Différence de Température de surface (en K) moyennée sur DJF 2001-2006 entre (a) les
observations CRU et le modèle RegCM3 sans prise en compte des aérosols et (b) les observations
CRU et le modèle RegCM3 avec prise en compte des aérosols de feux de biomasse et désertiques.
Les sorties RegCM3 sont regrillées à la résolution des données CRU.

le couvert nuageux, l’équilibre radiatif, les précipitations, les propriétés de surfaces (e.g. albédo
de surface), les flux d’énergie en surface et l’advection (e.g. Christensen et al., 1997; Giorgi et al.,
1998). Puisque ces différents facteurs contribuent avec un degré variable dans les différentes
sous régions du domaine, il est difficile de déterminer de façon non ambiguë les causes condui-
sant à ces biais.

La prise en compte du forçage radiatif direct des aérosols diminue de façon significative le
biais positif au centre du domaine (Fig. 4.9) mais n’affecte pas sensiblement le biais négatif dans
la zone équatoriale. La signification de ces résultats sera discutée par la suite.

4.4.1.2 Précipitations et circulation

Dans une approche climatique, une représentation précise des précipitations est essentielle.
Ici, les précipitations simulées sont comparées à deux jeux de données : les données CMAP (CPC
Merged Analysis of Precipitation) (Xie and Arkin, 1997) et les données du produit 3B43 de la
mission TRMM (Adler et al., 2000). Les données CMAP ont une résolution de 1.25 × 2.5 et sont
construites en utilisant les précipitations estimées par cinq satellites (GPI,OPI,SSM/I scattering
et MSU) assimilées au sein des ré-analyses NCEP-II. Le produit 3B43 TRMM est quant à lui
construit en utilisant la combinaison des estimations effectuées par le satellite TRMM, corrigées
par les données de deux réseaux de pluviomètres sol (CAMS et GPCC). Les données de TRMM
ont une résolution de 0.25× 0.25 et couvrent les régions comprises entre 50S et 50N.

La figure 4.10 montre les champs de précipitations issus des deux jeux de données (Fig.
4.10(a)) et (Fig. 4.10(b)) et de RegCM3 pour l’expérience REF (Fig. 4.10(c)) pour les saisons sèches
entre 2001 et 2006. On observe pour les observations un maximum commun de précipitations
(entre ∼ 6-8mm/jour ) au dessus des terres au voisinage de la latitude 10S et sur l’Atlantique
tropicale au dessus de l’équateur en accord avec la position de l’ITCZ en cette période de l’année.
Le modèle reproduit correctement la position du maximum de précipitations sur les terres mais
a plus de difficultés sur l’océan. Ceci est illustré sur la figure 4.10(d) où sont représentés les
biais entre l’expérience REF et les observations TRMM. On constate également que RegCM3
a tendance à surestimer les précipitations dans la zone de maximum de précipitations sur les
terres (∼+2-3mm/jour ). Il est possible que la proximité de complexes topographiques en bord
de domaine altère la qualité des vents reproduits par RegCM3 ce qui produit en retour trop de
précipitations orographiques.
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(a) (b)

(c) (d)

FIGURE 4.10 – Champs de précipitation (en mm/jour) moyennés sur DJF 2001-2006 entre (a) CMAP (b)
TRMM (c) RegCM3 (d) TRMM-RegCM. Les sorties RegCM3 et les données TRMM sont regrillées à la
résolution des données CMAP

Les champs de vents horizontaux proches de la surface (à 925 hPa) et dans la basse tro-
posphère (à 700 hPa) issus des réanalyses ERA-Interim du centre européen et des expériences
REF et BBDUST sont représentés sur la figure 4.11. La position des grandes circulations at-
mosphériques est bien représentée dans les simulations RegCM. En revanche, on constate une
sous estimation des alizés en surface dans RegCM3 comparé aux réanalyses ERA-Interim. Ces
biais expliquent très certainement le biais sec de précipitations observé sur l’Atlantique (Fig.
4.10(d)) dû à un manque de transport d’humidité du sud du domaine vers l’équateur. Au niveau
du centre du continent, on constate également une trop grande convergence des vents de surface
pouvant en partie expliquer le biais humide de précipitations dans cette zone.

Au niveau de la basse troposphère (700 hPa), on observe que la position du jet d’est africain
proche de l’équateur est correctement simulée par RegCM3 en comparaison aux réanalyses
ERA-Interim. En revanche, RegCM3 surestime l’intensité du jet dans l’expérience REF (Fig.
4.10(d)), en particulier au dessus du golfe de Guinée. Cette surestimation est diminuée dans
l’expérience BBDUST (Fig. 4.10(f)), ce qui semble indiquer une meilleure représentation de
la dynamique à ce niveau atmosphérique lorsque les effets radiatifs des aérosols sont pris en
considération.
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(e) (f)

FIGURE 4.11 – Champs de vents moyennés sur DJF (2001-2006) à 925 hPa (a,c,e) et 700 hPa (b,d,f) issus
des réanalyses ERA-Interim (a,b) de la simulation REF (c,d) et de la simulation BBDUST (e,f)
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Aerosol DRF 24H avg (W/m2)
Sahel Golfe de Guinée Sahara

TOA -5.23 -5.73 -1.31
ATM +19.32 +13.88 +8.37
SRF -24.55 -19.61 -9.68

Aerosol NDRF 24H avg (W/m2/AOT500 nm)
TOA -12.1 -20.4 -5.1
ATM +44.7 +49.4 +32.5
SRF -56.8 -70.0 -37.6

TABLE 4.1 – Forçage radiatif direct (DRF) et efficacité du forçage radiatif direct (NDRF) pour les saisons
sèches 2001-2006 dans l’expérience BBDUST moyennés sur les sous domaine Sahel, Golfe de Guinée
et Sahara représentés sur la figure 4.12

4.4.2 Forçage radiatif direct (SW et LW) des aérosols

4.4.2.1 Forçage radiatif direct en surface

Le forçage radiatif direct en surface (visible + infrarouge) est estimé en ciel clair pour les
expériences DUST et BBDUST (Fig. 4.12). Dans les deux expériences DUST et BBDUST, on
constate un forçage radiatif direct négatif en surface dû à la réduction de rayonnement solaire
disponible résultant de l’absorption et la diffusion par les particules d’aérosols. L’inclusion des
aérosols de feux de biomasse modifie fortement l’intensité du forçage radiatif direct en surface.
Dans les zones sources (Fig. 4.12(f)), on constate de fortes valeurs du forçage en surface pouvant
atteindre −50 W/m2 en moyenne journalière pendant la saison sèche. En moyenne sur la bande
Sahélienne (Tab. 4.1), le forçage en surface est estimé à −24.55 W/m2 principalement dû à
la contribution des aérosols de feux. Ces valeurs sont comparables aux biais typiques (+20-
40 W/m2) dans les tropiques constatés dans les simulations de GCM incluant des climatologies
annuelles d’aérosols (Wild, 1999). L’inclusion d’inventaires de feux capables de correctement
représenter la variabilité des émissions à l’échelle saisonnière semble donc améliorer le bilan
radiatif pour notre zone d’étude. La valeur simulée au dessus du Sahel est en très bon accord
avec le DRF 2 en surface de −21.8 W/m2 calculé parJohnson et al. (2008b) pendant la période de
la campagne DABEX (entre mi janvier et mi février 2006).

Puisque l’intensité du forçage radiatif dépend de la charge en aérosol, nous avons également
calculé l’efficacité du forçage radiatif direct (NDRF) (Tab. 4.1) afin d’obtenir un point de com-
paraison avec d’autres observations. Ainsi, au dessus du Sahel, l’efficacité du forçage radiatif
direct en surface est estimé à −56.8 W/m2/AOT550 nm. Cette valeur est cohérente avec les
estimations faites par Mallet et al. (2008), −58.02 W/m2/AOT550 nm, à Djougou pendant la
SOP-0 AMMA. Johnson et al. (2009) estiment un NDRF en surface légèrement plus fort de
−69.9 W/m2/AOT550 nm à Niamey le 19 Janvier 2006 tandis que Raut and Chazette (2008)
calculent un NDRF en surface de −47.11 W/m2/AOT550 nm. Pinker et al. (2010) rapportent une
valeur de −52.61 W/m2/AOT550 nm sur le site d’Ilorin. Le NDRF en surface simulé dans notre
étude est en bon accord avec les valeurs publiées dans la littérature. Dans la mesure où les
aérosols désertiques et les aérosols de feux n’ont pas les mêmes efficacités de forçage radiatif,
cela donne un certain crédit dans la capacité du modèle à estimer la contribution relative des
aérosols désertiques et des aérosols de feux dans l’extinction du rayonnement.

2. pour rappel : DRF = forçage radiatif direct, cf Eq. 1.13
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(c) (d)

(e) (f)

FIGURE 4.12 – Forçage radiatif direct (W/m2) en ciel clair pour les saisons sèches 2001-2006, (a,b) au
sommet de l’atmosphère (c,d) dans l’atmosphère (e,f) à la surface, pour les expériences DUST (a,c,e)
et BBDUST (b,d,f)
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FIGURE 4.13 – Fraction nuageuse estimée en saison sèche (DJF) par le radiomètre MODIS entre 2002
et 2006

4.4.2.2 Forçage radiatif direct au sommet de l’atmosphère

Le forçage radiatif au sommet de l’atmosphère indique si un refroidissement ou un
réchauffement du système terre-atmosphère se produit. Il dépend fortement des propriétés
de la surface et de celles des particules d’aérosols (Russell et al., 2002). Ainsi, on constate (Fig.
4.12) que le forçage radiatif au sommet de l’atmosphère est majoritairement négatif sur l’en-
semble du domaine dans les expériences DUST et BBDUST. Il peut néanmoins passer à des
valeurs positives au dessus des surfaces très réfléchissantes comme c’est le cas au dessus du
Sahara (vers 16N-18N, Fig. 4.12). À contrario, les valeurs les plus négatives (entre -5 W/m2

et -8 W/m2) sont simulées au dessus des surfaces les plus sombres dans l’export au dessus
de l’Atlantique et du Golfe de Guinée et des terres recouvertes de végétation (respectivement,
-5.23 W/m2 et -5.73 W/m2 dans les � boı̂tes � Sahel et Golfe de Guinée (Tab. 4.1). Ce forçage
radiatif direct au sommet de l’atmosphère au niveau des zones océaniques est plus faible (d’un
facteur deux environ) que les valeurs reportées par Johnson et al. (2008b) et Myhre et al. (2008).
Au niveau des surfaces les plus réfléchissantes, le forçage radiatif direct au sommet de l’at-
mosphère est le plus faible (-1.31 W/m2 sur la � boı̂te � Sahara, Tab. 4.1).

Cependant, l’étude de Myhre et al. (2008) nous informe que le forçage radiatif au sommet
de l’atmosphère peut passer d’une valeur négative quand il est calculé pour les mailles de ciel
clair, à une valeur positive quand il est calculé pour le ciel complet dans les zones où le couvert
nuageux est non négligeable (cf. section 2.3.1). La figure 4.13 montre en effet que le couvert
nuageux est très important au dessus du golfe de Guinée pendant la saison sèche. Néanmoins, le
diagnostique du forçage radiatif en ciel complet n’est pas encore disponible dans RegCM3 mais
il apparaı̂t intéressant de le considérer dans le futur, du fait notamment de la grande capacité
absorbante des aérosols de feux de biomasse sur cette zone.

4.4.2.3 Forçage radiatif direct atmosphérique

La figure 4.12 représente le forçage radiatif atmosphérique direct en ciel clair attribuable aux
aérosols (i.e., le forçage radiatif direct au sommet de l’atmosphère moins le forçage radiatif direct
en surface, eq :1.13). Les valeurs positives indiquent une absorption de l’énergie radiative par
l’atmosphère. Du fait des propriétés absorbantes des aérosols de feux de biomasse (SSA∼ 0.81
à 550 nm), il apparaı̂t clairement que le chauffage diabatique atmosphérique est beaucoup plus
fort dans l’expérience BBDUST que dans l’expérience DUST. Un forçage particulièrement fort
de +19.32 W/m2 (Tab. 4.1) est simulé au niveau du Sahel (Tab. 4.1). Cette valeur au dessus de la
� boı̂te � Sahel est en bon accord avec la valeur de +19.80 W/m2 estimée par Raut and Chazette
(2008) pendant la SOP-0 AMMA à Niamey et celle de +15.0 W/m2 estimée par Johnson et al.
(2008b) pendant DABEX également à Niamey (AOT ∼ 0.45 à 550 nm pour les deux études). En



144 Chapitre 4 - Impacts climatiques des aérosols

terme d’efficacité de forçage radiatif direct atmosphérique, la valeur de +44.7 W/m2/AOT500nm
observée au niveau de la � boı̂te � Sahel est en bon accord avec les estimations locales faites
pendant les campagnes AMMA-SOP0/DABEX à Djougou (+40.6 W/m2/AOT440nm Mallet et al.
2008), à Niamey (+33.4 W/m2/AOT500nm Johnson et al. 2008b et +44.0 W/m2/AOT500nm Raut
and Chazette 2008) et Mbour ( +47.77 W/m2/AOT440nm Derimian et al. 2008a). Au niveau du
Sahara, le forçage radiatif direct atmosphérique est le plus faible (+8.37 W/m2, Tab. 4.1) du
fait d’une présence moins importante d’aérosols absorbants de feux de biomasse qu’au sud du
domaine. De tels changements dans le bilan radiatif atmosphérique ont très certainement un
impact non négligeable sur la dynamique de l’atmosphère. Ces impacts sont présentés dans la
section qui suit.

4.4.3 Impacts du forçage radiatif direct et semi-direct sur le climat régional

4.4.3.1 Flux de chaleur sensible et latente

L’important forçage radiatif en surface réduit l’énergie radiative disponible en diminuant
le flux solaire descendant. Ceci conduit à des perturbations du bilan énergétique de la surface.
La figure 4.14 indique les changements de flux de chaleur sensible induits dans les expériences
DUST et BBDUST par les aérosols. Le signal sur le flux de chaleur sensible suit logiquement le
signal de température de surface. Les plus fortes diminutions dans l’expérience DUST, de l’ordre
de -15 W/m2, sont observées au dessus du Sahara. En moyenne sur cette zone du domaine, les
réductions de flux de chaleur sensible sont estimées à -5.52 W/m2 (Tab. 4.2). Il est intéressant
d’observer une légère augmentation du flux de chaleur sensible dans cette expérience au voisi-
nage de l’équateur entre 10E et 30E (+0.47 W/m2 Tab. 4.2). Ceci illustre un impact à longue
distance du forçage radiatif direct des aérosols désertiques pourtant majoritairement présents
au nord du continent. Dans l’expérience BBDUST, la réduction du flux de chaleur sensible est
plus prononcée et plus particulièrement dans les zones sources atteignant des valeurs comprises
entre -20 et -30 W/m2. Au dessus du Sahel, le flux de chaleur sensible est ainsi réduit de
-16.59 W/m2 (environ -7% par rapport à l’expérience REF) alors que la réduction dans le cas de
l’expérience DUST n’est que de -5.37 W/m2 (environ -3.9% par rapport à l’expérience REF) (Tab.
4.2). On constate qu’au dessus du Golfe de Guinée (Tab. 4.2), le flux de chaleur sensible n’évolue
pas significativement. Ceci est principalement relié au fait que la température océanique ne
varie pas dynamiquement avec le forçage radiatif direct des aérosols en surface.

Contrairement au flux de chaleur sensible, la réponse du flux de chaleur latente est plus
complexe (Fig. 4.14). Le flux de chaleur latente n’est pas significativement modifié au dessus
du Sahara (+0.05 W/m2 et +0.02 W/m2 dans les expériences DUST et BBDUST, respective-
ment, Tab. 4.2) du fait du peu d’humidité disponible dans les sols. Une légère augmentation
au dessus des côtes est observable à l’exception de la côte Guinéenne où il est réduit (Fig.
4.14). Sur l’ensemble du domaine, le flux de chaleur latente est majoritairement diminué dans
l’expérience DUST. Ici encore, il est intéressant d’observer que les plus fortes diminutions se
produisent au centre du continent (-2.59 W/m2, Tab. 4.2), loin des sources d’aérosols désertiques.

Dans le cas de l’expérience BBDUST, l’impact sur les flux de chaleur latente est plus fort.
Des diminutions importantes apparaissent clairement le long des côtes Guinéennes et dans une
moindre mesure au dessus de l’océan Atlantique tropical et du golfe de Guinée (-1.47 W/m2,
Tab. 4.2). En revanche, l’anomalie de flux de chaleur latente passe d’une valeur positive dans
le centre du continent dans l’expérience BBDUST (+0.4 W/m2, Tab. 4.2) là où le maximum
d’anomalie était négatif dans l’expérience DUST.
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(a) (b)

(c) (d)

FIGURE 4.14 – Différences moyennées sur DJF (2001-2006) des flux de chaleur sensible (a,b) et la-
tente (c,d) entre l’expérience DUST et l’expérience REF (a,c) et entre l’expérience BBDUST aérosols
et l’expérience REF (b,d)

4.4.3.2 Changement des températures en surface

Le forçage radiatif en surface conduit à une diminution de la température de l’air en surface
comme on peut le noter sur la Figure 4.9. Cette réponse résulte directement de l’absorption et
de la rétrodiffusion du rayonnement solaire incident qui n’atteint pas la surface. Dans le cas de
l’expérience BBDUST, la prise en compte de ces aérosols semble donc améliorer le biais positif de
température au dessus du Niger-Tchad-République Centre Africaine, et donc influencer les pro-
cessus de surface. La figure 4.15 illustre la contribution des aérosols de feux de biomasse en plus
des aérosols désertiques dans la diminution de ce biais. On constate (Fig. 4.15(a)) que l’impact
des aérosols désertiques sur la température de surface se restreint essentiellement au Sahara et
sur le nord du Sahel avec des diminutions d’environ −0.6C dans l’expérience DUST. L’ajout des
aérosols de feux de biomasse dans l’expérience BBDUST renforce la diminution de température
au dessus du Sahel avec une différence d’environ −1.2C par rapport à l’expérience REF et pou-

Différences de flux de chaleur sensible (W/m2)
Sahel Golfe de Guinée Sahara Centre Afrique

DUST -5.37 -0.27 -5.52 +0.47
BBDUST -16.59 -0.43 -6.65 -12.36

Différences de flux de chaleur latente (W/m2)
DUST -1.54 -0.31 +0.05 -2.59
BBDUST -2.12 -1.47 +0.02 +0.4

TABLE 4.2 – Différences de flux de chaleur sensible et latente pour les saisons sèches (DJF) 2001-
2006 entre l’expérience DUST et l’expérience REF et entre l’expérience BBDUST et l’expérience REF
moyennés sur les sous domaine Sahel, Golfe de Guinée et Sahara (représentés sur la figure 4.12) et le
sous domaine Centre Afrique (représenté sur la figure 4.16).
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(a) (b)

FIGURE 4.15 – Différences moyennées pendant les saisons sèches 2001-2006 de la température de
l’air en surface (à 2 mètre) entre (a) l’expérience DUST et l’expérience REF et (b) entre l’expérience
BBDUST et l’expérience REF

vant atteindre près de−2.0C au centre du continent entre l’équateur et approximativement 10N.

À ce point, une remarque importante concernant les zones océaniques doit être faite. En effet,
l’océan joue un rôle déterminant sur le climat régional. Bien qu’un forçage radiatif direct en sur-
face important soit simulé (par exemple, −19.61 W/m2 dans le golfe de Guinée pour l’expérience
BBDUST, Tab. 4.1), les variations de la température de l’air en surface sont quasi-nulles dans les
expériences DUST et BBDUST. Ceci est relié au fait que la température de la surface océanique
(SST) est prescrite dans RegCM3. Ainsi, la SST n’évolue pas dynamiquement avec le forçage
radiatif induit par les aérosols dans ces expériences. L’utilisation d’un modèle régional d’océan
couplé avec RegCM3 permettrait d’évaluer la réponse de la SST plus précisément mais cela n’est
pas encore possible avec la version actuelle du modèle. Cette question reste en suspens et mérite
d’être plus approfondie dans de futures études.

4.4.3.3 Champs de précipitations

Les résultats présentés ci-dessus suggèrent que les localisations respectives des sources
d’aérosols de feux de biomasse et désertiques induisent des modifications opposées sur la dyna-
mique régionale. Ceci se constate en effet sur les différences de champs de précipitations (Fig.
4.16). Dans l’expérience DUST, les précipitations sont presque uniquement réduites. Les plus
fortes réductions sont localisées le long de la côte Guinéenne (-0.20 mm/jour , Tab. 4.3, soit une
diminution d’environ 10.6% par rapport à l’expérience REF) et au Centre du continent Africain
(-0.26 mm/jour , Tab. 4.3, soit une diminution d’environ 5.8% par rapport à l’expérience REF).

Lorsque les effets radiatifs des aérosols de feux de biomasse sont pris en compte, les
réductions de précipitations sont accrues le long de la cote Guinéenne. Les diminutions de
précipitations sur les côtes dans les expériences DUST et BBDUST sont cohérentes avec
les résultats de Huang et al. (2009a,b,c,d) basés sur des observations satellitaires. Dans ces
expériences, on constate que les réductions de précipitations sont principalement pilotées par
la diminution des précipitations stratiformes (non montrée). En revanche, on constate que les
précipitations augmentent au dessus du Golfe de Guinée dans l’expérience BBDUST. Au dessus
des terres, l’expérience BBDUST montre une réponse au forçage radiatif direct des aérosols
opposée à celle de l’expérience DUST. Dans ce cas, les anomalies de précipitations passent de
valeurs négatives (-5.8 mm/jour expérience DUST, Tab. 4.3) à des valeurs légèrement positives
(+0.09 mm/jour expérience BBDUST, Tab. 4.3). Cette augmentation est quant à elle principale-
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(a) (b)

FIGURE 4.16 – Différences moyennées sur DJF (2001-2006) de précipitations au sol (en mm/jour ) entre
l’expérience DUST et l’expérience REF (a) et entre l’expérience BBDUST et l’expérience REF (b)

ment pilotée par une augmentation des précipitations convectives du modèle (Fig. 4.18).

Cette réponse complexe des champs de précipitations au forçage radiatif direct des aérosols
semble résulter d’effets en compétition. Pour mieux comprendre la réponse du modèle à ces
forçages, nous avons représenté sur les figures 4.17 et 4.18 la coupe méridionale moyennée entre
les longitudes 12E et 30E du contenu en eau nuageuse sur laquelle sont également superposées
les différences relatives de vitesse verticale (contour jaune et vert) entre les deux expériences et
l’expérience REF.

On constate dans le cas de l’expérience DUST que les réductions de précipitations entre 8S
et 8N sont associées à une diminution du couvert nuageux en basse couche. Par conséquent, les
précipitations stratiformes sont diminuées expliquant la diminution de précipitations observée
dans cette zone. L’augmentation des mouvements verticaux en basse couche entre l’équateur
et 5N contraste avec la diminution entre 5N et 10N. Ceci pourrait illustrer une propagation
plus vers le sud du flux d’harmattan permettant une élévation plus efficace de la couche d’air
présente sur les terres entre l’équateur et 5N, plus chaude et plus sèche en cette période de
l’année. Ainsi moins d’humidité en provenance de l’océan arrive sur les terres expliquant la
réduction des précipitations stratiformes dans le modèle. Cette hypothèse est cohérente avec le
refroidissement du Sahara dû aux aérosols désertiques. Le gradient de température est accru
favorisant l’avancée vers le sud du front d’harmattan. Ceci illustre un impact des changements
de la circulation atmosphérique induits par les effets radiatifs des aérosols désertiques.

Dans le cas de l’expérience BBDUST, les aérosols de feux de biomasse sont présents en quan-

Différences de précipitation (mm/jour )
Côtes Guinéennes Golfe de Guinée Centre Afrique

DUST -0.20 -0.01 -0.26
BBDUST -0.24 +0.17 +0.09

Changement relatif de précipitation (%)
Côtes Guinéennes Golfe de Guinée Centre Afrique

DUST -10.6 -0.8 -5.8
BBDUST -12.6 +12.1 +1.9

TABLE 4.3 – Différences du taux de précipitation (en mm/jour ) pour les saisons sèches (DJF) 2001-
2006 entre l’expérience DUST et l’expérience REF et entre l’expérience BBDUST et l’expérience REF
moyennés sur les sous domaine Côtes Guinéennes, Golfe de Guinée et Centre Afrique (représentés
sur la figure 4.16).
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tité importante au dessus de la zone 5S et 10N. Il en résulte une stabilisation des basses couches
inhibant les mouvements convectifs en bas de l’atmosphère. Au niveau de la couche d’aérosol,
l’atmosphère est chauffée diabatiquement du fait de l’important forçage radiatif atmosphérique.
L’atmosphère est plus instable dans la moyenne et haute troposphère conduisant à des mouve-
ments verticaux renforcés (Fig. 4.18). Ainsi, la convection semble favorisée et le contenu en eau
augmente en moyenne et haute troposphère. La combinaison de ces deux effets antagonistes
conduit ici à une augmentation des précipitations au sol. Ce mécanisme est cohérent avec l’hy-
pothèse d’elevated heat pump formulée par Lau et al. (2006, 2009).

Afin de comprendre l’impact du forçage radiatif direct et semi-direct des aérosols sur la
circulation atmosphérique, nous avons représenté sur les figure 4.19 la position moyenne du FIT
(définie ici comme la zone où le vent méridional à 925 hPa s’annule).

La figure 4.19 montre que la position du FIT, comme nous l’avons définie est très proche
dans les trois expériences. Néanmoins, on peut remarquer au dessus du Sahel que dans le cas
des expériences DUST et BBDUST, celle-ci est légèrement plus au sud que dans l’expérience
REF. Cela est cohérent avec un renforcement du flux d’Harmattan pouvant se justifier par la
diminution de la température de l’air en surface au dessus du Sahara.

4.5 Conclusion du chapitre

Ce chapitre a présenté les résultats de simulations à plus longue échéance (2001-2006) ef-
fectuées avec le modèle RegCM3 au dessus de l’Afrique de l’ouest. Nous nous sommes intéressés
ici à comprendre si la prise en compte des effets radiatifs (direct et semi-direct) des aérosols de
feux de biomasse en supplément des effets radiatifs des aérosols désertiques pouvait induire
des impacts climatiques supplémentaires. Nous nous sommes restreints à l’étude de la saison
sèche (décembre janvier février), période pendant laquelle les deux espèces sont présentes dans
l’atmosphère.

À l’issue du chapitre 3, nous avions constaté pour la saison sèche 2006, un désaccord entre
le modèle et différentes observations satellitales au dessus du golfe de Guinée et du centre
de l’Afrique sur la charge atmosphérique en aérosol simulée (AOT). Dans un second temps et
avant d’étudier la réponse climatique au forçage radiatif direct et semi-direct des aérosols, nous
avons utilisé les informations issues de nouveaux produits satellites (OMI,MISR,MODIS-Deep
Blue) qui fournissent, en plus de l’estimation classique de l’AOT, un détail sur les propriétés
d’absroption des aérosols (SSA, coefficient d’Ångström de l’AOT et de l’AOT d’absorption).

Cette étude a constitué la première partie de ce chapitre. A l’issue de cette comparaison,
il apparaı̂t que le modèle représente de façon assez satisfaisante l’AOT quand il est comparé
aux stations au sol du réseau AERONET/PHOTONS mais que la surestimation (respectivement
sous-estimation) au dessus du centre de l’Afrique (golfe de Guinée) persiste pendant la saison
sèche dans ces simulations longue durée. En parallèle, l’analyse des champs d’albédo de simple
diffusion montre que le modèle représente des valeurs de SSA cohérentes (∼ 0.83 à 440 nm à
l’Est du Sahel où les aérosols de feux de biomasse dominent et ∼ 0.90 à 440 nm au nord du
domaine où les aérosols désertiques dominent) avec les valeurs observées in-situ au cours des
récentes campagnes de terrains (DABEX, DODO, ... cf. chapitre 2). Le gradient nord/sud du SSA
est cohérent avec les produits OMI et MISR. En revanche, les trois produits satellites considérés
présentent des estimations très différentes de ce paramètre rendant difficile de conclure sur
la capacité de RegCM3 à représenter de façon réaliste l’albédo de simple diffusion à l’échelle
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FIGURE 4.17 – Différences de contenu en eau nuageuse simulé entre l’expérience DUST et
l’expérience REF représentées en rouge et en bleu. Les changements relatifs de la vitesse verticale
sont représentés par les contour en traits tiretés verts (différence < 0, i.e. diminution des mouve-
ments verticaux) et jaunes (différence > 0, i.e. augmentation des mouvements verticaux) espacés
de 10%. Les points noirs représentent les zones pour lesquelles la valeur de l’extinction en aérosols est
supérieure à 0.005 km−1
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FIGURE 4.18 – Légende similaire à la figure 4.17 mais pour l’expérience BBDUST
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FIGURE 4.19 – Contenu en vapeur d’eau et champ de vent à 925 hPa issus de l’expérience REF pour
DJF entre 2001 et 2006. Les lignes en bleu, rouge et vert correspondent respectivement à position où
le vent méridien devient nul dans les expériences REF, DUST et BBDUST

régionale.

L’analyse de la dépendance spectrale de l’AOT et de l’AOT d’absorption, grâce à de nouveaux
produits satellites, met quant à elle en avant que les propriétés optiques dans le visible (440,
500 et 675 nm) utilisées dans le modèle ne sont pas satisfaisantes actuellement. Cependant,
puisque les propriétés optiques à 440 et 675 nm ne constituent que des diagnostiques et que
seules les propriétés à 500 nm sont considérées (dans le spectre visible du transfert radiatif de
RegCM3), ces erreurs n’affectent pas les calculs d’impact climatique. De ce fait, nous avons tout
de même pu nous intéresser à l’étude de l’impact climatique des aérosols de feux de biomasse et
des aérosols désertiques dans la seconde partie de ce chapitre.

Pour cela, trois expériences ont été menées : une première expérience servant d’expérience
de contrôle (expérience REF) dans laquelle aucun aérosol n’est considéré. Les deux expériences
suivantes intègrent respectivement les impacts des aérosols désertiques (expérience DUST) et
les impacts des aérosols de feux de biomasse et des aérosols désertiques (BBDUST).

Le résultat majeur qui ressort de cette étude est un impact opposé sur les précipitations
dans l’expérience DUST et l’expérience BBDUST dû à leurs effets radiatifs direct et semi-direct.
En effet, dans l’expérience DUST, les précipitations sont réduites sur la majorité du domaine
avec une diminution maximale au centre du continent. Ceci illustre un impact à longue distance
dû aux aérosols désertiques qui modifient la circulation atmosphérique au dessus de la région.
Dans l’expérience BBDUST, les précipitations sont réduites au dessus de la côte Guinéenne en
bon accord avec les observations issues des travaux de Huang et al. (2009a,b,c,d). Au centre du
continent en revanche, là où les aérosols absorbants issus des feux de biomasse sont majoritaire-
ment présents, les précipitations sont augmentées. Ici, l’augmentation des précipitations semble
reliée à une augmentation de l’activité convective dans cette sous région. Nous avons identifié
un mécanisme d’elevated heat pump similaire aux études de Solmon et al. (2008) et Lau et al.
(2006, 2009). Toutefois et comme mentionné précédemment, plusieurs améliorations et tests de
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sensibilité doivent être réalisés avant de conclure sur l’impact climatique des aérosols de feux de
biomasse durant la saison sèche.



Conclusion générale et perspectives

L’objectif de ce travail de thèse a consisté à étudier dans le cadre du programme AMMA-SOP0
en Afrique de l’ouest, le forçage radiatif direct et semi-direct ainsi que les impacts climatiques
associés dus aux aérosols de feux de biomasse en complément des aérosols désertiques. Ce
forçage radiatif direct est le résultat de l’interaction des particules d’aérosols avec le rayon-
nement visible et tellurique par absorption et diffusion. Pour cela une approche numérique, à
l’aide du modèle de climat régional RegCM3, a été choisie en lien avec les observations in-situ
obtenues lors de la campagne expérimentale DABEX/AMMA-SOP0 et les mesures satellitaires
(PARASOL, MODIS, OMI et MISR).

Principaux résultats

La première étape de ce travail a consisté à prendre en compte les spécificités des aérosols
de feux de biomasse en Afrique de l’Ouest. Pour cela, certains schémas dans RegCM3 ont été
améliorés (les propriétés optiques adaptées à ce type d’aérosols) et les inventaires d’émission
AMMA-BB (Liousse et al., 2010) récemment développés dans l’équipe EDI du Laboratoire
d’Aérologie ont été utilisés et adaptés aux résolutions spatiale et temporelle du modèle. Dans
un premier temps, les propriétés optiques associées ont été calculées à partir d’un code de Mie
et de schémas conceptuels empiriques (distribution en taille, indice de réfraction, densité) des
aérosols basés sur les mesures effectuées à Djougou (Bénin) pendant l’expérience AMMA-SOP-
0 (Pont et al., 2009). Cette étape était essentielle car un résultat important de la campagne
AMMA-SOP0 du point de vue des aérosols, est la valeur relativement faible de l’albédo de
simple diffusion obtenue pour les aérosols de feux (∼ 0.81 à 550 nm, Johnson et al. 2008b).
Les premières simulations ont été effectuées pour la saison sèche 2006 dans cette configuration
et évaluées de façon intégrée et résolue à l’aide d’observations satellites (MODIS, PARASOL,
MISR) ainsi que de données issues des campagnes d’observations menées dans la région (e.g.
AMMA, DABEX) et du réseau d’observations AERONET/PHOTONS.

Le premier travail de cette thèse présenté sous la forme d’une publication nous a permis
d’estimer le forçage radiatif direct dû au mélange d’aérosols de feux de biomasse et d’aérosols
désertiques pendant la saison sèche 2006 (chapitre 3). Le forçage radiatif direct des aérosols a
été estimé au sommet de l’atmosphère (TOA), dans l’atmosphère (ATM) et en surface (SRF). Le
forçage radiatif direct TOA est très sensible à l’albédo de simple diffusion des aérosols ainsi qu’à
l’albédo de la surface. Au dessus des surfaces sombres (océans, terres recouvertes de végétation),
le forçage radiatif direct TOA (visible + infrarouge) moyenné entre décembre et février 2006
est compris entre -5.25 W/m2 et -4.0 W/m2. Au dessus des surfaces les plus réfléchissantes
(les zones désertiques) celui-ci peut devenir positif localement (i.e. réchauffement du système
terre atmosphère). Sur le Sahara, le forçage radiatif direct TOA est ainsi proche de zéro avec
une valeur moyenne estimée à -0.15 W/m2. La grande divergence entre le forçage radiatif
direct TOA et le forçage radiatif direct SRF indique que l’absorption du rayonnement visible
par les aérosols est importante au sein de l’atmosphère. Cela se traduit par un forçage radiatif
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direct atmosphérique compris entre +11.47 et +24.40 W/m2 au dessus du Sahara et du Sahel
respectivement, indiquant un réchauffement diabatique important de l’atmosphère. Un aspect
original de ces travaux réside dans le calcul et l’évaluation des taux d’échauffement radiatif SW
de l’atmosphère résolus sur la verticale, directement imputables aux aérosols de feux de bio-
masse et désertiques (collaboration Met Office, Ben Johnson). Ainsi, nous avons estimé un taux
d’échauffement moyen entre décembre et février compris entre +1.0 K/jour et +1.2 K/jour à 12H
UTC dans la couche d’aérosol de feux de biomasse (entre 2 et 5 km environ) au voisinage de Nia-
mey. À l’échelle régionale, le taux d’échauffement radiatif est typiquement compris entre +0.2 et
+0.6 K/jour en moyenne journalière dans la couche d’aérosol de feux de biomasse. Ces résultats
suggèrent que les aérosols de feux de biomasse modifient de manière importante le bilan radiatif
en cette saison et qu’ils sont donc potentiellement capables de modifier la thermodynamique de
l’atmosphère ouest africaine et par extension, le climat de la région. Ceci fait l’objet du chapitre 4.

La simulation effectuée pour la saison sèche de 2006 a montré également que l’épaisseur
optique à 500 nm simulée par RegCM est en bon accord avec les observations du réseau AERO-
NET/PHOTONS mais présente des écarts significatifs avec les observations satellites au dessus
du centre de l’Afrique et au dessus du golfe de Guinée. En effet, le maximum d’AOT simulé
par RegCM3 est localisé au centre de l’Afrique, là où les inventaires de feux de biomasses sont
maximaux, tandis que les estimations satellites présentent leur maximum d’AOT au niveau
du golfe de Guinée. A ce jour, aucune explication satisfaisante n’a pu permettre d’expliquer ces
biais. Deux hypothèses sont principalement avancées pour expliquer ces désaccords :

Premièrement, les inventaires utilisés fournissent une estimation trop forte des émissions
dans la zone centrale du continent ou bien alors, le modèle ne transporte pas correctement les
aérosols émis depuis cette zone en direction de l’Atlantique équatorial. De plus, il est possible
qu’une part de la sous estimation de l’AOT au dessus du golfe de Guinée puisse être liée aux
émissions par les méga-cités africaines (e.g. Lagos) où l’industrie pétrolière est mal ou non
prise en compte dans les inventaires anthropiques. Pour vérifier cette dernière affirmation, il
serait intéressant d’effectuer de nouvelles simulations en intégrant les nouveaux inventaires
d’émission anthropiques développés spécifiquement pour le continent africain issus des travaux
de thèse de Assamoi (2011). La deuxième hypothèse concerne les produits satellites considérés.
Compte tenu de la fréquence d’échantillonnage (au maximum une observation en un même
point par jour), on peut se demander si les moyennes calculées à partir de ces observations
représentent correctement la réalité des champs d’aérosols. En effet, les produits satellites
produisent des observations pour des pixels de ciel clair uniquement. Compte tenu du fort
couvert nuageux présent en cette saison au dessus du golfe de Guinée, on peut se demander
si le maximum d’observations ne correspondrait pas à des situations synoptiques particulières
permettant de dégager l’atmosphère (e.g. fort Harmattan chargé essentiellement en aérosols
désertiques).

Dans le chapitre 4, notre étude se concentre sur l’impact climatique des aérosols de feux de
biomasse. Comme cela a été présenté au cours de ce manuscrit, le signe du forçage radiatif direct
des aérosols (positif ou négatif) ainsi que ses rétroactions associées sont extrêmement sensibles
aux propriétés d’absorption de la population de particules. Des erreurs d’estimation importantes
peuvent apparaı̂tre si l’albédo de simple diffusion est mal contraint dans le code de transfert
radiatif même si la charge en particules (AOT) est correctement simulée par le modèle. Dans
cette problématique, il nous est apparu important de nous concentrer sur la restitution de ce
paramètre dans nos simulations climatiques. Depuis peu, certains produits satellites novateurs
ont commencé à fournir des informations sur les propriétés absorbantes des aérosols en plus des
estimations de l’épaisseur optique (OMI Jethva and Torres 2011 ; PARASOL Dubovik et al. 2011 ;
MODIS-Deep Blue Hsu et al. 2004 ; MISR Kahn et al. 2010). Ainsi, afin de mieux comprendre
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la répartition très variable du mélange d’aérosols dans la région, nous avons complété notre
approche de modélisation avec ces données originales et peu évaluées actuellement.

Cet aspect est discuté en détail sous la forme d’une publication en cours de soumission
à Atmospheric Chemistry and Physics Discussions. L’analyse des champs d’albédo de simple
diffusion montre que le modèle représente des valeurs de SSA cohérentes (∼ 0.83 à 440 nm à
l’Est du Sahel où les aérosols de feux de biomasse dominent et ∼ 0.90 à 440 nm au nord du
domaine où les aérosols désertiques dominent) avec les valeurs observées in-situ au cours des
récentes campagnes de terrains (e.g. DABEX, DODO, cf. chapitre 2). A l’échelle locale (sites du
réseau AERONET/PHOTONS : Ilorin, Banizoumbou, Cap Vert, Agoufou, Djougou), les albédos
de simple diffusion simulés à 440 et 675 nm sont en bon accord et l’écart avec les mesures
photométriques est généralement inférieur à ±0.02 à l’exception du site de Cap Vert pendant
la saison sèche où l’albédo de simple diffusion est surestimé (0.902 à 440 nm pour RegCM3 et
0.858 à 440 nm pour les inversions). Ceci illustre vraisemblablement la faiblesse du modèle
à advecter les aérosols les plus absorbants (i.e. les aérosols de feux) sur de longues distances.
A l’échelle régionale, les simulations RegCM3 présentent un gradient nord/sud de l’albédo de
simple diffusion cohérent avec les estimations des produits OMI et MISR. En revanche, les
trois produits satellites considérés présentent des estimations très différentes de ce paramètre
rendant difficile d’apporter une conclusion sur la capacité de RegCM3 à représenter de façon
réaliste l’albédo de simple diffusion à l’échelle régionale.

De plus, cette étude nous a aussi appris que la dépendance spectrale de l’AOT et de l’AOT
d’absorption n’est pas satisfaisante dans la version actuelle du modèle RegCM3. Les propriétés
optiques des traceurs BC, OC et DUST (pour les longueurs d’onde 440, 500 et 675 nm) devront
être révisées afin de présenter une bonne dépendance spectrale et de disposer ainsi de meilleurs
outils diagnostiques, utiles à la comparaison des résultats de simulations avec les observations.
D’autre part, la littérature récente (cf. section 1.2.3) indique que les aérosols de feux de biomasse
sont formés d’une fraction significative de carbone organique particulièrement absorbant aux
courtes longueurs d’ondes du spectre solaire (brown carbon). Une représentation de l’aérosol de
feux de biomasse suivant trois traceurs (BC, OC, OCbrown) avec des propriétés optiques idoines
nous semble plus appropriée et permettrait de mieux prendre en compte le forçage radiatif
dans ce régime spectral qui pourrait aussi avoir des impacts non négligeables sur les processus
photochimiques.

Pour finir, nous avons étudié la réponse climatique aux forçages radiatifs induite par les
aérosols de feux de biomasse et les aérosols désertiques en se focalisant sur le cycle de l’eau
en saison sèche. Nous avons tout d’abord estimé le forçage radiatif direct TOA, ATM et SRF
pendant la saison sèche entre 2001 et 2006 pour deux jeux d’expériences ; l’expérience DUST
où seuls les aérosols désertiques sont considérés et l’expérience BBDUST où sont considérés
les aérosols désertiques et les aérosols de feux de biomasse. Concernant le forçage radiatif
direct TOA, les valeurs estimées sont principalement négatives sur l’ensemble du domaine de
simulation. Les valeurs les plus fortes (entre -5 W/m2 et -8 W/m2) sont simulées au dessus
des surfaces les plus sombres au niveau des zones océaniques et des zones de terre recouvertes
par de la végétation. Au dessus du Sahel et du Golfe de Guinée respectivement, le forçage
radiatif direct TOA est respectivement estimé à -5.23 W/m2 et -5.73 W/m2 dans l’expérience
BBDUST. Enfin, au niveau des surfaces les plus réfléchissantes, le forçage radiatif direct au
sommet de l’atmosphère est le plus faible (-1.31 W/m2 au dessus du Sahara dans l’expérience
BBDUST). Nos résultats indiquent également que le forçage radiatif direct SRF est en revanche
très différent entre l’expérience DUST et l’expérience BBDUST. L’inclusion des aérosols de feux
de biomasse modifie fortement l’intensité du forçage radiatif direct en surface. Au centre de
l’Afrique, on constate alors de fortes valeurs du forçage en surface pouvant atteindre −50 W/m2
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en moyenne journalière pendant la saison sèche. Sur la bande Sahélienne, le forçage en surface
est estimé à −24.55 W/m2 dans la simulation BBDUST principalement dû à la contribution des
aérosols de feux qui absorbent une fraction significative du rayonnement solaire incident.

L’important forçage radiatif en surface réduit l’énergie radiative disponible au sol en di-
minuant le flux solaire descendant. Ceci conduit à des perturbations du bilan énergétique de
la surface que nous avons quantifiées en terme de différences de flux de chaleur sensible et
latente. Au dessus du Sahara, les réductions de flux de chaleur sensibles sont proches dans
les expériences DUST et BBDUST (respectivement -5.52 W/m2 et -6.65 W/m2). Au niveau du
Sahel en revanche, l’inclusion des aérosols de feux de biomasse diminue plus fortement le flux de
chaleur sensible en surface avec une valeur estimée à -16.59 W/m2 dans l’expérience BBDUST
contre une valeur de -5.37 W/m2 dans l’expérience DUST. La réponse du flux de chaleur latente
est plus complexe. Sur l’ensemble du domaine, le flux de chaleur latente est majoritairement
diminué dans l’expérience DUST. On observe que les plus fortes diminutions se produisent au
centre du continent (-2.59 W/m2), loin des sources d’aérosols désertiques suggérant un impact
dû à des changements atmosphériques induits à distance au travers des effets radiatifs direct lo-
caux des aérosols désertiques. Dans l’expérience BBDUST, des diminutions importantes du flux
de chaleur latente apparaissent clairement le long des côtes Guinéennes et dans une moindre
mesure, au dessus de l’océan Atlantique tropical et au dessus du golfe de Guinée (-1.47 W/m2).
En revanche, l’anomalie de flux de chaleur latente au centre du continent passe d’une valeur
positive dans l’expérience BBDUST (+0.4 W/m2) là où le maximum d’anomalie était négatif
dans l’expérience DUST. Ces résultats semblent indiquer qu’à l’échelle régionale, la réponse des
flux en surface au forçage radiatif direct des aérosols dépend à la fois fortement de la localisation
des sources d’aérosols et des espèces considérées.

Ceci se confirme au travers de la réponse des champs de précipitations simulées due aux
effets radiatifs direct et semi-direct respectifs des aérosols, qui change de signe entre les
expériences DUST et BBDUST. Dans l’expérience DUST les précipitations sont réduites sur la
majorité du domaine avec une diminution maximum au centre du continent. Ceci illustre un
impact à longue distance dû aux aérosols désertiques qui modifient la circulation atmosphérique
au dessus de la région. Dans l’expérience BBDUST les précipitations sont réduites au dessus de
la côte Guinéenne en bon accord avec les observations comme cela a été noté dans les travaux
de Huang et al. (2009a,b,c,d). Au centre du continent en revanche, là où les aérosols absorbants
issus des feux de biomasse sont majoritairement présents, les précipitations sont augmentées.
Cette augmentation des précipitations semble reliée à une augmentation de l’activité convective
au dessus de 500 hPa dans cette sous-région. Nous avons identifié ici un mécanisme d’elevated
heat pump (cf. section 2.3.2) similaire aux études de Solmon et al. (2008) et Lau et al. (2006,
2009). Dans cette situation, les aérosols de feux de biomasse induisent une stabilisation des
basses couches inhibant les mouvements convectifs en bas de l’atmosphère. L’humidité s’ac-
cumule en basse couche et diminue en basse troposphère. Au niveau de la couche d’aérosol,
l’atmosphère est chauffée diabatiquement du fait de l’important forçage radiatif atmosphérique.
L’atmosphère est plus instable dans la moyenne et haute troposphère conduisant à des mouve-
ments verticaux renforcés. Ainsi la convection est favorisée et le contenu en eau augmente en
moyenne et haute troposphère. La combinaison de ces deux effets antagonistes conduit ici à une
augmentation des précipitations au sol.

Cette étude suggère que les aérosols de feux de biomasse peuvent modifier de manière sen-
sible le climat d’Afrique de l’ouest durant la saison sèche et notamment le cycle de l’eau.
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Perspectives envisagées

A l’issu de ces travaux, de nombreuses questions restent en suspens et ouvrent la voie à
plusieurs axes de travail pouvant servir à compléter, voir élargir cette étude. Nous présentons
ici des perspectives possibles en distinguant (i) les perspectives dı̂tes scientifiques, envisageables
à court et moyen terme en conservant la configuration actuelle du modèle, (ii) les perspectives
liées à l’utilisation de données d’observation, envisageables dans un futur proche également, et
(iii) les perspectives à plus long terme, dites techniques, qui nécessiteront des développements
des schémas numériques du modèle RegCM pour pouvoir être envisagées.

(i) perspectives scientifiques : Le modèle RegCM dans la configuration établie pour cette
étude pourrait être utilisé afin de tester les résultats exposés dans un futur plus ou moins
proche sans nécessiter de développement majeur et permettre ainsi de répondre partiellement à
plusieurs questions scientifiques laissées en suspens.

Dans la première partie de cette étude (chap. 3) nous avons mis en avant des désaccords
significatifs au niveau des terres, entre les résultats de modélisation et les mesures spatiales
en terme d’AOT, plus particulièrement au niveau des zones sources de feux de biomasse. Nous
n’avons pas été capables de conclure définitivement sur les raisons menant à ces différences.
Il est évident que la réponse du modèle au forçage radiatif direct des aérosols, notamment les
impacts sur le cycle hydrologique discutés au cours du chapitre 4, dépend intimement de la
quantité d’aérosols simulée dans cette zone. Cela suggère plusieurs perspectives de travail :

• Puisque les AOTs simulées par RegCM3 au centre du continent sont plus importantes que
celles observées par les capteurs satellitaires tels que MODIS, MISR ou bien encore OMI,
il s’agira d’évaluer la réponse du modèle RegCM3 pour des scénarios dans lesquels les
émissions sont réduites. Cela nous permettra de mieux appréhender l’amplitude du forçage
radiatif associé aux aérosols de combustion mais également leurs impacts sur le cycle hy-
drologique. Ces tests de sensibilité pourraient être effectués assez simplement en réduisant
par exemple l’intensité des émissions associées aux inventaires.

• Plusieurs autres hypothèses concernant la physique du modèle ont été discutées au cours du
chapitre 3 et suggèrent des améliorations possibles du modèle dans le futur. Par exemple,
un processus physique important du point de vue des aérosols pouvant avoir une influence
sur la charge atmosphérique en particules, est le dépôt (sec et humide). Le dépôt sec en par-
ticulier, est décrit au premier ordre (pour les aérosols de feux de biomasse) et est représenté
par une vitesse moyenne qui reste constante au cours de la simulation. Ce puits pour les
aérosols ne prend donc pas en compte la dynamique des particules (vieillissement chimique,
influences météorologiques, rugosité de surface). Les valeurs de vitesses de dépôt sec rete-
nues (une pour les zones terrestres et une pour les zones océaniques) restent donc une
source d’incertitudes. Une perspective possible à court terme serait d’évaluer l’influence de
ce paramètre sur les champs d’aérosols simulés en effectuant des tests de sensibilité sur
les vitesses de dépôt sec.

• Le chapitre 4 présente une étude du forçage radiatif associé aux aérosols africains et les
impacts sur le climat régional pendant la saison sèche. Un résultat important concerne les
impacts sur le cycle hydrologique, en particulier au niveau des précipitations convectives.
Un mécanisme d’elevated heat pump est identifié. Ce dernier dépend fortement du pouvoir
absorbant des aérosols. Dans notre étude, l’albédo de simple diffusion des aérosols de feux
de biomasse a été fixé à une valeur relativement basse (0.81 à 550 nm) justifiée par les
observations in situ menées lors des campagnes AMMA/DABEX (Johnson et al., 2008a).
Cependant notre étude sur l’albédo de simple diffusion à l’aide des produits satellites (chap.



158 Conclusion générale et perspectives

4) ne nous a pas permis d’apporter une conclusion définitive sur la capacité de RegCM3 à
représenter de façon réaliste ce paramètre à l’échelle régionale. Ainsi, il apparaı̂t nécessaire
de réaliser des expériences de sensibilité dans lesquelles l’albédo de simple diffusion de
l’aérosol de combustion varie d’au moins ±5% afin de prendre en compte la gamme de
valeurs rapportées dans la littérature. Cela nous permettra d’évaluer la sensibilité de la
réponse du cycle de l’eau aux propriétés absorbantes de ces particules.

• Le signal observé sur les précipitations convectives dans les simulations BBDUST n’a été
testé qu’avec un seul schéma de convection (Grell avec l’hypothèse de fermeture de Fritsch-
Chappell, cf. chap. 2). Il apparaı̂t alors important d’effectuer en parallèle des simulations
� climatiques � similaires aux simulations du chapitre 4 en considérant les autres schémas
convectifs disponibles dans RegCM3 afin de vérifier si le résultat obtenu est robuste et non
schéma-dépendant.

Les résultats exposés semblent indiquer que l’aérosol de feux de biomasse peut avoir une
influence sur le climat ouest africain en saison sèche. Cela ouvre la voie à plusieurs hypothèses
qu’il serait également possible d’étudier dans un second temps. Ainsi il serait intéressant
d’étendre l’étude à de plus grandes échelles spatiales et temporelles :

• Pour des raisons de coût numérique, nous avons centré notre étude sur le nord du continent
africain. Or, l’étude de Lau et al. (2009) qui décrit le mécanisme d’elevated heat pump dans
un modèle global montre qu’une circulation anormale méridienne est induite sous l’action
du forçage radiatif des aérosols désertiques. Cette circulation favorise la convergence d’hu-
midité sur le Sahara/Sahel ce qui contribue à favoriser ultérieurement les précipitations
sur les terres pendant l’été. Mais une circulation anormale zonale est également observée.
Le choix du domaine dans nos simulations ne permet évidemment pas de représenter cette
seconde circulation. Ainsi il paraı̂t nécessaire d’élargir le domaine dans des études futures.

• Il serait également intéressant d’étudier l’impact climatique des aérosols de feux de biomasse
à plus long terme. Dans l’étude de Yoshioka et al. (2007), les auteurs font l’hypothèse que
les aérosols de feux de biomasse pourraient tout comme les aérosols désertiques avoir un
impact sur le maintien des conditions de sécheresse dans le Sahel. Les émissions d’aérosols
de feux, essentiellement d’origine anthropique, ont significativement augmenté au cours
des dernières décennies (du fait de l’accroissement de la population dans cette région),
tout comme les émissions d’aérosols désertiques pendant les périodes de sécheresse (Zeng,
2003; Mukhopadhyay and Kreycik, 2008). Ainsi, l’étude du climat ouest africain sur de plus
longues périodes (e.g. d’avant la période de sécheresse fin des années 1960 à aujourd’hui)
en prenant en compte les aérosols de feux de biomasse et les aérosols désertiques est une
question qui mérite plus d’attention.

• De plus, au cours de ces travaux, nous avons focalisé notre analyse sur la période de la saison
sèche puisqu’elle correspond à la période où les aérosols de feux de biomasse sont principa-
lement émis au nord de l’équateur. Cependant, il serait intéressant là aussi de prolonger
les simulations sur de plus longues durées. En effet la température et le contenu en eau
au sommet de la surface (les dix premiers centimètres environ) s’équilibrent relativement
vite avec le climat présent (en quelques semaines) mais pour la surface racinaire (environ
1 mètre de profondeur) le temps de mise en équilibre peut être de plusieurs saisons tandis
que pour les couches plus profondes il peut être de plusieurs années (Giorgi and Mearns,
1999). De ce fait, les simulations � climatiques � que nous avons réalisées ne sont pas
assez longues pour réellement perturber la surface dans ses couches les plus profondes.
Une prise en compte des effets radiatifs des aérosols de feux de biomasse sur des échelles
de temps bien plus longues pourrait avoir des impacts sur les contenus en eau du sol. Ainsi
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on peut s’interroger à propos d’une éventuelle signature climatique des effets des aérosols
de feux de biomasse et chercher à savoir si celle-ci se propage pendant les autres saisons,
en particulier durant la saison des pluies en été.

(ii) utilisations de données : L’étude à échelle régionale discutée au cours du chapitre 4 a mis
en avant les grandes incertitudes des produits satellite actuels dans leur estimation du SSA
(MODIS-Deep Blue, OMI-OMAERuv, MISR). Cependant de nouveaux algorithmes récemment
développés semblent prometteurs et capable de présenter des valeurs en bien meilleur accord
avec les observations du réseau AERONET (PARASOL, Dubovik et al. 2011, OMI, Jethva and
Torres 2011). Ainsi, il sera intéressant d’utiliser ces produits lorsqu’ils seront disponibles afin de
les comparer avec propriétés optiques simulées.

L’étude du chapitre 3 semble également faire ressortir certaines faiblesses du modèle
RegCM3 quant au transport des aérosols à longue distance. Ainsi, une hypothèse supplémentaire
pouvant justifier le désaccord entre AOT observées et simulées sur les terres pourrait être
reliée à ces défauts. Pour approfondir cela, il serait intéressant d’étudier le transport des
aérosols depuis leurs zones sources vers les zones océaniques. Une approche possible pourrait
consister à considérer les données du LIDAR CALIOP (Winker and Hunt, 2007) embarqué
sur la plateforme satellitaire CALIPSO. Bien que la fauchée du LIDAR ne permette qu’une
couverture géographique très restreinte, le nombre important de mesures disponibles (instru-
ment opérationnel depuis juin 2006) pourrait être utilisé pour obtenir une climatologie de la
répartition horizontale et verticale des aérosols en Afrique de l’ouest. Ces données présentent
d’autant plus d’intérêt qu’elles complètent le manque d’information liée à l’absence de pho-
tomètre dans certaines zones, notamment au centre du continent.

(iii) perspectives techniques : Enfin, notre étude suggère des développements envisageable à
plus long terme qui pourraient également permettre de compléter notre compréhension de de
l’impact radiatif de l’aérosol ouest africain sur le climat régional.

Ces travaux de thèse portaient essentiellement sur le rôle de l’aérosol de feux de biomasse
en complément de l’aérosol désertique dans le forçage radiatif des aérosols en Afrique de l’ouest.
Ces travaux complètent les études menées par Konare et al. (2008) et Solmon et al. (2008),
focalisées elles sur l’aérosol désertique. Ainsi, la représentation de l’aérosol désertique dans
le modèle RegCM3 a été conservée à l’identique pour garder une cohérence avec ces études.
Néanmoins nous avons identifié certains points concernant l’aérosol désertique pouvant être
améliorés par le futur :

• Les diagnostiques optiques que nous avons ajoutés pour notre étude ont fait ressortir une in-
cohérence pour le coefficient d’extinction (kext ) du mode fin des aérosols désertiques (chap.
4), montrant une dépendance spectrale incorrecte. Ces diagnostiques devront être recal-
culés en prenant en compte les informations obtenues lors des récentes campagnes de ter-
rains.

• L’émission des aérosols désertiques lors des processus de sandblasting (cf. anexxe A) réparti
les aérosols émis suivant la distribution granulométrique proposée par Alfaro and Gomes
(2001). Les récentes observations menées dans la région montrent que cette distribution
n’est pas adaptée (cf. chap 2). Certains travaux ont proposé une réévaluation de la dis-
tribution en taille pour représenter la granulométrie de l’aérosol désertique à l’émission
en Afrique de l’ouest (Crumeyrolle et al., 2010). Le modèle RegCM pourrait bénéficier de
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telles améliorations. En effet, la granulométrie conditionne fortement le transport et les
propriétés optiques de l’aérosol désertique (cf. chap. 2). Pour cela, un nouveau modèle de
production des aérosols désertiques basé sur une formulation théorique de la distribution
en taille d’après les travaux de Kok (2010) est en cours de développement dans RegCM4.

• La distribution granulométrique des sols conditionne également les processus de soulèvement
des poussières désertiques. Les travaux de Laurent et al. (2008) fournissent une carto-
graphie des distributions granulométriques des sols dans les zones sources. Ces données
pourraient être intégrées au modèle RegCM pour améliorer la localisation des zones
d’émissions.

•Au cours du chapitre 2, nous avons montré que les propriétés optiques des aérosols désertiques
dépendent également très fortement de la composition chimique. Cette dernière dépend
quant à elle de la composition chimique des sols des zones sources. Etant donné le rôle
crucial de l’absorption dans les études d’impact radiatif des aérosols, couplé au fait que de
fortes charges d’aérosols désertiques sont présentent tout au long de l’année dans la région,
une description plus précise des propriétés absorbantes des aérosols désertiques permet-
trait de raffiner l’étude de leur influence sur le climat régional. Pour cela, une description
de la composition chimique à l’émission à laquelle des propriétés optiques en accord avec
la composition chimique serait nécessaire. Ces travaux pourraient s’inspirer de l’approche
de Laurent et al. (2008) qui décrit la granulométrie des zones sources.

• La question du forçage radiatif infra-rouge des aérosols désertiques n’a seulement été abordée
dans ce manuscrit qu’au cours du chapitre introductif. Néanmoins, la possibilité d’intégrer
dans RegCM3 un nouveau code de transfert radiatif incluant la diffusion du rayonnement
infrarouge a été initialement envisagée. Des essais effectués en juin 2009 avec le code de
transfert radiatif GAME développé au Laboratoire d’Optique Atmosphérique (LOA) à Lille
ont montré que le coût numérique est trop élevé pour représenter explicitement ces effets
dans un modèle de climat. Par conséquent, la paramétrisation actuelle (Solmon et al.,
2008) de ce forçage ne considère que l’effet d’absorption/re-émission et néglige les proces-
sus de diffusion. Afin d’évaluer la validité de cette paramétrisation, nous avons cherché
à quantifier la contribution de la diffusion dans l’infra-rouge par les aérosols désertiques
sur le cas d’études de mars 2006. Pour cela, les données de flux radiatifs mesurés au sol
à Niamey par l’ARM 3 Mobile Facility et les flux mesurés au sommet de l’atmosphère par
l’instrument GERB 4 à bord du satellite géostationnaire METEOSAT ont été comparés
avec les simulations effectuées avec le code de transfert radiatif GAME (coll. LOA, Phi-
lippe Dubuisson) qui prend en compte ou non la diffusion dans l’infra-rouge par les aérosols
désertiques. Cependant du fait de la trop grande incertitude sur les paramètres d’entrée,
aucune relation claire sur l’effet de la diffusion n’a pu être établie. La validation de la
paramétrisation actuelle présente dans RegCM3 nécessite donc d’être poursuivie.

Une des critiques majeures que l’on peut faire sur l’approche que propose les RCM concerne
l’obligation de considérer des températures de surface océanique prescrites. De nombreuses
études ont en effet montré que la variabilité de la mousson africaine est intimement liée à la
variabilité de la température de l’océan atlantique tropical (e.g. Janicot et al., 2008). En parti-
culier, le développement de la langue d’eau froide pendant le printemps dans le golfe de Guinée
semble jouer un rôle sur le déclenchement de la mousson pendant l’été (Caniaux et al., 2011).
On peut se demander alors si le forçage radiatif direct des aérosols peut exercer un rôle sur la
température de surface océanique et l’évaporation. Pour cela, le modèle RegCM4 devrait per-
mettre d’étudier ces questions puisque le couplage avec le modèle régional océanique ROMS est
en cours de finalisation (Ratnam et al., 2008). Une alternative moins couteuse pour évaluer au

3. Atmospheric Radiation Measurement (ARM) Climate Research Facility
4. Geotationary Earth Radiation Budget (GERB) broad-band Earth radiation budget instrument
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premier ordre l’impact potentiel sur le cycle hydrologique des variations de la SST en réponse au
forçage radiatif des aérosols, pourrait consister à utiliser une approche employée dans certains
GCMs dans laquelle la SST est corrigée d’un facteur dépendant de l’AOT censé représenter la
diminution de rayonnement SW en surface (e.g. Tummon et al. 2010).

Pour répondre à la problématique de la circulation zonale dans le mécanisme d’elevated heat
pump citée plus haut, une approche possible serait de considérer la version � tropicale � du
modèle RegCM (en cours de développement). Dans cette version, le modèle n’est forcé qu’au
nord et au sud du domaine. Celui-ci est donc laissé libre de développer sa propre circulation
zonale. Cette approche, bien que coûteuse numériquement reste plus simple techniquement que
l’approche � two way nesting �, dans laquelle la solution du RCM est prise en compte dans les
champs de grande échelle du coupleur. Elle présente l’intérêt de pouvoir propager les impacts
régionaux qui s’opèrent en Afrique vers les autres régions tropicales du globe.

Pour pallier aux incertitudes liées à la représentation du dépôt sec, un développement pos-
sible, pourrait consister à tirer parti des observations issues du réseau IDAF afin de mieux
caractériser les processus de dépôt, et cela de manière spécifique à l’aérosol africain. Ces tra-
vaux sont actuellement en cours pour l’étude des espèces gazeuses (Adon et al., 2010) et en cours
d’intégration dans RegCM4.

Le dépôt humide, bien que moins prépondérant pendant la saison sèche, peut également
avoir un rôle important sur le retrait des aérosols de l’atmosphère. Différents schéma de convec-
tions sont présents dans RegCM et peuvent influencer sur l’efficacité du dépôt humide mais
également le transport vertical. Nous avons testé les schémas pour comprendre leur influence
sur l’AOT simulée. Nous n’avons pas observé de différences significatives. Néanmoins, toute
comme le dépôt sec, le dépôt associé aux processus humides restent décrit simplement dans
RegCM. En particulier, l’absence d’un schéma d’activation des aérosols en gouttelettes nuageuses
constitue une absence de puits pour les aérosols et pourrait éventuellement expliquer en partie
la surestimation de l’AOT près des zones sources d’aérosols de feux. En effet les aérosols de
feux de biomasse présentent une bonne hygroscopicité, faisant d’eux des noyaux de condensa-
tion nuageux efficaces. De la même manière, des études suggèrent que les aérosols désertiques
peuvent avoir un rôle significatif dans les processus d’interaction aérosol-nuage (e.g. Karydis
et al., 2011). Ces considérations dépassent largement le cadre de cette étude mais suggèrent
des développements numériques intéressants à apporter dans le futur au modèle RegCM (cou-
plage du module d’aérosol avec un schéma de microphysique nuageuse) et ouvriraient le champ
à des études plus complètes incluant à la fois les effets direct, semi-direct et indirect des aérosols
africains sur le climat régional.
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P. Ginoux, and S. Fan (2005), Dust transport and
deposition observed from the Terra-Moderate
resolution imaging spectroradiometer (MODIS)
spacecraft over the atlantic ocean, Journal of
Geophysical Research, 110, 16 PP. 43

Keil, A., and J. M. Haywood (2003), Solar radia-
tive forcing by biomass burning aerosol par-
ticles during SAFARI 2000 : A case study ba-
sed on measured aerosol and cloud properties,
Journal of Geophysical Research, 108, 10 PP. 31



174 Bibliographie

Kiehl, J., J. J. Hack, G. B. Bonan, B. A. Boville, D. L.
Williamson, and P. J. Rasch (1998), The natio-
nal center for atmospheric research commu-
nity climate model : CCM3, Journal of Climate,
11(6), 1131–1149. 80

Kiehl, J. T., T. L. Schneider, P. J. Rasch, M. C. Barth,
and J. Wong (2000), Radiative forcing due to
sulfate aerosols from simulations with the natio-
nal center for atmospheric research commu-
nity climate model, version 3, Journal of Geo-
physical Research, 105(D1). 24, 26

Kim, K., W. K. Lau, Y. C. Sud, and G. K. Wal-
ker (2010), Influence of aerosol-radiative for-
cings on the diurnal and seasonal cycles of
rainfall over west africa and eastern atlantic
ocean using GCM simulations, Climate Dyna-
mics, 35(1), 115–126. 71

Kim, S., P. Chazette, F. Dulac, J. Sanak, B. Johnson,
and S. Yoon (2009), Vertical structure of aero-
sols and water vapor over west africa during
the african monsoon dry season, Atmospheric
Chemistry and Physics, 9(20), 8017–8038. 47

Kinne, S., et al. (2003), Monthly averages of ae-
rosol properties : A global comparison among
models, satellite data, and AERONET ground
data, Journal of Geophysical Research, 108, 42
PP. 29

Kinne, S., et al. (2006), An AeroCom initial assess-
ment - optical properties in aerosol component
modules of global models, Atmos. Chem. Phys.,
6(7), 1815–1834. 62

Kirchstetter, T. W., T. Novakov, and P. V. Hobbs
(2004), Evidence that the spectral depen-
dence of light absorption by aerosols is affec-
ted by organic carbon, Journal of Geophysical
Research, 109, 12 PP. 20, 21, 30, 60, 85

Klaver, A., et al. (2011), Physico-chemical and op-
tical properties of sahelian and saharan mine-
ral dust : in situ measurements during the gerbils
campaign, Quarterly Journal of the Royal Me-
teorological Society, 137(658), 1193–1210. 57,
58
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Péré, J.-C. (2010), Simulation de l’impact clima-
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Péré, J.-C., M. Mallet, B. Bessagnet, and V. Pont
(2009), Evidence of the aerosol core-shell
mixing state over europe during the heat wave
of summer 2003 by using CHIMERE simula-
tions and AERONET inversions, Geophysical Re-
search Letters, 36(9). 14, 20

Perlwitz, J., and R. L. Miller (2010), Cloud cover
increase with increasing aerosol absorptivity :
A counterexample to the conventional semidi-
rect aerosol effect, Journal of Geophysical Re-
search, 115(D8). 35, 36, 69, 72, 118

Petitjohn, F. J., P. E. Potter, and R. Siever (1972),
Sand and sandstone, springer-verlag, New
York, p. 618. 189



180 Bibliographie

Petzold, A., et al. (2009), Saharan dust absorption
and refractive index from aircraft-based obser-
vations during SAMUM 2006, Tellus B, 61(1), 118–
130. 57, 58

Pilewskie, P., J. Pommier, R. Bergstrom, W. Gore,
S. Howard, M. Rabbette, B. Schmid, P. V. Hobbs,
and S. C. Tsay (2003), Solar spectral radiative
forcing during the southern african regional
science initiative, Journal of Geophysical Re-
search, 108, 7 PP. 61

Pinker, R. T., H. Liu, S. R. Osborne, and C. Akoshile
(2010), Radiative effects of aerosols in sub-sahel
africa : Dust and biomass burning, Journal of
Geophysical Research, 115(in press). 23, 66, 141

Pont, V., M. Mallet, C. Liousse, L. Gomes, F. Mal-
avelle, F. Solmon, C. Galy, E. Gardrat, and
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Schütz, L., and M. Sebert (1987), Mineral aerosols
and source identification, J. Aerosol Sci., 18(1),
1–10. 12

Schwarz, J. P., et al. (2008), Measurement of the
mixing state, mass, and optical size of indivi-
dual black carbon particles in urban and bio-
mass burning emissions, Geophysical Research
Letter, 35, 5 PP. 14

Seinfeld, J. H., and S. N. Pandis (2006), Atmosphe-
ric chemistry and physics : from air pollution to
climate, Wiley, New York. 9, 15, 16, 17

Seth, A., and F. Giorgi (1998), The effects of do-
main choice on summer precipitation simula-
tion and sensitivity in a regional climate model,
Journal of Climate, 11(10), 2698–2712. 79

Shettle, E. P., and R. W. Fenn (1979), Models for the
aerosols of the lower atmosphere and the ef-
fects of humidity variations on their optical pro-
perties, Tech. rep., Air Force Res. Lab., Wright-
Patt Air Force Base, Ohio. 57

Simmons, A., S. Uppala, D. Dee, and S. Kobaya-
shi (2007), ERA-interim : New ECMWF reanalysis
products from 1989 onwards, ECMWF Newslet-
ter, 110, 25–35. 119, 191

Slingo, A. (1989), A GCM parametrization for the
shortwave radiative properties of water clouds,
Journal of the Atmospheric Sciences, 46(10),
1419–1427. 80

Slingo, A., et al. (2006), Observations of the im-
pact of a major saharan dust storm on the at-
mospheric radiation balance, Geophysical Re-
search Letter, 33. 23, 32, 63, 66, 117

Slingo, A., et al. (2008), Overview of observations
from the RADAGAST experiment in Niamey, Ni-
ger : meteorology and thermodynamic va-
riables, Journal of Geophysical Research, 113.
46

Slingo, A., H. E. White, N. A. Bharmal, and G. J.
Robinson (2009), Overview of observations from
the RADAGAST experiment in niamey, niger :
2. radiative fluxes and divergences, Journal of
Geophysical Research, 114, D00E04. 33, 117

Sokolik, I. N., and O. B. Toon (1999), Incorporation
of the mineralogical composition into models
of the radiative properties of mineral aerosol
from uv to ir wavelengths, Journal of Geophysi-
cal Research, 104, 9423–9444. 20, 57

Sokolik, I. N., O. B. Toon, and R. W. Bergstrom
(1998), Modeling the radiative characteristics
of airborne mineral aerosols at infrared wa-
velengths, Journal of Geophysical Research,
103(D8). 34

Solmon, F., F. Giorgi, and C. Liousse (2006), Aerosol
modelling for regional climate studies : appli-
cation to anthropogenic particles and evalua-
tion over a European/African domain, Tellus B,
58(1), 51–72. 80, 82

Solmon, F., M. Mallet, N. Elguindi, F. Giorgi, A. Za-
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Tanré, D., J. Haywood, J. Pelon, J. F. Léon, B. Cha-
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the bodélé depression northern chad, during
bodex 2005, Journal of Geophysical Research,
112. 58

Todd, M. C., et al. (2008), Quantifying uncertainty
in estimates of mineral dust flux : An intercom-
parison of model performance over the Bodélé
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A
Test de sensibilité sur le schéma d’émission

d’aérosols désertiques dans RegCM





Nous rappelons dans cette annexe les mécanismes physiques qui conduisent au soulèvement
des particules d’aérosols désertiques sous l’action du vent. La quantité de poussière minérale
émise au dessus des surfaces arides est directement liée à la vitesse du vent en surface et des ca-
ractéristiques du sol. Afin d’évaluer le comportement du modèle RegCM aux paramètres d’entrée
qui déterminent les processus de soulèvement, deux tests de sensibilité ont été effectués. Le
premier test concerne la granulométrie des sols utilisée pour les surfaces arides. Le second test
concerne le coupleur du modèle qui va influencer directement les champs de vents simulés.

A.1 Mécanismes de soulèvement des aérosols désertiques

Les aérosols désertiques sont mis en suspension dans l’atmosphère par un processus
mécanique d’arrachement au sol sous l’action de la force de frottement du vent. En effet, les
régions sources d’aérosols minéraux sont les zones arides et semi-arides dont les sols sont
constitués d’agrégats érodibles (grains de sable) (Petitjohn et al., 1972; Greeley and Iversen,
1985). Les agrégats sont mis en mouvement sous l’action du vent qui exerce une contrainte
de cisaillement à la surface au travers de force de frottement (�τ ) reliée au gradient de vent par
la relation :

τ = μa(
∂U
∂z

) (A.1)

U : vitesse du vent
μa : coefficient de viscosité dynamique de l’air
z : hauteur (m)

En conditions de neutralité thermique (i.e. le vent est la seule source de production d’énergie
turbulente mécanique), �τ peut s’exprimer en fonction de la vitesse de friction du vent U∗ par la
relation :

τ = ρaU∗2avec si z > Z0 U∗ =

√√√√κ
U(z)
ln( z

Z0
)

(A.2)

κ=0.4 : constante de Von Karman
ρa : densité de l’air
Z0 : hauteur du sol et hauteur de la rugosité aérodynamique

U∗ peut être alors considérée comme une mesure de la contrainte tangentielle τ exercée par
l’écoulement atmosphérique. Z0 traduit l’effet de la rugosité du sol sur l’efficacité du vent U à
mobiliser la matière du sol. Z0 dépend ainsi de la taille, de la forme et de la densité des aspérités
de la surface (Marshall, 1971; Arya, 1975).

Cette force de frottement (�τ ) exercée par le vent tend à mettre en mouvement les grains de
sable du sol. Le poids (�p), les forces de cohésions interparticulaires (�Ip) (Iversen and White, 1982)
et les forces de tension capillaires (�Fcap) (McKenna-Neuma and Nickling, 1989; Fécan et al., 1999;
Ishizuka et al., 2005), quant à elles, s’opposent à la force de frottement et maintiennent les grains
de sable au sol. Le bilan des forces est ainsi égal à :

�τ = �p +�Ip + �Fcap (A.3)

Pour mettre les grains du sol en mouvement, il faut alors que s’exerce sur le sol, une force
supérieure à la somme des forces de gravité, des forces de cohésion interparticulaire et des forces
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FIGURE A.1 – Schéma des deux principaux processus générant des poussières désertiques : la saltation
et le sandblasting. D’après Crumeyrolle (2008).

capillaires. Cela signifie que, pour chaque type de sol, il existe une vitesse de friction minimale,
dite vitesse de friction seuil du vent notée U∗t qu’il est nécessaire de dépasser afin d’arracher la
particule du sol. Ainsi, suivant la nature du sol (rugosité, granulométrie du sol, humidité), le
seuil de vent moyen de surface (U(z)) nécessaire pour soulever les particules n’est pas le même
(Chepil, 1951; Gillette et al., 1982). La vitesse seuil de soulèvement des aérosols désertiques (Ut )
est estimée entre 6 et 20m.s−1 suivant la nature du sol (Chomette et al., 1999).

Les données expérimentales de (Bagnold, 1941; Chepil, 1951) indiquent que pour les gros
grains, U∗t augmente quand la taille des agrégats augmente du fait de la force de gravité. En
parallèle, il a été aussi constaté une augmentation de U∗t quand la taille des grains diminue
dans le cas des plus petits agrégats (du fait de la force de cohésion interparticulaire qui renforce
le lien entre les agrégats) (e.g. Iversen and White, 1982). Ces deux effets conduisent à une taille
optimum de grain de sable (∼ 80 μm) pour laquelle la vitesse de friction seuil est la plus faible.

Quand le seuil d’érosion est atteint, les agrégats du sol se mettent en mouvement dans
un flux horizontal appelé flux de saltation (e.g. Marticorena and Bergametti, 1995). Quand les
grains en saltation frappent la surface, leur énergie cinétique est transférée à la surface. Ces
grain de sable peuvent être alors cassés si l’énergie fournie est supérieure à l’énergie des forces
de cohésion qui maintiennent liées les particules d’aérosols désertiques en agrégats. Ce proces-
sus est appelé sandblasting et est de loin le processus de production dominant le flux vertical
de particules fines (diamètres < 20 μm) qui peuvent alors être transportées sur de longues
distances, constituant ainsi l’aérosol désertique (Gilette, 1979; Gomes et al., 1990; Nickling and
Wolfe, 1994; Duce, 1995). La figure A.1 illustre ces processus.

De nombreux travaux, théoriques et expérimentaux montrent que le flux horizontal de sal-
tation est une fonction qui varie en U∗3 (e.g. Bagnold, 1941; Chepil, 1951; Gillette and Goodwin,
1974). U∗ est donc le paramètre clef pour la modélisation de l’érosion éolienne et des émissions
de particules désertiques puisqu’il contrôle à la fois la fréquence et l’intensité des émissions
d’aérosols désertiques. U∗ est principalement fonction de la texture des sols (composition et
la granulométriques des agrégats érodibles dans les zones sources) (Marticorena et al., 1997a;
Callot et al., 2000; Laurent et al., 2008), de la rugosité aérodynamique Z0 de l’ensemble de la
surface et de la rugosité aérodynamique z0s de la partie érodible de la surface, ainsi que de
l’humidité du sol (Fécan et al., 1999).

Ainsi, le continent africain est propice au soulèvement de poussière désertique du fait des
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FIGURE A.2 – Épaisseur optique en aérosol à 440 nm estimées par les mesures photométriques du
réseau AERONET/PHOTONS (Holben et al., 1998) (en jaune), et le modèle RegCM3 (à 495 nm) couplé
aux réanalyses NNRP2 (en vert) et aux réanalyses ERA Interim (en rouge) pour la période du 6 au 21
Mars 2006.

conditions favorables réunies : à savoir de nombreuses zones sources (e.g. Prospero et al., 2002;
Caquineau et al., 2002; Washington et al., 2003; Engelstaedter et al., 2006; Schepanski et al.,
2007), associées à des phénomènes météorologiques et dynamiques qui génèrent les rafales de
petites échelles permettant d’atteindre le seuil d’érosion (Engelstaedter and Washinston, 2007).
Parmi ces processus on identifie les jets de basse couche, l’activité cyclonique, la convection sèche,
les courant de densité associés à la convection humide et la dynamique du front intertropical
(Bou Karam, 2008).

A.2 Sensibilité au coupleur des émissions d’aérosols désertiques
dans RegCM3

Comme décrit ci dessus, un des paramètres clefs pour modéliser l’émission des aérosols
désertiques est le vent. En effet l’émission des poussières désertiques est une fonction qui
dépend du cube de l’intensité du vent. Afin d’évaluer la sensibilité du modèle RegCM3 aux
champs de vents de grande échelle utilisés comme conditions aux limites, nous avons réalisé
deux ensembles de cinq simulations de la tempête de Mars 2006 avec le modèle RegCM3 pour
lesquelles les réanalyses NNRP2 du NCEP-NCAR 1 (Kanamitsu et al., 2002) et les réanalyses
ERA Interim ECMWF 2 (Simmons et al., 2007) sont respectivement considérées. Les cinq si-
mulations de chaque ensemble sont initialisées entre elles avec un jour d’intervalle et avec la
première simulation débutant le 15 avril. Les résultats présentés entre le 6 mars et le 21 mars
correspondent à la moyenne des cinq simulations de chaque ensemble.

La figure A.2 présente les épaisseurs optiques à 495 nm simulées par RegCM affectées de

1. National Center for environmental Prediction - National Center for Atmospheric Research
2. European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

FIGURE A.3 – Epaisseur optique en aérosol à 495 nm vue par MODIS/Deep-Blue (a,b), pour la simula-
tion RegCM3 couplée aux réanalyses ERA Interim (c,d) et pour la simulation couplée aux réanalyses
NNRP2 (e,f) pour les journées du 09 (à gauche) et du 10 (à droite) mars 2006 à 12H UTC.
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(a) (b)

FIGURE A.4 – Différence d’épaisseur optique en aérosol à 495 nm entre la simulation RegCM3 couplée
aux réanalyses ERA Interim et la simulation couplée aux réanalyses NNRP2 (RegCM-ERAINT - RegCM-
NNRP2) pour les journées du 7 au 12 Mars 2006 à 12H UTC.
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leur écart type, et celles observées par les stations du réseau AERONET/PHOTONS à 440 nm.
De manière générale, le modèle simule de manière satisfaisante l’épaisseur optique observée
par les photomètres du réseau AERONET/PHOTONS à l’exception des sites les plus au sud du
domaine (Cinzana et Djougou) pour lesquels l’épaisseur optique est largement sous-estimée. Les
simulations conduites avec les réanalyses ERA Interim se caractérisent par des épaisseurs op-
tiques plus importantes que celles conduites avec les réanalyses NNRP2. Le � gain � d’épaisseur
optique dans les simulations forcées avec ERA Interim ne permet pas au modèle de corriger
son biais vis à vis des stations AERONET/PHOTONS, en particulier pour les sites de Djougou
et Cinzana. Cependant pour l’ensemble des six sites et des sites en Afrique de l’ouest (non
montrés), les comparaisons des simulations conduites avec les réanalyses ERA Interim avec les
observations AERONET/PHOTONS sont meilleures.

À l’issue de cette première conclusion, il est utile de pouvoir quantifier la variabilité sur
l’AOT et en terme d’émission du choix de coupleur. Les figures A.3 et A.4 présentent respective-
ment les épaisseurs optiques à 495 nm à l’échelle régionale simulées par RegCM et observées
par le capteur MODIS pour la journée du 10 mars 2006 à 12H UTC (fig. A.3) et la différence des
champs d’AOT entre les deux expériences entre le 7 et le 12 mars 2006 à 12H UTC. Il apparaı̂t
clairement que le choix des conditions aux limites influe fortement sur les épaisseurs optiques
simulées par RegCM3. De manière quantitative, on constate ainsi que pour l’ensemble des si-
mulations forcées par les réanalyses ERA-Interim les épaisseurs optiques sont significativement
plus fortes (environ +0.5 le long du front). En terme de flux intégrés entre le 6 mars et le 21
mars au niveau du Sahara (15°N-28°N,13°W-30°E), le changement de coupleur se traduit par
une augmentation des émissions en surface de +10.2%.

Dans la suite de ces travaux de thèse (chapitre 4) nous utiliserons alors les réanalyses ERA
Interim.



Abstract

This work investigates direct and semi-direct aerosol radiative forcing and the associated
climatic impacts over the West African region during the dry-season. The regional climate
model version 3 (RegCM3) is used in combination with in-situ observations from the AMMA-
SOP0/DABEX field campaigns and remote sensing observations from sunphotometry (AE-
RONET/PHOTON) and satellite platforms (PARASOL, MODIS, OMI and MISR). RegCM3 is
specifically configured to represent West African aerosols and is evaluated for the 2006 dry
season. In this setup, RegCM3 is found to represent aerosol loadings accurately enough for
climatic applications, with the model simulating consistent aerosol single scattering albedo
variations. In december and January, when smoke aerosols dominate the background aerosol
loading, the aerosol single scattering albedo over the Sahel ranges from 0.81 0.83 (at 440 nm).
During the months of march and april, when dust aerosol are mainly observed, the simu-
lated aerosol single scattering albedo ranges between 0.90 and 0.92 (at 440 nm). The direct
aerosol radiative forcing (visible + infrared) estimated at top of the atmosphere is essentially
negative over the whole domain, with values ranging from -5 W/m2 to -4.0 W/m2. Over the
Sahara, the direct aerosol radiative forcing at top of the atmosphere (TOA) is close to zero
(-0.15 W/m2). The large difference between the TOA and surface direct radiative forcing in-
dicates strong radiative absorption in the atmosphere (+11.47 and +24.40 W/m2 over the
Sahara and Sahel, respectively). Due to their relatively low single scattering albedo, smoke
aerosols are the dominant contributors to atmospheric heating. At the regional scale, this
results in a daily average atmospheric heating rates ranging between +0.2 and +0.6 K/day
within the main smoke layers (approximately 2 and 5 km above the ground surface). Two lon-
ger simulations covering the 2001-2006 period are also conducted in order to investigate the
effects of this radiative forcing on the regional climate during the dry season. A simulation
including dust aerosols (DUSTexp) and a simulation including both dust and smoke aerosols
(BBDUSTexp) are performed in order to take into account the dynamical feedbacks associa-
ted with direct and semi-direct aerosol radiative forcing. The strong aerosol radiative forcing
at surface decreases available radiation, which leads to significant perturbations of the sur-
face energy balance. Over the Sahara, sensible heat flux anomalies are similar in the two
experiments (-5.52 W/m2 and -6.65 W/m2, in the DUSTexp and BBDUSTexp, respectively).
Over the Sahel, the decrease is more significant in BBDUSTexp simulation (-16.59 W/m2

compared to -5.37 W/m2 in DUSTexp). Changes in latent heat fluxes are more complex and
depend simultaneously on aerosols emission locations and the aerosol species present. As a
result, the precipitation changes due to aerosol radiative effects are very different within the
two experiments. In the DUSTexp, precipitation is decreased over most of the domain with a
maximum decrease over the central part of the continent. For the BBDUSTexp, smoke aero-
sols tend to enhance precipitation over this sub-region. This increase seems to be related to
a local increase of convective activity above 500 hPa, resulting from an elevated heat pump
mechanism.

Keywords : Radiative forcing, direct effect, semi-direct effect, mineral dust aerosol,
biomass burning aerosol, regional climate modelling, West Africa
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