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Chapitre 1

Introduction g�en�erale

L'atmosph�ere terrestre contient naturellement des particules en suspension, ou \a�erosols",
dont l'origine et la nature sont tr�es vari�ees. On distingue ainsi les a�erosols min�eraux, produits
par �erosion �eolienne, les a�erosols carbon�es, issus des feux de biomasse, les a�erosols sulfat�es,
d�eriv�es de l'activit�e biologique et volcanique, et les a�erosols marins, ou sels de mer, arrach�es
aux oc�eans par le vent. Tous ces a�erosols restent en g�en�eral de quelques jours �a une semaine
dans la troposph�ere, ils ont une variabilit�e spatio-temporelle tr�es marqu�ee et peuvent avoir,
localement, des concentrations �elev�ees. Au sein de l'atmosph�ere, ils peuvent être transport�ees
individuellement ou servir de noyaux de condensation pour les gouttelettes nuageuses. Dans les
deux cas, les a�erosols participent au bilan radiatif de la Terre par di�usion et absorption des
rayonnements solaire et infrarouge.

Au cours des derniers si�ecles, l'activit�e humaine a fortement augment�e la quantit�e de ces
a�erosols dans l'atmosph�ere (Pertuisot, 1997) : les combustions d'hydrocarbures ont produit des
a�erosols carbon�es et des sulfates, et le d�eveloppement de l'agriculture a d�estabilis�e les sols et
donc conduit �a une extension des sources de poussi�eres min�erales. Le principal e�et de cette
augmentation est de r�eduire le rayonnement solaire qui atteint la surface, et donc de refroidir
la Terre jusqu'�a �eventuellement contrecarrer, au dessus de larges r�egions, le r�echau�ement dû �a
l'augmentation des gaz �a e�et de serre (CO2, CH4) (IPCC, 1995).

Bien comprendre l'e�et de l'homme sur le climat requiert donc de connâ�tre la quantit�e et la
nature des a�erosols pr�esents dans l'atmosph�ere. En particulier, plusieurs observations indiquent
que les poussi�eres min�erales d'origine d�esertique m�eritent la plus vive attention. Tout d'abord,
les a�erosols d�esertiques sont les plus abondants en masse (IPCC, 1995), et ils sont aussi ceux
qui atteignent, localement, les plus fortes concentrations. Parall�element, l'e�et de ces poussi�eres
min�erales sur le transfert radiatif atmosph�erique est un des moins bien connu car non seulement
on ignore le signe de leur impact global (r�echau�ement ou refroidissement), mais en plus on est
encore incapable de quanti�er pr�ecis�ement l'amplitude de leurs e�ets locaux. L'objet de cette
th�ese est pr�ecis�ement l'�etude du cycle atmosph�erique des a�erosols min�eraux a�n d'arriver �a une
meilleure quanti�cation de leur e�et sur le bilan radiatif terrestre.

1.1 Le cycle atmosph�erique des poussi�eres min�erales

1.1.1 Mise en �evidence : aspect historique
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10 CHAPITRE 1 :INTRODUCTION

EURASIE

HEMISPHERE SUD

Fig. 1.1 { Les di��erentes r�egions d�esertiques du monde

La pr�esence d'a�erosols dans l'atmosph�ere est �evidente �a la vue d'un vent venant du d�esert,
d'un nuage de fum�ee ou d'embruns oc�eaniques. Il est donc diÆcile de dater la premi�ere mise en
�evidence des a�erosols atmosph�eriques. Par contre, l'amplitude du transport de ces particules et
leur diverses interactions avec le climat sont des ph�enom�enes moins �evidents, qui furent l'objet de
v�eritables \d�ecouvertes" scienti�ques. Dans un des premiers trait�es existant sur la m�et�eorologie,
Aristote distingue quatre �el�ements, le feu, la terre, l'eau et l'air, et pr�ecise bien que la terre
peut se m�elanger �a l'air sous l'action du vent (Aristote, traduction publi�ee en 1951). N�eanmoins,
Aristote ne poussa pas son analyse plus loin : il remarqua ainsi que les vents atteignant Ath�enes
par le sud �etaient souvent responsables de pluies \sales", mais n'en tira pas de conclusion sur
un quelconque transport atmosph�erique.

L'importance du transport atmosph�erique des a�erosols et ses cons�equences sur les d�epôts,
en particulier par les pluies, ne fut d�ecouvert que tr�es r�ecemment. Ainsi, les r�ecits e�ray�es de
\pluies de sang" ou de \pluie de boue", ph�enom�ene que l'on attribue g�en�eralement �a des d�epôts
d'a�erosols, se retrouvent depuis la Bible jusqu'au d�ebut du vingti�eme si�ecle (B�ucher, 1986).
Dans le cas des poussi�eres min�erales, il faut attendre les deux derniers si�ecles pour que les
observations de d�epôt \sec" de poussi�eres soient attribu�ees �a du transport atmosph�erique depuis
les d�eserts (Dobson, 1781, Darwin, 1846). Ce ph�enom�ene ne fut pas imm�ediatement reconnu,
comme en t�emoigne le r�ecit de Delany et al. (1967), qui voulurent �etudier les poussi�eres extra-
terrestes depuis un observatoire dont l'atmosph�ere �etait suppos�ee pure : l'̂�le de la Barbabe.
Ce choix s'av�era malheureux, vue l'importance des apports de poussi�eres sahariennes, mais
il eut l'int�erêt d'initier la premi�ere station de mesures continues pour les a�erosols min�eraux,
station qui est d'ailleurs toujours en service (Prospero et al., 1970). Dans les ann�ees 1970,
on prit �egalement conscience du rôle primordial des retomb�ees atmosph�eriques comme source
de mati�ere �a la surface du plein oc�ean (Buat-M�enard et Chesselet, 1979, Duce, 1986). Paral-
l�element, des �etudes scienti�ques sur l'�erosion �eolienne et sur l'apport g�eochimique des d�epôts
de poussi�eres se d�evelopp�erent aux USA et en Israel, pour des raisons �economiques �evidentes
(Chepil, 1941, Yaalon, 1964). D'une certaine mani�ere, ces premi�eres �etudes lanc�erent plusieurs
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d�ecennies d'�etudes sur le cycle atmosph�erique des poussi�eres min�erales.

L'interaction des a�erosols avec le climat se fait selon deux processus : l'absorption et la dif-
fusion de la lumi�ere, d�ecrite par Al-Hazem d�es le dixi�eme si�ecle (Rashed, 1968), et la g�en�eration
de gouttelettes nuageuses, �evoqu�ee plus tard par Aitken (cit�e dans la th�ese de Boucher, 1995).
La quanti�cation de ces ph�enom�enes vint, au d�ebut du vingti�eme si�ecle, en même temps que les
instruments capables de les mesurer (Angstr�om, 1929), mais l'int�erêt de la communaut�e scien-
ti�que ne fut vraiment �eveill�e qu'�a la �n des ann�ees 1960, quand il devint clair que les a�erosols
in
uen�caient notablement le climat et que leur production augmentait �a la suite des activit�es
anthropiques (Charlson et Pilat, 1969). Il faut cependant attendre la �n des ann�ees 1970 pour
que les stations de mesures, les campagnes de terrain, les �etudes en laboratoires commencent �a
se d�evelopper. D'Almeida (1986) mit ainsi en place le premier r�eseau photom�etrique en Afrique
saharienne. Cette id�ee fut ensuite reprise par l'Organisation M�et�eorologique Mondiale qui re-
commanda le suivi de l'�epaisseur optique en a�erosols dans les stations de surveillance de la
pollution de fond. Mais les nombreuses donn�ees acquises pendant ces deux d�ecennies sont peu
exploitables du fait d'insuÆsances sur le suivi de l'�etalonnage et de la d�erive des photom�etres.
Plus r�ecemment, un nouveau r�eseau mondial, appel�e AERONET, a �et�e en place pour f�ed�erer
tous les photom�etres mesurant les a�erosols de mani�ere continue (Holben et al., 1998, Figure 1.2).

Fig. 1.2 { Localisation des photom�etres inclus dans le r�eseau AERONET.

1.1.2 Mise en �evidence : les techniques actuelles

A l'heure actuelle, plusieurs m�ethodes assurent le suivi continu des poussi�eres min�erales
dans l'atmosph�ere : les pr�el�evements au sol, les mesures photom�etriques au sol, et les mesures
satellitales.

Au sol, les particules min�erales sont pr�elev�ees sur des �ltres et leur concentration est ensuite
mesur�ee, soit par pes�ee, soit grâce �a la concentration en aluminium, �el�ement caract�eristique de
la croûte terrestre dont il repr�esente en moyenne 8% (Taylor and McLennan, 1985). Au lieu de
l'aluminium (Al), certains auteurs basent parfois leur analyse sur le fer (Fe) ou le silicium (Si)
qui sont �egalement repr�esentatifs de la croûte terrestre. Par cette technique, les concentrations
atmosph�eriques en poussi�eres sont suivies de mani�ere plus ou moins continue en divers points
du globe : les apports du Sahara sont suivis par les mesures sur les �̂les de Sal, de T�en�erife
et de la Barbade, et les panaches de poussi�eres asiatiques sont suivis, �a distance, depuis les
�̂les japonaises et am�ericaines du Paci�que. Par contre, les �ev�enements de poussi�eres venant des
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d�eserts australien, sud-africain, et surtout moyen-orientaux (Arabie, d�esert du Thar, Kyzil-Kum)
n'ont donc pas b�en�e�ci�e d'un suivi continu.

Depuis le sol, il est �egalement possible de connâ�tre la quantit�e d'a�erosols dans l'ensemble de
la colonne atmosph�erique grâce aux mesures photom�etriques qui, �a partir de l'�epaisseur optique
totale de l'atmosph�ere, permettent de d�eduire l'�epaisseur optique des a�erosols. En principe, la
qualit�e des �epaisseurs optiques obtenues ne d�epend que de la pr�ecision �a laquelle la di�usion
Rayleigh est mod�elis�ee. Cette technique a l'avantage de ne pas requ�erir d'hypoth�ese sur les pro-
pri�et�es optiques des a�erosols. Ses principaux inconv�enients, outre la couverture spatiale discr�ete,
sont l'absence de r�esolution verticale et de sp�eciation chimique.

Les donn�ees satellitales permettent aussi d'�evaluer les �epaisseurs optiques des a�erosols, via
l'utilisation d'un code de tranfert radiatif. Cette technique a l'avantage unique d'une excellente
couverture temporelle et spatiale, mais elle se heurte aussi �a plusieurs diÆcult�es : elle est encore
inutilisable au dessus des continents et en pr�esence de nuages, elle ne donne pas d'information
sur la structure verticale des nuages de poussi�eres et elle exige de faire de nombreuses approxi-
mations sur les propri�et�es optiques des particules. Par exemple, les proc�edures d'�evaluation de
l'�epaisseur optique grâce aux satellites Meteosat (Dulac et al., 1992, Moulin et al., 1997a, Moulin
et al., 1997b) ou AVHRR (Husar et al., 1997) font toutes l'hypoth�ese que les a�erosols ont une
composition constante, ce qui est contraire �a toutes les observations.

La d�etection satellitale de la distribution verticale des a�erosols sera peut-être bientôt pos-
sible grâce au lidar, instrument �a source laser mesurant la r�etro-di�usion de l'atmosph�ere �a
chaque altitude et y indiquant donc la quantit�e de poussi�eres. Jusqu'ici, cette technique n'a
�et�e utilis�ee que depuis le sol (Hamonou et al., 1999) ou depuis la navette spatiale (campagne
LITE, Lidar In space Technology Experiment, Winker, 1999), mais les r�esultats furent suÆsam-
ment encourageants (Figure 1.3) pour qu'un lidar soit install�e �a bord d'un satellite d�es 2003
lors de la mission PICASSO-CENA (Path�nder Instruments for Cloud and Aerosol Spaceborne
Observations-Climatologie Etendue des Nuages et des A�erosols ; Vann, 1999).

Fig. 1.3 { Pro�l LIDAR mesur�e depuis la navette spatiale pendant la campagne LITE. La tra-
jectoire de la navette va de (34.1ÆN, -8.2ÆW) �a (29.0ÆN,-3.6ÆW). De la gauche vers la droite,
elle survole donc d'abord l'Oc�ean Atlantique, puis l'Atlas marocain, puis le Nord-Ouest saha-
rien, essentiellement le Grand Erg Occidental. On distingue, en rouge et en jaune, les zones
de forte r�etrodi�usion, donc sans doute charg�ees de poussi�eres min�erales. La structure verticale
du panache de poussi�eres, qui passe au dessus des montagnes, est tr�es visible. Les trois points
blancs au dessus de l'Atlas �a environ 5 km d'altitude sont des nuages.

Toutes les m�ethodes �evoqu�ees pr�ec�edemment s'int�eressent directement aux particules sus-
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pendues dans l'atmosph�ere, mais on peut �egalement caract�eriser les poussi�eres min�erales par
leurs d�epôts dans : les s�ediments oc�eaniques, les loess continentaux (on trouvera une biblio-
graphie de l'�etude des loess dans Smalley, 1980) et les glaces (Petit et al, 1981). Le principal
obstacle �a ces techniques de mesures vient du fait que les particules d'origine �eolienne sont alors
m�elang�ees �a des s�ediments locaux. La reconnaissance des poussi�eres min�erales se fait soit grâce �a
la morphologie des grains, soit grâce �a leur composition. Ces mesures permettent de caract�eriser
les variations de la quantit�e des poussi�eres sur de larges �echelles de temps.

1.1.3 La variabilit�e des poussi�eres min�erales : di��erentes �echelles de temps

Grâce �a toutes ces techniques, on a maintenant une bonne connaissance de la variabilit�e des
concentrations atmosph�eriques en poussi�eres �a l'�echelle quotidienne, saisonni�ere, interanuelle et
g�eologique.

A l'�echelle quotidienne, l'�epaisseur optique des poussi�eres min�erales est tr�es variable comme
en t�emoigne les mesures faites par M�et�eosat au large des côtes africaines (Figure 1.4, Moulin,
1997). Cette variabilit�e provient du fait que les �emissions de particules min�erales d�ependent
non-lin�eairement de la force du vent, via une vitesse-seuil d'�erosion (Marticorena, 1995), et que
cette intensit�e du vent est elle-même tr�es variable. La quantit�e de poussi�eres pr�esentes dans
l'atmosph�ere doit donc d'avantage être envisag�ee comme une suite de pulsations plutôt que par
une valeur moyenne.
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Fig. 1.4 { Epaisseur optique �a 550 nm �evalu�ee quotidiennement au dessus de l'Atlantique tropical
d'apr�es les mesures du satellite M�et�eosat (Figure prise dans la th�ese de Moulin, 1997). La courbe
en gras r�esulte d'un lissage des donn�ees.

A l'�echelle saisonni�ere, la position et l'intensit�e des panaches de poussi�eres suivent le mouve-
ment annuel des anticyclones tropicaux. Au large de l'Afrique, la position de ce panache oscille
de 20ÆN pendant l'�et�e, p�eriode pendant laquelle on observe le plus de poussi�eres, �a 10ÆN pen-
dant l'hiver. Au dessus de la Mer d'Arabie, les �epaisseurs optiques maximales s'observent en �et�e,
quand la Mousson de Sud-Est balaye les côtes de l'Ethiopie et de la p�eninsule Arabe. En Asie,
les d�eserts du Takla-Makan et de Gobi �emettent des poussi�eres surtout pendant le printemps.

A l'�echelle interanuelle, les concentrations atmosph�eriques des poussi�eres suivent les varia-
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Fig. 1.5 { En haut : s�erie temporelle de la quantit�e de poussi�eres min�erales mesur�ees dans la
carotte de glace de Vostok (Antarctique). En bas : s�erie temporelle des volumes de glace estim�ees
�a partir du Æ18O. Ces donn�ees proviennent de l'article de Petit et al. (1999).

tions climatiques �a grande �echelle. Moulin et al. (1998) ont ainsi mis en �evidence une corr�elation
entre le cycle atmosph�erique des poussi�eres sahariennes et l'Oscillation Nord-Atlantique (ONA) :
plus la di��erence de pression entre l'Islande et l'Atlantique est forte, plus est grande l'exportation
de poussi�eres �a grande distance.

La perturbation anthropique des sources de poussi�eres atmosph�eriques est aussi une cause
de variabilit�e interanuelle. Au cours des 20 derni�eres ann�ees, la population a largement aug-
ment�e dans les r�egions perid�esertiques comme le Sahel. Cet accroissement s'est naturellement
accompagn�e d'une augmentation des pratiques agraires telles que les brulis, le surpaturage et
l'agriculture extensive, qui ont d�estabilis�e des �ecosyst�enes d�ej�a fragiles. De grandes surfaces
furent ainsi livr�ees �a l'action �eolienne. Tegen et al. (1996) estim�erent que seule une source an-
thropique repr�esentant 50% de toutes les �emissions permettait d'obtenir des distributions de
poussi�eres r�ealistes dans le Mod�ele de Circulation G�en�erale (MCG) du Goddard Institute for
Space Science (GISS). Cette conclusion est toujours tr�es discut�ee et r�esulte sans doute en partie
d'une mauvaise repr�esentation des vents en Atlantique tropical par le MCG du GISS (Tegen
et Fung, 1995, Figure 3). Elle sugg�ere cependant qu'une composante importante de l'a�erosol
min�eral pourrait être d'origine anthropique.

A l'�echelle g�eologique, la quantit�e de poussi�eres dans l'atmosph�ere suit l'�evolution de l'�etendue
des d�eserts. Dans les p�eriodes froides, comme au Dernier Maximum Glaciaire, il y a 20.000 ans, le
cycle de l'eau est ralenti, la v�eg�etation moins abondante, et les r�egions arides sont plus �etendues.
Cette ass�echement des sols et l'abaissement du niveau de la mer exposent de plus grandes sur-
faces �a l'�erosion �eolienne, et la quantit�e de poussi�eres dans l'atmosph�ere augmente donc de
fa�con signi�cative (Figure 1.5). Dans l'optique de l'�etude des interactions entre les a�erosols et
les poussi�eres, l'�etude de ces donn�ees historiques est particuli�erement int�eressante et a fait l'objet
d'�etudes num�eriques d�es la �n des ann�ees 1980 (Joussaume, 1990).
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1.2 Les poussi�eres min�erales et l'environnement : �etat des connais-

sances.

Dans cette partie, je pr�esente les di��erents impacts environnementaux des poussi�eres min�erales.

1.2.1 L'impact des poussi�eres sur le climat

Une particule atmosph�erique perturbe le bilan radiatif de la Terre de deux mani�eres : soit
en absorbant et en di�usant elle-même une fraction des 
ux solaire ou infrarouge, c'est l'\e�et
direct", soit en servant de noyau de condensation pour les gouttes nuageuses, c'est l'\e�et indi-
rect". De plus, Hansen et al. (1997) ont aussi �evoqu�e la possibilit�e d'un e�et \semi-direct", o�u
l'�el�evation de temp�erature due �a l'absorption d'�energie dans la couche d'a�erosols augmenterait
l'humidit�e relative et favoriserait donc la formation des gouttes. Jusqu'�a pr�esent, un tel e�et n'a
jamais �et�e mis en �evidence.

L'e�et radiatif direct des poussi�eres

Mesurer la perturbation radiative due au passage d'un nuage d'a�erosol n'est pas un exercice
trivial : un examen complet requiert en e�et de connâ�tre les 
ux radiatifs au sol et au sommet
de l'atmosph�ere dans le visible et dans l'infrarouge. Seule cette combinaison de mesures permet
d'�evaluer la quantit�e d'�energie pi�eg�ee dans l'atmosph�ere, et donc d'avoir une id�ee de l'�eventuelle
r�eponse climatique.

Historiquement, les mesures au sol furent les premi�eres �a être r�ealis�ees. Les fortes diminutions
du 
ux solaire (Idso, 1972) et les augmentations du 
ux infrarouge (Idso, 1973, 1978) associ�ees au
passage des nuages de poussi�eres vinrent assez tôt con�rmer les mod�eles th�eoriques de Charlson
et Pilat (1969). Plus tard, plusieurs s�eries de mesures vinrent con�rmer qu'en r�egion d�esertique
en pr�esence de poussi�eres, les variations du 
ux �etaient de l'ordre de �100. W.m�2 dans le visible
et de +10. W.m�2 dans l'infrarouge (Ackerman et Cox, 1982, Cerf, 1985, Fouquart et al., 1987,
Cautenet et al., 1992, Legrand et al., 1992).

Les mesures de 
ux au sommet de l'atmosph�ere furent possibles, plus tard, grâce aux sa-
tellites, mais avec un certain nombre de limitations dues �a ces instruments (pas de mesures au
dessus des continents ou en pr�esence de nuages). Sur quelques cas d'�etudes au dessus de d�eserts,
il fut possible de montrer que l'e�et de poussi�eres dans le visible atteignait plusieurs dizaines
de W.m�2 selon la surface consid�er�ee, et une dizaine de W.m�2 dans l'infrarouge (Ackerman et
Chung, 1992, Zhou et al., 1994).

A l'heure actuelle, aucun instrument n'o�re de couverture globale de la perturbation radiative
des poussi�eres min�erales. Le recours aux mod�eles num�eriques est donc une �etape obligatoire. De
nombreuses �etudes radiatives furent ainsi r�ealis�ees avec des mod�eles adimensionn�es (Andreae,
1995, Sokolik et Toon, 1996, Sokolik et al., 1998), avec des mod�eles mono-dimensionnels (Carlson
et Benjamin, 1980, Sokolik et Golitsyn, 1993, Claquin et al., 1998, Liao et Seinfeld, 1998),
et avec des mod�eles tri-dimensionnels (Tanr�e et al., 1984, Tegen et al., 1996, Tegen et Lacis,
1996). Globalement, ces �etudes concluent que l'e�et radiatif moyen des poussi�eres au sommet
de l'atmosph�ere est compris entre +1.0 et �1.0 W.m�2 �a l'�echelle globale et atteint localement
plusieurs dizaines de W.m�2. L'amplitude et la valeur pr�ecise de ce for�cage n'ont cependant
jamais �et�e donn�ees avec une pr�ecision acceptable et, �a l'heure actuelle, on ne sait pas encore
si les poussi�eres min�erales ont globalement un e�et r�echau�ant ou refroidissant. Ce manque de
pr�ecision dans les estimations du for�cage vient d'incertitudes qui seront expos�ees en d�etail dans
la partie 2. La r�eduction de ces incertitudes sera l'un des principaux objectifs de cette th�ese.
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L'e�et radiatif indirect des poussi�eres min�erales

Au contraire d'autres types d'a�erosols comme les sulfates, les poussi�eres min�erales ne sont
pas compos�ees d'esp�eces tr�es solubles (except�ee la calcite qui n'est jamais un compos�e majeur) et
sont donc a priori de mauvais noyaux de condensation pour les gouttelettes nuageuses. Cette id�ee
�a r�ecemment �et�e remise en question par plusieurs types d'observations. Tout d'abord, Maname et
Gottlieb (1989) ont mis en �evidence, en laboratoire, la formation de nitrates et de sulfates sur les
particules min�erales. Cette exp�erience venait con�rmer les nombreuses observations de collage
de sulfates sur les poussi�eres d�esertiques (Ganor et Maname, 1982, Okada et al., 1990, Ganor
et al., 1991, Parungo et al., 1995). Dans cette même optique, Savoie et al. (1989) montr�erent
que le transport des sulfates et des poussi�eres �etaient bien corr�el�es dans l'est de l'Atlantique,
soulignant ainsi qu'ils pourraient être transport�es ensemble. La possibilit�e d'une association
entre les nitrates ou les sulfates et les particules min�erales a deux cons�equences sur le transfert
radiatif.

Tout d'abord, la pr�esence d'esp�eces solubles �a la surface des particules d�esertiques sugg�erent
qu'elles pourraient servir de noyaux de condensation \g�eants" tr�es eÆcaces, ce qui est con�rm�e
par les observations d'inclusion de min�eraux dans les gouttelettes par Levin et al. (1990). Pour
expliquer la formation de ces associations sulfates-min�eraux, Levin et al. (1996) sugg�er�erent
qu'une goutte peut successivement se condenser sur un sulfate, puis collecter une particule
min�erale et en�n s'�evaporer, ce qui laisse dans l'atmosph�ere une particule min�erale sulfat�ee
pr�ete �a servir de noyau de condensation. Ce ph�enom�ene fut r�ecemment introduit dans un mod�ele
dynamique adimensionn�e et il apparut que la pr�esence de noyaux de condensation g�eants pouvait
modi�er la taille des gouttelettes, changer les propri�et�es optiques des nuages et acc�el�erer la
formation de pr�ecipitations (Yin et al., 1999).

De plus, cette association avec des grosses particules r�eduit le temps de r�esidence atmosph�erique
des sulfates et des nitrates. Or on consid�ere souvent que ces deux esp�eces, dont la concentration
est augment�ee par l'activit�e industrielle, perturbent directement et indirectement le bilan radia-
tif de mani�ere tr�es signi�cative. Dans une mod�elisation avec un MCG, Dentener et al. (1996)
montr�erent ainsi que pour la majeure partie de l'atmosph�ere 40% des nitrates et 10% des sul-
fates sont associ�ees �a des particules min�erales, ces proportions pouvant aller jusqu'�a 80% et 50%
dans les r�egions d�esertiques. Bien que ces premiers r�esultats soient encore limit�es par les incer-
titudes pesant sur les coeÆcients de collage entre esp�eces, ils indiquent cependant que le temps
de r�esidence des nitrates et des sulfates pourrait être signi�cativement r�eduit par les poussi�eres.
L'e�et radiatif de ces compos�es fut �evalu�e jusqu'ici sans tenir compte de ce processus (Kiehl et
Briegleb, 1993, Boucher et Anderson, 1995), et il est donc probable qu'il ait �et�e sur�evalu�e.

Il faut �egalement noter que Sokolik et al. (1999) ont r�ecemment �evoqu�e la possibilit�e que
certaines argiles, dites \gon
antes" pour leur capacit�e �a �xer l'eau liquide, pourraient �egalement
servir de noyau de condensation pour les gouttes nuageuses. Cette hypoph�ese, si elle s'av�erait
exacte, viendrait con�rmer les permi�eres observations de Bertrand (1970) qui n'ont pas �et�e
v�eri��ees lors de campagnes plus r�ecentes. Un tel processus pourrait in
uencer la formation des
nuages dans les r�egions �equatoriales. A ce titre, il m�erite donc que des �etudes plus pouss�ees
soient men�ees.

L'e�et des poussi�eres sur les temp�eratures

Les mesures

Les variations des temp�eratures de surface sont la cons�equence directe des e�ets radiatifs
�evoqu�es pr�ec�edemment. La mise en �evidence de cette r�eponse climatique reste cependant dif-
�cile car la s�eparation des causes et des e�ets de la pr�esence de poussi�eres rend toute analyse
d�elicate. Par exemple, en Europe m�editerran�eenne, un panache de poussi�eres est toujours as-
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soci�e �a une masse d'air chaud saharienne qui a tendance �a gommer, �a la surface, l'e�et sans
doute refroidissant des poussi�eres (Alpert et Ganor, 1993). Pour l'instant, seules les m�ethodes
statistiques permettent donc d'�evaluer l'e�et des poussi�eres sur les temp�eratures. Il existe, pour
l'instant, deux �etudes de ce type.

La premi�ere �etude, r�ealis�ee par Alpert et al. (1998), est bas�ee sur la comparaison des er-
reurs faites par un mod�ele de pr�evision m�et�eorologique aux nombre de jours o�u l'atmosph�ere
est charg�ee en poussi�eres. Comme le mod�ele de pr�evision utilis�e n�eglige l'e�et des a�erosols, une
partie de ses erreurs peut leur être attribu�ee, en particulier dans les zones de fortes concen-
trations comme l'Est de l'Atlantique tropical nord. Les auteurs mirent ainsi en �evidence que
les poussi�eres �etaient probablement responsables d'un r�echau�ement de 6 ÆC:an�1 entre 1.5 et
4 km d'altitude le long de la côte africaine. D'un cot�e, ce r�esultat est en bon accord avec les
estimations th�eoriques, ce qui est assez satisfaisant, mais la corr�elation trouv�ee entre les erreurs
du mod�ele et la position des nuages est beaucoup plus forte qu'avec les occurences de poussi�eres,
ce qui pousse �a prendre ces r�esultats avec pr�ecaution.

Une seconde �etude statistique r�ecemment men�ee par Schollaert et Merrill (1999) s'int�eresse �a
la relation entre les temp�eratures oc�eaniques de surface, Toce, et l'�epaisseur optique des a�erosols,
� . En se focalisant sur le mois de Juillet dans l'Atlantique tropical Nord, i.e. dans la r�egion
oc�eanique et �a la p�eriode les plus riches en panaches de poussi�eres, les auteurs mirent en �evidence
une corr�elation positive, faible mais signi�cative, entre les variations de Toce et les variations
de exp(��). Dans une r�egion comme l'Atlantique tropical Nord, il n'est pas anodin que les
poussi�eres min�erales puissent in
uencer les temp�eratures oc�eaniques de surfaces car celles ci sont
contrôl�ees par les courants oc�eaniques ascendants (upwelling). Ce r�esultat sugg�ere clairement que
les poussi�eres min�erales ont une in
uence climatique non n�egligeable dans les r�egions tropicales.

Parall�element, peu d'auteurs ont essay�e de mod�eliser les changements de temp�erature dus aux
poussi�eres. Une �etude pionni�ere fut men�ee par Tanr�e et al. (1984) avec le mod�ele de circulation
g�en�erale �a basse r�esolution du Centre Europ�een de Pr�evision M�et�eorologique �a Moyen Terme
(CEPMMT) et avec des r�epartitions simpli��ees d'a�erosols atmosph�eriques. L'epaisseur optique
des poussi�eres �etait alors id�ealis�ee, centr�ee au dessus du Sahara, r�epartie entre 0 et 3 km et
atteignait au maximum 0.63. Les propri�et�es optiques des poussi�eres �etaient constantes. Leur
principale conclusion �etait alors que les a�erosols avaient un e�et n�egligeable sur la dynamique et
notable sur les temp�eratures, avec une diminution de 4ÆC �a la surface du Sahel ce qui est sans
doute une estimation tr�es \haute" de la situation moyenne.

Plus r�ecemment, Miller et Tegen (1998) introduisirent les champs de poussi�eres de Tegen
et Fung (1994, 1995) dans le Mod�ele de Circulation de G�en�erale du GISS (Goddard Institute
for Space Science) et trouv�erent que le refroidissement �etait de l'ordre de 1ÆC en dessous des
panaches de poussi�eres. De plus, ils montr�erent que la pr�esence de poussi�eres �etait susceptible
d'a�ecter la convection profonde mais que la r�eponse dynamique �etait diÆcilement discernable
du bruit de fond du mod�ele. On peut noter que les r�esultats de Tegen et Fung (1994, 1995) et de
Tegen et Lacis (1996) furent souvent stigmatis�es pour leurs grandes incertitudes (Marticorena
et al., 1999a, Sokolik et Toon, 1996, Guelle, 1998), mais l'un des principaux r�esultats de cette
�etude demeure que l'e�et climatique des poussi�eres se manifeste surtout �a l'�echelle r�egionale et
provoque une r�eponse notable de la temp�erature et du 
ux de chaleur latente.

Dans une optique di��erente, Overpeck et al. (1996) �etudi�erent l'e�et climatique des poussi�eres
min�erales au Dernier Maximum Glaciaire (DMG), toujours grâce au Mod�ele de Circulation
G�en�erale du GISS. En utilisant une distribution tr�es simpli��ee des poussi�eres atmosph�eriques au
DMG, avec en particulier des concentrations �egales au dessus du Canada et au dessus du Sahara,
Overpeck et al. (1996) calcul�erent que les poussi�eres min�erales auraient pu être responsables d'un
r�echau�ement annuel de l'ordre de 4ÆC au dessus des calottes de glace de l'h�emisph�ere Nord. Le
manque de r�ealisme des champs de poussi�eres utilis�es dans cette �etude rendent les conclusions
de Overpeck et al. (1996) tr�es contestables. Je montrerai dans le chapitre 7 que l'utilisation
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de champs plus conformes aux observations de d�epôts au DMG produisent un r�echau�ement
polaire plus limit�e.

1.2.2 L'impact des poussi�eres sur la chimie troposph�erique

En plus de leur rôle sur les cycles atmosph�eriques des sulfates et des nitrates, pr�esent�es
ci-dessus, les poussi�eres min�erales participent �a la chimie atmosph�erique de diverses mani�eres.

L'alcalinit�e des poussi�eres

L'augmentation du pH des gouttes de pluie fut, pendant longtemps, le seul e�et chimique
qu'on attribuait aux a�erosols min�eraux (Lo�ye-Pilot et al., 1986, Avila et al., 1998). La pr�esence
de CaCO3 (calcite) dans les poussi�eres et sa dissolution au cours du transport (CaCO3 + 2 H+

! Ca2+ + CO2 + H2O) explique comment le pH des gouttes d'eau peut passer de 4-5 �a 6-8 au
contact d'une masse d'air d�esertique (Satsangi et al., 1999). De même, en pr�esence de nitrates,
des r�eactions telles que : 2HNO3 (acide nitrique, gazeux) + CaCO3 ! Ca(NO3)2 + H2O + CO2,
tendent �egalement �a r�eduire l'acidit�e de l'atmosph�ere, tout comme la transformation de calcite
(CaCO3) en gypse (CaSO4) en pr�esence de sulfates. A ma connaissance, cet e�et des poussi�eres
sur le pH des gouttes d'eau n'a jamais �et�e introduit dans un mod�ele tridimensionnel de chimie
atmosph�erique.

L'e�et sur la capacit�e oxydante de l'atmosph�ere

Les principaux oxydants atmosph�eriques (l'hydrop�eroxyde, HO2, l'hydroxyde, OH, et l'ozone,
O3) r�eagissent avec les poussi�eres min�erales via des oxydo-r�eductions faisant intervenir les ions
Fe ou Cu (par exemple : HO2 + Fe (III) ! Fe(II) + O2 + H+). Les constantes de r�eaction
et le quantit�e de Fe et de Cu dans les poussi�eres sont assez mal connues. En se basant sur des
approximations simples, Dentener et al. (1996) ont calcul�e que la destruction directe d'ozone �a la
surface des particules min�erales pouvait être responsable d'une diminution d'O3 n'exc�edant pas
10% au coeur des r�egions arides. Une r�eduction d'un même ordre de grandeur fut trouv�ee pour
HO2. Avec un mod�ele plus local focalis�e sur le transport de particules min�erales de la Chine vers
le Japon, Zhang et al (1994) estim�erent que la r�eduction d'O3 pouvait atteindre 25% et celle
de HO2 de 20 �a 80 % lors d'un �ev�enement de poussi�eres. Dans l'�etat actuel des connaissances,
il semble donc que la r�eduction de O3 et de HO2 par r�eaction catalytique sur poussi�eres soit
limit�ee aux r�egions sources (Dentener et al., 1996).

L'e�et sur le 
ux actinique

La modi�cation du 
ux actinique (i.e. la quantit�e d'�energie disponible pour la photolyse) due
�a la di�usion du rayonnement ultra-violet et visible par les a�erosols fut r�ecemment discut�ee en
d�etails par Dickerson et al. (1997). Deux des r�eactions capitales pour la chimie troposph�erique
sont possibles grâce �a l'�energie solaire (h�) : la photolyse de O3 formant notamment O1D, qui
r�eagit ensuite avec H2O pour former des radicaux hydroxydes HO, et la photolyse de NO2, qui
est la premi�ere �etape du cycle de production de l'ozone. Grâce �a un mod�ele chimique coupl�e
�a un mod�ele de transfert radiatif, Dickerson et al. (1997) ont montr�e que les variations de h�
dues aux a�erosols pouvaient entrâ�ner localement des variations de O3 de �23 �a +45 ppbv. Des
r�esultats similaires ont �egalement �et�e obtenus par Ruggaber et al. (1994) et par Dusseux (1995).
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Ces r�esultats impliquent qu'il faudra, �a terme, introduire cet e�et dans les mod�eles chimiques
globaux, mais cet exercice sera compliqu�e par la n�ecessit�e de prendre en compte plusieurs points
d�elicats : 1) la composition des a�erosols, car un a�erosol absorbant ne modi�e pas h� comme un
a�erosol di�usant, 2) leur distribution verticale, car les a�erosols peuvent r�eduire le 
ux actinique
�a la surface et l'augmenter en altitude (Reuder et Schwander, 1999).

1.2.3 L'impact des poussi�eres sur les cycles biog�eochimiques

A la �n de leur parcours atmosph�erique, les poussi�eres min�erales se d�eposent dans divers
�ecosyst�emes et peuvent y jouer un rôle biog�eochimique cons�equent.

Impact sur les �ecosyst�emes terrestres

L'impact des retomb�ees de poussi�eres min�erales sur les sols peut être grossi�erement s�epar�e
en deux cat�egories : les r�egions p�eri-d�esertiques, o�u les retomb�ees sont tr�es abondantes, et les
r�egions distales, o�u les retomb�ees sont beaucoup plus faibles.

Dans les r�egions p�erid�esertiques, l'apport de poussi�eres est suÆsant pour cr�eer �a la surface
du sol une couche d'origine �eolienne bien identi��ee. Les d�ep̂ots �eoliens modi�ent alors la micro-
physique du sol (texture, capacit�e de r�etention de l'eau, etc) et, de ce fait, son int�erêt agricole
(Jahn et al., 1996, Simonson, 1995). Localement, cet apport peut aussi être pour le sol le prin-
cipal pourvoyeur en potassium (en Côte d'Ivoire, Stoorvogel et al., 1997) ou en calcium (sur
les sols alpins du Colorado, Litaor, 1987), ce qui modi�e aussi la capacit�e du sol �a r�esister �a
l'acidi�cation.

Dans les r�egions distales, les poussi�eres sont susceptibles d'apporter des �el�ements \limitants"
(i.e., qui font particuli�erement d�efaut �a l'�ecosyst�eme). Par exemple, Swap et al. (1992) estim�erent
qu'une partie non n�egligeable des phosphates n�ecessaires �a la croissance de la forêt amazonienne
vient des d�epôts de poussi�eres saharienne (13 millions de Tonnes de poussi�eres en moyenne par
an). Les auteurs sugg�er�erent même que les cycles d'extension et de r�egression du Sahara �etaient
corr�el�es �a ceux de l'Amazonie.

Si l'int�erêt biog�eochimique de ces �etudes est certain (notamment en relation avec le cycle du
carbone), il faut toutefois noter qu'elles furent toutes qualitatives. En particulier, le probl�eme
de la lib�eration des esp�eces chimiques (potassium, calcium, phosphates) de leur site min�eral fut
rarement abord�e.

Impact sur les �ecosyst�emes marins

Dans les r�egions oc�eaniques �eloign�ees des côtes, les poussi�eres min�erales contrôlent les concen-
trations en �el�ements trace comme l'ont discut�e Buat-M�enard et Duce (1986) et Duce et al.
(1991). En particulier, les poussi�eres min�erales sont le principal pourvoyeur en fer dans beau-
coup d'�ecosyst�emes marins (Martin et Gordon, 1988, Martin et al., 1994). Or le fer est un �el�ement
indispensable �a la croissance du phytoplancton et fait d�efaut dans de larges r�egions oc�eaniques
�eloign�ees des continents. R�ecemment, l'exp�erience IronExII con�rma ainsi que la fertilisation ar-
ti�cielle des eaux du Paci�que par du fer (sous forme de sulfate de fer) augmentait notablement
la productivit�e primaire du phytoplancton (Coale et al., 1996). Or l'activit�e photosynth�etique
de ce phytoplancton joue un rôle majeur dans le cycle du carbone : c'est elle qui d�etermine la
quantit�e de CO2 que pourra absorber l'oc�ean.

Il est diÆcile �a l'heure actuelle de quanti�er pr�ecisement cet e�et : la quantit�e de fer pr�esente
dans les poussi�eres est inconnue, et sa forme chimique change au cours du transport selon
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des cycles d'oxydo-r�eduction dans les gouttelettes nuageuses (Behra et Sigg, 1990). De plus
la solubilisation du fer dans l'oc�ean est un processus encore mal-connu, et il est donc diÆcile
de pr�edire la r�eponse d'un �ecosyst�eme marin apr�es un important d�epôt de poussi�eres. Vus les
r�esultats de l'exp�erience IronExII, on peut n�eanmoins penser que les poussi�eres min�erales jouent
un rôle signi�catif dans le cycle du carbone. Ainsi, Martin et al. (1990) �rent l'hypoth�ese que
les faibles concentrations atmosph�eriques en CO2 lors du Dernier Maximum Glaciaire �etaient
directement dues �a une augmentation de la quantit�e de poussi�eres. Pour l'instant, ce processus
de fertilisation de l'oc�ean par le fer n'a jamais �et�e introduit dans les mod�eles biog�eochimiques.

1.3 Objectif de cette th�ese

Le but de cet th�ese est l'am�elioration du calcul de l'e�et radiatif des poussi�eres

d�esertiques. En premier lieu, une telle estimation requiert de connâ�tre les concentrations at-
mosph�eriques de ces poussi�eres, ces concentrations �etant tr�es variables �a la fois dans l'espace
et dans le temps. Comme les instruments de mesure n'o�rent pour l'instant qu'une couver-
ture partielle de cette variabilit�e spatio-temporelle, cette �etude se basera surtout des mod�eles
num�eriques. Plusieurs mod�eles seront mis en jeu au cours de cette th�ese. On distingue principa-
lement : un mod�ele pour reproduire les �emissions de poussi�eres dans les d�eserts, un mod�ele pour
prendre en compte leur transport dans l'atmosph�ere, et un mod�ele pour calculer leur e�et sur
les 
ux radiatifs. Les probl�emes rencontr�es au cours de cette th�ese sont donc directement li�es
aux diÆcul�es num�eriques pos�ees par ces mod�eles.

La justi�cation rigoureuse de la d�emarche adopt�ee dans cette �etude vient dans le chapitre 2
dans lequel l'�etat de l'art de la mod�elisation des poussi�ere est pr�esent�ee. J'en r�esume cependant
ici les di��erentes �etapes. Dans un premier temps, le calcul de l'e�et radiatif des poussi�eres
n�ecessite de mieux traiter leurs propri�et�es optiques, ceci impliquant de prendre en compte leur
min�eralogie (Chapitre 3). Cette exigence nouvelle requiert que les mod�eles ne consid�erent plus
les poussi�eres comme une seule esp�ece, mais comme un assemblage de plusieurs min�eraux. Cette
adaptation profonde justi�e d'ailleurs le titre de cette th�ese. Pour être applicable �a l'�echelle
globale, cette nouvelle approche n�ecessite deux d�eveloppements : le premier sur la min�eralogie
des zones arides (Chapitre 4), et le second sur l'intensit�e de l'�erosion �eolienne en tout point du
globe (Chapitre 5). Les fruits de ce travail sont r�ecolt�es dans le chapitre 6, o�u l'e�et radiatif
des poussi�eres est calcul�e globallement pour l'ann�ee 1990. Ces r�esulats sont ensuite aÆn�es par
l'�etude des poussi�eres min�erales au Dernier Maximum Glaciaire (�20,000 ans), p�eriode o�u les
poussi�eres �etaient tr�es abondantes (Chapitre 7).



Chapitre 2

La mod�elisation des poussi�eres

min�erales : �etat de l'art et m�ethodes

utilis�ees

Dans le chapitre pr�ec�edent, j'ai montr�e que les variations spatio-temporelles de la concen-
tration des poussi�eres min�erales ne pouvaient être d�etermin�ees sans utilisation de mod�eles
num�eriques. Dans ce chapitre, chacune des �etapes menant �a l'obtention de champs de concentra-
tions de poussi�eres est pass�ee en revue. Comme le principal objectif de ce travail est d'arriver �a
un calcul pr�ecis du for�cage radiatif des poussi�eres, les mod�eles optiques et radiatifs seront aussi
pr�esent�es. Pour chaque mod�ele, on s'int�eresse �a l'�etat de l'art et aux choix scienti�ques faits au
LSCE avant le d�ebut de cette th�ese (Balkanski et al., 1996, Schulz et al., 1996, Schulz et al.,
1998, Guelle, 1998, Guelle et al., 1998a, Guelle et al., 1998b).

2.1 Organisation des di��erents mod�eles

Plusieurs mod�eles (ou codes de calcul) ind�ependants sont utilis�es dans ce travail : un mod�ele
de production de poussi�eres, un mod�ele de transport de poussi�eres et un mod�ele de calcul de
l'e�et radiatif des poussi�eres. Ces trois ensembles sont reli�es par un mod�ele physique, qui d�ecrit
la distribution de la taille des particules, et par un mod�ele optique, qui �evalue les propri�et�es
radiatives des a�erosols. L'ensemble est sch�ematis�e sur la Figure 2.1. Un tel ensemble de codes
de calculs d�ecoupl�es est souvent quali��e de mod�ele \o�-line".

Bien sûr, l'absence de couplage entre ces mod�eles inhibe l'�evaluation d'�eventuelles r�etroactions
(ou feedback). Par exemple, Chomette et al. (1999a) ont montr�e que la pr�esence de poussi�eres au
dessus d'un d�esert pouvait r�eduire la convection au point de diminuer notablement le soul�evement
de ces mêmes poussi�eres (la r�etroaction est n�egative). L'�etude d'une telle r�eponse climatique en
pr�esence de poussi�eres demande l'utilisation d'un Mod�ele de Circulation G�en�erale (MCG) (ou
mod�ele \on-line") auquel serait int�egr�e un sch�ema interactif de production des a�erosols. Cepen-
dant, dans les mod�eles \o�-line", le temps de calcul est fortement diminu�e car ni la dynamique
atmosph�erique, ni l'�etat hydrique du sol ne doivent être calcul�es. Ce gain en temps de calcul
permet d'avoir une plus grande pr�ecision sur le cycle des poussi�eres min�erales, c'est pourquoi je
garderai cette approche pour le reste de cette �etude.

Je pr�esente ici l'�etat des connaissances pour chacun des mod�eles d�ecrits dans la Figure 2.1,
ainsi que les choix scienti�ques que j'ai fait au cours de ce travail. Les di��erents jeux de donn�ees
n�ecessaires au fonctionnement de ces di��erents mod�eles sont �egalement pr�esent�es. Notons que la
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Fig. 2.1 { Hi�erarchie et organisation des di��erents mod�eles utilis�es pour calculer l'e�et radiatif
des poussi�eres min�erales.

discussion qui va suivre sur l'�etat des connaissances dans le domaine des poussi�eres reste valide
dans le cas des mod�eles \on-line".

2.2 Les donn�ees climatologiques

Tout d'abord, les mod�eles o�-line demandent un certain nombre de donn�ees m�et�eorologiques
(champs de vents, temp�erature, pression, couverture nuageuse, etc) qui sont, dans cette �etude, is-
sues des r�e-analyses du Centre Europ�een de Pr�evisionM�et�eorologique �a Moyen Terme (CEPMMT,
aussi d�esign�e par l'acronyme anglais ECMWF).

Les analyses du r�eseau de m�et�eorologie synoptique mondiale sont la somme d'observations au
sol, de pro�ls mesur�es par les ballons sondes, et de mesures satellites des vents, des luminances,
et des temp�eratures. Quatre fois par jour, ces mesures sont utilis�ees pour forcer un Mod�ele
de Circulation G�en�erale (MCG) �a tr�es haute r�esolution (1.125x1.125Æ , 31 niveaux verticaux de
pression), produisant ainsi des champs \r�e-analys�es" qui sont �a la fois \proches" des observations
et physiquement r�ealistes.

De plus, dans cette th�ese, je me pencherai plus particuli�erement sur l'ann�ee 1990. Ce choix
fut dict�e par la n�ecessite de choisir une ann�ee o�u l'atmosph�ere �etait pure (i.e sans �eruption
volcanique) parmi les r�e-analyses qui �etaient disponibles au d�ebut de cette th�ese.

2.3 La param�etrisation du soul�evement

2.3.1 L'�etat des connaissances

La mod�elisation du cycle atmosph�eriques des poussi�eres min�erales requiert de connâ�tre, pour
chaque point du globe et �a chaque instant, la quantit�e 	 de poussi�eres inject�ee dans l'atmosph�ere
(en g.cm�2.s�1). Cette quantit�e est extrêmement variable et d�epend non-lin�eairement de la force
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du vent (Figure 2.2). Il est donc clair que l'utilisation d'un mod�ele num�erique d'�erosion des sols
est indispensable si l'on veut reproduire des champs tridimensionnels r�ealistes.
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Fig. 2.2 { Le 
ux horizontal des poussi�eres, �, est trac�e en fonction de la vitesse de friction
du vent pour trois sols de granulom�etrie di��erente (on notera que le 
ux vertical, 	, d�epend
directement de �). La meilleure r�egression pour ces donn�ees est �egalement trac�ee. Ces donn�ees
sont tir�ees de Gillette (1974).

Les �etudes de Bagnold (1941), Chepil (1951), Gillette (1974) et Gillette (1978) ont montr�e
que l'�erosion des sols pouvait être param�etris�ee par :

	 = C(u�)2(u� � u�seuil) (2.1)

o�u 	 est le 
ux de poussi�eres mises en suspension, C est le facteur d'�erosion (unit�e : g.s2.cm�5),
et u� et u�seuil sont, respectivement, la vitesse de friction du vent et la vitesse de friction du
vent �a partir de laquelle l'�erosion commence (ou vitesse seuil de friction) (unit�e : cm:s�1).
Classiquement, u correspond �a la vitesse du vent �a 10 m�etres du sol.

De nombreuses �etudes r�ecentes dont beaucoup ont �et�e men�ees au LISA (Marticorena et
Bergametti, 1995, Marticorena et al., 1996, F�ecan et al., 1999) et en Australie (Shao et Leslie,
1997, Raupach, 1992, Raupach et al., 1993, Raupach, 1994) ont montr�e que la formule 2.1 restait
valide �a condition de prendre en compte les caract�eristiques du sol. Le soul�evement des poussi�eres
s'�ecrit alors :

F = C(r)(u�(u; z0))
2
�
u�(u; z0)�

u�seuil(r; �; u; h)

A


�
(2.2)

et les variables mises en jeu sont :
{ r, le rayon des particules du sol (en th�eorie il faut donc int�egrer 	 pour tous les r pour
obtenir un 
ux instantan�e) ;

{ u�, la vitesse de friction du vent qui d�epend de u, la vitesse du vent �a 10 m�etres, de z0, la
hauteur de rugosit�e, et d'une hypoth�ese sur le pro�l vertical du vent ;

{ u�seuil, la vitesse de friction �a partir de laquelle les particules du sol se mettent en mouve-
ment, qui d�epend de la taille des grains, r, de leur densit�e, �, de l'humidit�e du sol, h, et
de la vitesse du vent, u ;
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Param�etrisation Echelle

Marticorena1 u�th =
uth�grains(r0; u; z0)

R(z0)H(r0; q0)
z0 and r0 sont cartographi�es Sahara, Arabie

C = C(r0)

Shao2 u�th =
uth�grains(r0; z0)

R(z0)H(r0;q0)S(croute)
Australie

r0, "croûte", z0 cartographi�es
C = C(r0)

Ni~ckovic3 u�th = 0.5 ms�1, z0 = 0.01 m Sahara
C calibr�es sur les �emissions nord africaines

Tegen4 uth = 6.5 m.s�1 Globale
C = 0.7 �g s2 m�5

Hth = 0.

Genthon5 uth = 0 m.s�1 Globale
C = calibr�e sur 2000 Mt

Hth = 5 mm pr�ecipitations.

Mahowald6 uth = 5 m.s�1 Globale
C = calibr�e sur 3000 Mt/an

Carmichael7 approche statistique bas�ee sur Globale
les fr�equences de tempêtes de sable

Tab. 2.1 { Les di��erents mod�eles d'�erosion disponibles �a l'heure actuelle, et les approximations
faites pour chacun d'entre-eux. Ces mod�eles viennent des articles de (1) : Marticorena et Berga-
metti (1995), Marticorena et al. (1996), Marticorena et al. (1997), Gillette et al. (1998), F�ecan
et al. (1999) ; (2) : Shao et al. (1993), Shao and Leslie (1997), Raupach et al. (1993), Raupach
(1994) ; (3) : Ni�ckovic and Dobrovi�c (1996) ; (4) : Tegen and Fung (1994), Tegen and Fung
(1995), Tegen et al. (1996), Tegen and Miller (1998) ; (5) : Joussaume (1990), Genthon (1992),
Andersen et al. (1998) ; (6) : Mahowald et al (1999) ; (7) : Dentener et al. (1996).

{ A, l'att�enuation de la force du vent par les �el�ements non �erodables, qui d�epend de la taille
et de la forme des �el�ements non �erodables ;

{ 
, qui quanti�e de mani�ere empirique l'encroûtement des sols fr�equents dans les r�egions
d�esertiques.

Il faut noter que, si la d�etermination de u�, u�seuil et A repose sur des bases physiques solides,
les param�etrisations de C et 
 sont en revanche tr�es empiriques.

Le calcul du soul�evement des poussi�eres demande donc de cartographier 6 propri�et�es du sol
dont certaines, comme l'encroûtement des sols ou les dimensions des �el�ements non �erodables,
sont diÆciles �a �evaluer. Pour �eviter cette diÆcult�e, les di��erents auteurs r�eduisent le nombre de
ces variables. D'un cot�e, Marticorena et al. (1996) se limitent �a z0 et r qu'ils cartographient selon
une m�ethode sp�eci�que (voir Marticorena (1995) et Chatenet et al. (1996) pour les d�etails) et
font des approximations pour les autres variables. Parall�element, Shao et Leslie (1997) estiment
empiriquement toutes les variables �a partir d'une m�ethode sp�eci�que et de l'indice infrarouge
de v�eg�etation (NDVI). Jusqu'�a maintenant, ces deux m�ethodes n'ont permis de couvrir que le
Nord du Sahara, l'Arabie et l'Australie. Cette limitation g�eographique provient du caract�ere
laborieux des m�ethodes de cartographie qui demandent, en chaque point, de se pencher sur les
donn�ees g�eomorphologiques.

Les m�ethodes pr�ecises pour calculer les 
ux de poussi�eres sont donc �a la fois r�ecentes et
g�eographiquement limit�ees, et n'ont donc pas pu être utilis�ees dans les mod�eles globaux. Pour
pallier ce probl�eme, les simulations globales ont jusqu'ici utilis�e des approximations plus sim-
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plistes que l'on peut classer en deux groupes : les m�ethodes physiques et les m�ethodes statistiques.

Les m�ethodes physiques sont bas�ees sur l'�equation 2.1, dans laquelle les vitesses de friction
(u� et u�seuil) sont remplac�ees par les vitesses du vent �a dix mêtres (u et useuil). Cela revient
�a dire que les vitesses de friction sont proportionelles aux vitesses �a dix mêtres, ou bien que la
hauteur de rugosit�e est identique partout. En g�en�eral, C est alors calibr�e sur une estimation du

ux atmosph�erique global, et useuil est ajust�e pour reproduire le cycle saisonnier des poussi�eres
(voir Tegen et Fung, 1994, Ni�ckovi�c et Dobrici�c, 1996, Joussaume, 1990, Mahowald, 1999 et voir
la Table 2.1 pour les d�etails). Fort peu d'e�orts ont �et�e d�evolus �a valider quantitativement les
�etudes r�ealis�ees avec cette approche. En fait, dans ces �etudes, l'allure g�en�erale des panaches de
poussi�eres est correctement reproduite (parce que les champs de vents contrôlent leur orientation)
mais l'intensit�e des panaches de poussi�eres est souvent mal simul�ee, principalement parce que C
est constant (voir l'argumentation de Guelle (1998) et l'article de Marticorena et al. (1999)).

Une approche compl�etement di��erente, la m�ethode statistique, est bas�e sur les fr�equences
de tempêtes de sable construite �a partir d'observations de visibilit�e pr�esent�ees par Pye (1987)
et Middelton (1989). Ces cartes existent pour toutes les r�egions d�esertiques et donnent des
fr�equences mensuelles utilisables de mani�ere statistique dans les mod�eles globaux. Cette m�ethode
donne des r�esultats globalement satisfaisants quand on s'int�eresse �a des concentrations \moyen-
nes" ou des ann�ees climatologiques (ce qui est int�eressant dans les GCM) (Dentener et al., 1996).
Cependant, l'absence de relation entre les �emissions de poussi�eres et la force du vent rend im-
possible la simulation d'�ev�enements individuels de poussi�eres ou de p�eriode particuli�ere, ce qui
r�eduit l'int�erêt des champs ainsi obtenus.

2.3.2 Cette approche

A ce jour, les sch�emas physiques pr�ecis d'�emission de poussi�eres d�esertiques ne sont pas
encore utilisables �a l'�echelle globale, surtout parce qu'il n'existe encore aucune carte globale
des hauteurs de rugosit�e. A court terme, ces sch�emas seront certainement utilisables dans les
mod�eles globaux, pour mener �a bien cette th�ese, il a fallu d�evelopper une m�ethode interm�ediaire
reproduisant de mani�ere r�ealiste le soul�evement des a�erosols min�eraux. Ce d�eveloppement sera
d�etaill�e dans le chapitre 4.

2.4 La param�etrisation de la distribution en taille

2.4.1 L'�etat des connaissances

Une des principales caract�eristiques des poussi�eres min�erales par rapport aux autres types
d'a�erosols est la grande variabilit�e de leur taille (Figure 2.3). Il est primordial de bien repr�esenter
les variations de cette distribution en taille car quasiment toutes les propri�et�es physico-chimiques
des particules d�ependent d'elle. Par exemple les propri�et�es optiques des petites particules (r
inf�erieur �a 1 �m) sont compl�etement di��erentes de celles des grosses particules (r sup�erieur
�a 10 �m). Selon leur localisation et leur distance �a la r�egion d�esertique source, la taille des
poussi�eres min�erales varie beaucoup et doit donc être param�etris�ee dans le mod�ele de transport.

Patterson et Gillette (1977), Gomes et al. (1990) et Alfaro et al. (1997) ont montr�e que
la distribution en taille des poussi�eres pouvait être reproduite comme la somme de plusieurs
fonctions �el�ementaires (ou \modes"). Le nombre de particules dont le rayon est compris entre r
et r + dr s'�ecrit alors

N(r) =
X
i

Nini(r) (2.3)
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Fig. 2.4 { Figure de gauche : distribution du rayon, de la surface et du volume de particules
selon une loi log-normale dont le rayon massique m�edian est 1.0 �m et l'�ecart-type g�eom�etrique
2.0. Figure de droite : distribution du volume des particules pour une distribution log-normale
et une distribution gamma ayant le même rayon massique m�edian (1.0 �m) et le même �ecart
type g�eom�etrique (2.0)

la distribution en taille des particules (impacteurs, compteurs optiques, centrifugeuses). Tous ces
instruments sont limit�es �a des mesures discr�etes sur un ordre de grandeur environ, alors que la
distribution en taille en couvre souvent deux ou trois, ce qui implique l'utilisation de techniques
de mesures di��erentes pour di��erentes gammes de taille. De plus, les approximations faites lors
des mesures (densit�e, forme, composition des particules, eÆcacit�e de l'instrument) ne sont jamais
n�egligeables (Howell et al., 1998). Par ailleurs, les m�ethodes d'ajustement de l'�equation 2.3 sur
les mesures discr�etes ne donnent pas toujours de solution unique, en particulier, pour le nombre
de modes n�ecessaires pour l'ajustement (Gomes et al., 1990b). Il est donc impossible de n�egliger
les propagations d'erreurs dans les valeurs de distribution en taille mesur�ees en laboratoire.

Parall�element, les mesures des satellites permettent maintenant d'�evaluer la distribution en
taille des particules au prix d'approximations sur le nombre de modes, sur la composition des
particules et sur la r�e
ectance du sol (Tanr�e et al., 1996). La m�ethode utilis�ee repose alors
sur une r�egression, bas�ee sur une tabulation des di��erentes distribution en taille possibles, qui
permet de reproduire les radiances observ�ees par le satellite (Tanr�e et al., 1997). Cette m�ethode
donne le rapport entre la masse des di��erents modes ainsi que le rayon e�ectif de la distribution.
Cette technique a r�ecemment �et�e valid�ee avec succ�es sur les a�erosols urbains observ�es au large
de l'Atlantique pendant la campagne TARFOX.

2.4.2 Notre approche

L'importance majeure de la distribution en taille pour toute �etude sur les poussi�eres min�erales
(�erosion, transport, propri�et�es optiques) implique que le choix d'une param�etrisation soit fait
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Variable D�e�nition

Rayons �equivalents pour N(r)

Rayon moyen r0 r0 =

Z
1

0
rN(r)drZ

1

0
N(r)dr

Rayon m�edian rm

Z rm

0
rN(r)dr =

1

2

Z
1

0
rN(r)dr

Rayon modal rmodal
dN(rmodal)

dr
= 0:

Rayon e�ectif reff reff =

Z
1

0
rr2�N(r)drZ

1

0
r2�N(r)dr

Rayons �equivalents pour la puissance n de N(r)

Rayon moyen �equivalent r0;n r0;n =

0
BB@
Z
1

0
rnN(r)drZ

1

0
N(r)dr

1
CCA
1=n

Rayon m�edian rm;n

Z rm;n

0
rnN(r)dr =

1

2

Z
1

0
rnN(r)dr

Rayon modal rmodal;n
drnmodalN(rmodal)

dr
= 0:

Tab. 2.2 { Rayons �equivalents pour une distribution N(r) quelconque.

avec la plus grande attention. Ce choix concerne �a la fois la forme de la distribution en taille,
mais aussi le nombre de modes utilis�es, et la valeur des param�etres moyens (rayon moyen, �ecart
type). Tous ces param�etres sont constants dans le mod�ele except�e le rayon moyen qui varie au
cours du transport. Conform�ement au sch�ema de Shettle, la taille des particules est simul�ee
dans ce mod�ele par une somme de trois distributions log-normales (Shettle, 1984). Il faut noter
que Hansen et Travis (1974) recommand�erent l'utilisation de distributions gamma pour le calcul
des propri�et�es optiques, mais, comme la plupart des mesures de distribution en taille font �etat
de formes log-normales (Patterson et Gillette, 1977, Levin et Lindberg, 1979, McTainsh et al.,
1997), je garderai le mod�ele de Shettle au cours de cette �etude. Claquin et al. (1998) ont montr�e
que ce choix avait une in
uence mineure sur le calcul des propri�et�es radiative des poussi�eres.

Mode Rayon massique moyen (rm) Ecart type g�eom�etrique (�g) Fraction massique (%)

1 21.65 �m 1.89 21.9
2 1.26 �m 2.00 78.1
3 0.0055 �m 2.13 2.6 10�4

Tab. 2.3 { Distribution en taille des poussi�eres min�erales utilis�ee en entr�ee du mod�ele de trans-
port. Cette distribution a �et�e adapt�ee de Shettle (1984) par Schulz et al. (1998).
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Le choix des rayons moyens des particules �a la source d�etermine compl�etement la qualit�e des
r�esultats obtenus par le mod�ele loin des sources (Balkanski et al., 1996). Les tests de sensibilit�e
r�ealis�es par Schulz et al. (1998) montrent que l'association des trois modes pr�esent�es dans la
Table 2.3 sont satisfaisantes pour le Sahara. Cette combinaison est une adaptation des r�esultats
de Shettle (1984). Le mode \central", dont le rayon massique moyen vaut 1.26�m, domine
compl�etement la distribution dans les r�egions �eloign�ees de la source. Un mod�ele d'�erosion id�eal
devrait, en th�eorie, pr�edire cette valeur des rayons moyens �a la source, cependant, �a l'heure
actuelle, aucun mod�ele d'�erosion utilisable �a grande �echelle ne donne une telle information.
Alfaro et al. (1997) ont r�ecemment d�evelopp�e un mod�ele d'�erosion capable de pr�edire la taille
moyenne des particules arrach�ees au sol mais les donn�ees n�ecessaires �a l'application de ce mod�ele
ne sont pas disponibles �a grande �echelle.

2.5 La param�etrisation du transport

2.5.1 L'�etat des connaissances

Les mod�eles de transport des poussi�eres dans l'atmosph�ere sont souvent construits �a partir
de codes pr�evus pour le transport des gaz. La sp�eci�cit�e des a�erosols min�eraux repose alors
sur la n�ecessit�e de simuler leur distribution en taille, ainsi que les processus la faisant varier.
Cet aspect est particuli�erement important car la taille moyenne des particules min�erales varie
beaucoup au cours de leur transport (Sch�utz et al., 1979, Figure 2.3). La formule 2.3 peut alors
être r�e�ecrite :

N(r) =
X
i

Nini(r; ri; �0i) (2.7)

o�u Ni est le nombre de particules dans le mode i, ri le rayon moyen du mode i, �0ii l'�ecart-
type du mode i et ni la forme de la distribution du mode i. Deux traitements num�eriques de
l'�equation 2.7 furent propos�es et utilis�es dans les mod�eles de transport.

{ Le mod�ele \�a ri constant", o�u ri et �0i ne varient pas au cours du transport, est appel�e
sch�ema en boites ou \bin scheme" car ni est souvent une loi de Junge tronqu�ee. Ce mod�ele
a �et�e tr�es fr�equemment utilis�e, entre autres par Joussaume (1990), Genthon (1992), Tegen
et Fung (1994) et Dentener et al. (1996). Pour chaque mode, la seule variable \transport�ee"
est alors Ni, et le seul moyen d'obtenir une repr�esentation r�ealiste de la distribution en
taille est d'augmenter le nombre de variables (ou traceurs), ce qui augmente �egalement le
temps de calcul.

{ Le mod�ele \�a ri variable" consid�ere aussi que �0i est constant au cours du transport, mais
permet �a ri de varier selon le lessivage ou la s�edimentation. Ce mod�ele a �et�e d�evelopp�e
par Richard et Chaumerliac (1989) et r�ecemment adapt�e par Schulz et al. (1998) pour les
a�erosols. Le mod�ele fut alors quali��e de \spectral" car les distributions ni utilis�ees sont log-
normales. Dans ce cas, chaque mode est repr�esent�e par deux traceurs, Ni et ri, remplac�es
dans le mod�ele par Ni et Mi (Mi �etant la masse du mode i) qui leur sont �equivalents et
sont num�eriquement plus faciles �a traiter. Les r�esultats de Schulz et al. (1998) montrent
que, pour un r�esultat de qualit�e semblable, ce mod�ele demande nettement moins de temps
de calcul que les mod�eles \�a ri constant".

Les processus faisant varier le rayon moyen des particules au cours du transport sont prin-
cipalement la s�edimentation et le lessivage (entrâ�nement des particules par les pr�ecipitations).
Suivant l'approximation de Stockes, la s�edimentation gravitationnelle d'une particule est pro-
portionnelle �a sa surface (Seinfeld, 1986), et il est donc possible de d�e�nir une vitesse de
s�edimentation moyenne pour le nombre, la surface ou le volume des particules. Dans un sch�ema
\�a ri variable", la variation du rayon au cours du transport est pr�ecis�ement due au fait que
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la vitesse de s�edimentation appliqu�ee �a la masse de particules soit sup�erieure �a la vitesse de
s�edimentation appliqu�ee au nombre de particules. Le lessivage par les pluies d�epend de l'eÆca-
cit�e de collecte des particules par les gouttes, qui est faible pour les petites particules (mouve-
ment Brownien) ainsi que pour les grosses particules (collisions). Les variations de l'eÆcacit�e du
lessivage avec la taille des particules ont �et�e param�etris�ees par Dana et Hales (1976).

2.5.2 Notre approche

Le mod�ele d�evelopp�e par Schulz et al. (1996) et Balkanski et al. (1996), puis valid�e par Guelle
(1998), Guelle et al. (1998a), Guelle et al (1998b) et Schulz et al. (1998) traite ces probl�emes de
mani�ere d�etaill�ee. Il est bas�e sur le code de transport des gaz de Heimann et Keeling (1989) et
Heimann (1995), auquel fut ajout�e un module \spectral" du traitement des a�erosols. L'advection
des particules est �evalu�ee selon la m�ethode de Russell et Lerner (1981) tandis que les processus
\sous-grille" de transport turbulent et de 
ux de mati�eres dans les cumulus sont calcul�es selon
les sch�emas de Louis (1979) et Tiedtke (1989), respectivement. Les variations de l'eÆcacit�e du
lessivage avec la taille des particules ont �et�e param�etris�ees par Dana et Hales (1976). Le d�epôt
turbulent est calcul�e avec les valeurs donn�ees par Balkanski et al. (1993). Je renvoie le lecteur �a
la th�ese de Guelle (1998) pour une description d�etaill�ee de ces param�etrisations.

A ma connaissance, ce mod�ele est un des plus performants �a l'heure actuelle et sera donc
utilis�e sans modi�cation au cours de cette �etude. De plus, ce mod�ele est ici utilis�e dans sa
con�guration TM3 dont la r�esolution horizontale est de 3.75Æx5Æ et de 19 niveaux verticaux
(0.03 km, 0.14 km, 0.4 km, 0.81 km, 1.41 km, 2.19 km, 3.16 km, 4.31 km, 5.63 km, 7.09 km,
8.69 km, 10.4 km, 12.18 km, 14 km, 15.82 km, 17.63 km, 19.55 km, 22.07 km, 34.33 km).

2.6 La param�etrisation des propri�et�es optiques des poussi�eres

2.6.1 L'�etat des connaissances

D�e�nition des propri�et�es optiques

Chaque particule d'a�erosol absorbe, di�use et �emet une quantit�e plus ou moins importante
d'�energie �a chaque longueur d'onde des spectres solaire et infrarouge. Pour chaque particule, il
est classique de quanti�er ces ph�enom�enes par la section eÆcace de di�usion �dif et la section
eÆcace d'absorption �abs (leur unit�e est le m2). Selon les loi de Kirchho�, la section eÆcace
d'�emission �emi est �egale �a �abs. De plus, la somme de la di�usion et de l'absorption est appel�ee
extinction et

�ext = �abs + �dif (2.8)

L'extinction, la di�usion et l'absorption peuvent �egalement être �evalu�ees en rapport �a la surface
de la particule � expos�ee au rayonnement (�egale �a �r2 pour une sph�ere), on parle alors des
facteurs d'extinction, de di�usion, et d'absorption :

Qdif =
�dif
�

Qabs =
�abs
�

Qext =
�ext
�

(2.9)
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L'alb�edo de simple di�usion est ensuite d�e�ni comme le rapport entre la di�usion et l'extinction :

! =
Qdif

Qext
(2.10)

Cet alb�edo de simple di�usion est fondamental pour comprendre l'e�et radiatif des a�erosols.
Une particule exclusivement di�usante (! vaut alors 1) di�use toute l'�energie qu'elle re�coit. A
l'oppos�e, une particule exclusivement absorbante (! vaudrait 0, mais ce cas n'existe pas dans
la nature) pi�ege de l'�energie au sein de l'atmosph�ere et a donc tendance �a la r�echau�er. En�n,
on consid�ere la fonction de phase P (�), d�e�nie comme la probabilit�e qu'un photon arrivant sur
la particule soit di�us�e dans la direction de �. Cette fonction de phase permet de calculer le
facteur d'asym�etrie, g, d�e�ni comme la moyenne azimuthale de P :

g =
1

2

Z 1:

�1:
�P (�)d� (2.11)

avec � = cos �, et � l'angle z�enithal. Quand une particule di�use toute l'�energie vers l'avant, g
vaut 1, et quand une particule r�etro-di�use toute l'�energie, g vaut -1. On peut noter que plusieurs
auteurs pr�ef�erent utiliser �, la fraction de di�usion vers l'arri�ere, �a la place de g (voir Boucher
(1995) et Boucher (1998) pour une discussion �a ce sujet). Dans les deux cas, g et � servent �a
quanti�er le rapport entre la di�usion avant et la di�usion arri�ere, sans rendre compte de la
forme d�etaill�ee de la fonction de phase. Cette information est n�eanmoins suÆsante pour traiter
du transfert radiatif dans les atmosph�eres �epaisses (Hansen, 1969). Pour les calculs radiatifs,
une particule est enti�erement d�e�nie par un triplet (Qdif , Qabs, g) ou (Qext, !, g), g pouvant
être remplac�e par �.

Dans l'atmosph�ere, il faut tenir compte de la d�ependance des propri�et�es radiatives avec la
taille des particules. Si l'on note n(r) le nombre de particules sph�eriques dont le rayon est compris
entre r et r + dr, alors les propri�et�es radiatives s'�ecrivent :

Qdif =

Z �2

�1
S(�)d�

Z
1

0
�dif (r; �)n(r)drZ
1

0
�r2n(r)dr

Qext =

Z �2

�1
S(�)d�

Z
1

0
�ext(r; �)n(r)drZ
1

0
�r2n(r)dr

Qabs =

Z �2

�1
S(�)d�

Z
1

0
�abs(r; �)n(r)drZ
1

0
�r2n(r)dr

! =

Z �2

�1
S(�)d�

Z
1

0
�dif (r; �)n(r)drZ

1

0
�ext(r; �)n(r)dr

g =

Z �2

�1
S(�)d�

Z
1

0
g(r; �)�dif (r; �)n(r)drZ
1

0
�dif (r; �)n(r)dr

(2.12)
Les moyennes sont pond�er�ees par le spectre �electromagn�etique normalis�e, S(�), � �etant la lon-
gueur d'onde, �1 et �2 �etant les bornes de l'intervalle spectral consid�er�e. Dans la suite de
cette �etude, on omettra les barres horizontales quand on parlera des propri�et�es de di�usion
des a�erosols.

Notons en�n que la quantit�e de poussi�eres est convertie en �epaisseur optique, � , via la
relation :

� =
3QextM

4 reff �
(2.13)

o�u M est le contenu int�egr�e en a�erosols (column burden) (en gm�2),Qext est le facteur d'extinction
(sans unit�e) , reff est le rayon eÆcace de la population d'a�erosols (voir la Table 2.2) et � est la
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masse volumique de l'a�erosol. Cette �equation peut �egalement être �ecrite ainsi :

� = ��extM (2.14)

o�u ��ext est appel�ee l'extinction sp�eci�que.

Physiquement, l'�epaisseur optique est d�e�nie comme le rapport entre la section d'extinction
par les a�erosols et la section de sol, ou bien par le libre parcours moyen d'un photon dans la
couche d'a�erosols.

Calcul des propri�et�es optiques

Deux variables sont n�ecessaires au calcul des propri�et�es optiques des particules : leur indice de
r�efraction, m, et le rapport entre la taille des particules et la longueur d'onde incidente, appel�e le
param�etre de taille x = 2�r=�. L'indice de r�efraction est sp�eci�que du mat�eriau dont est form�ee
la particule, il s'�ecrit m = n0 � i:n00, o�u n0 est le rapport entre la vitesse de la lumi�ere dans le
mat�eriau et la vitesse de la lumi�ere dans le vide, et n00 d�ecrit l'absorption du rayonnement dans
le mat�eriau. Le calcul des propri�et�es optiques (Qext, Qabs et g) �a partir des donn�ees physiques
(m et x) se fait au moyen de th�eories d�ependant de la g�eom�etrie des particules. Ces th�eories
existent pour les sph�eres homog�enes (\th�eorie de Mie", Mie, 1908, Van de Hulst, 1957, Bohren
and Hu�mann, 1983), pour les sph�eres h�et�erog�enes concentriques (Toon and Ackermann, 1981,
Sinzig et Quiten, 1994), pour les sph�eres contenant une inclusion sph�erique excentr�ee (Borghese
et al., 1992, Ngo et al., 1996), pour les agr�egats de sph�eres (Fuller, 1993) et pour les particules
sph�ero��des (Mishchenko, 1991, Mishchenko et al., 1996).

L'e�et de la taille et de l'indice de r�efraction sur les propri�et�es optiques des particules apparâ�t
sur la Figure 2.5. L'extinction Qext est faible quand x << 1 (petites particules), la d�ecroissance
de Qext tendant alors vers la di�usion de Rayleigh (Qext � x4), et elle augmente avec la taille
des particules en tendant vers 2.0, valeur donn�ee par l'optique g�eom�etrique. Entre ces deux
valeurs, la taille de la sph�ere et la longueur d'onde sont proches, ce qui provoque des r�esonances
responsables d'une oscillation de Qext. En pratique, l'int�egration des propri�et�es optiques sur la
distribution en taille gomme toutes ces oscillations sauf la premi�ere. De même, l'augmentation
de la partie imaginaire de l'indice de r�efraction r�eduit aussi l'amplitude de ces oscillations. Le
facteur d'absorption, Qabs, passe �egalement par un maximum pour un x d'autant plus faible que
l'indice de r�efraction est haut. En r�eponse �a ces variations de Qext et Qsca, l'alb�edo de simple
di�usion, ! est maximal pour x compris entre 1. et 10., alors que le param�etre d'asym�etrie
augmente avec la taille des particules (i.e, pour les grosses particules, la di�usion se fait de
pr�ef�erence vers l'avant).

Ces observations soulignent qu'une bonne repr�esentation de la distribution en taille est in-
dispensable au calcul des propri�et�es radiatives des a�erosols min�eraux.

2.6.2 Les incertitudes

La principale incertitude li�ee au calcul des propri�et�es optiques des poussi�eres repose sur la
valeur de l'indice de r�efraction m(�), et en particulier sur la partie imaginaire n00(�).

Les mesures de n00 r�ealis�ees sur des �echantillons de poussi�eres atmosph�eriques t�emoignent
en e�et d'une variabilit�e qui atteint un ordre de grandeur dans le visible et dans l'infrarouge
(Patterson, 1981, Sokolik et al., 1998). Une simple observation de la Figure 2.5 montre qu'une
telle variation est susceptible de modi�er compl�etement les propri�et�es optiques des a�erosols.
Ainsi, Sokolik et Toon (1996) ont calcul�e que deux types de poussi�eres, dont les indices de
r�efraction mesur�es sont di��erents, pouvaient être responsables, l'une d'un r�echau�ement, l'autre
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Fig. 2.5 { Facteur d'extinction Qext (en haut �a gauche), facteur d'absorption Qsca (en haut
�a droite), alb�edo de simple di�usion ! (en bas �a gauche) et param�etre d'asym�etrie (en bas
�a droite) en fonction du param�etre de taille, pour des particules sph�eriques et homog�enes. Les
r�esultats sont donn�es pour trois types d'indices de r�efraction depuis des particules peu absorbantes
(m = 1:5� 0:01:i) jusqu'�a des particules tr�es absorbantes (m = 1:5� i).

d'un refroidissement. De plus, Claquin et al. (1998) ont montr�e que : (1) parmi toutes les
incertitudes li�ees au calcul du l'impact radiatif, celles associ�ees �a n00 �etaient les plus importantes,
et (2) l'utilisation d'une moyenne spectrale de n00 provoquait des erreurs non-n�egligeables sur
les calculs radiatifs. Il est ainsi devenu clair que le mod�ele classique, dit \dust-like", o�u n00 est
invariable pour les poussi�eres min�erales est insuÆsant. Il fut utilis�e par d'Almeida (1987) et
K�opke et al. (1997), et dans un MCG par Tegen et Lacis (1996) et Tegen et Miller (1998)).

Il faut �egalement remarquer que la forme des particules d�etermine la th�eorie que l'on met
en jeu pour calculer leurs propri�et�es optiques, ce qui, pour des particules homog�enes, se r�esume
�a savoir si ce sont des sph�eres ou des sph�ero��des. Jusqu'ici, une seule �etude a abord�e ce sujet et
montr�e que la non-sph�ericit�e des particules avait une in
uence n�egligeable sur les 
ux radiatifs
(Mishchenko et al., 1995). Cette �etude repose cependant sur un certain nombre d'hypoth�eses
discutables comme l'�equiprobabilit�e de l'orientation des particules (alors que les argiles, plates,
\
ottent" dans l'air et ont donc un grand axe orient�e horizontalement) et la faible non-sph�ericit�e
(ce qui est faux pour beaucoup de particules). Des �etudes d�epassant largement le cadre de cette
th�ese sont en cours a�n de con�rmer ces r�esultats (E. Ganor, communication personnelle).
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En�n, il faut noter que pour toute cette �etude, je consid�ererai que les particules ne sont
pas hygroscopiques et restent donc toujours s�eches. La connaissance actuelle de la composition
et des propri�et�es physiques des min�eraux ne permettent pas de prendre en compte de mani�ere
rigoureuse l'e�et de l'humidit�e sur les propri�et�es optiques des poussi�eres. Dans les prochaines
ann�ees, un projet europ�een (MINATROC), notamment, sera focalis�e sur la quanti�cation de ce
point pr�ecis.

Notre approche

La mod�elisation des propri�et�es optiques des poussi�eres min�erales, et donc de leur e�et ra-
diatif, sou�re donc principalement d'une mauvaise param�etrisation des indices de r�efraction. Je
d�emontrerai dans le chapitre suivant que la variabilit�e de n00 est essentiellement due �a la varia-
bilit�e min�eralogique de poussi�eres min�erales. La r�eduction des incertitudes sur n00 passe donc
par la prise en compte de la min�eralogie dans les calculs radiatifs, ce qui impose de modi�er le
mod�ele optique (Chapitre 3) et le mod�ele d'�erosion (Chapitre 4).

2.7 Les donn�ees d'alb�edo des surfaces

A�n de pouvoir calculer globalement l'e�et radiatif des poussi�eres min�erales, il est indispen-
sable de connâ�tre la r�e
ectance de la surface (ou alb�edo) en tout point du globe. Pour cela, j'ai
adopt�e une approche num�erique (i.e., les alb�edos sont ici calcul�es) qui permettra, plus tard, de
faire varier l'alb�edo en fonction du temps (voir le dernier chapitre de cette th�ese). Deux m�ethodes
sont employ�ees pour �evaluer les alb�edos, une pour les surfaces continentales, bas�ee sur le mod�ele
BIOME 3 (Haxeltine et Prentice, 1996) (partie 2.7.1), et une pour les surfaces oc�eaniques, bas�ee
sur le mod�ele LMD 4 (Pinot, 1999) (partie 2.7.2).

2.7.1 L'alb�edo des surfaces continentales

La d�etermination de l'alb�edo des surfaces continentales repose sur le mod�ele BIOME 3
(Haxeltine et Prentice, 1996), qui consid�ere qu'en chaque point, l'alb�edo r�esulte de la com-
binaison d'un alb�edo de la v�eg�etation, Rl, d'un alb�edo de la liti�ere, Rs, et d'un alb�edo de la
glace, Rg. L'alb�edo de la v�eg�etation, Rv, varie entre 0.13 et 0.20 selon le type de v�eg�etation
et son �etat hydrique, qui sont deux variables �evalu�ees par BIOME 3. L'alb�edo de la liti�ere, Rl,
d�epend de l'�epaisseur de la liti�ere v�eg�etale. Quand celle-ci est nulle, comme par exemple dans
les d�eserts, l'alb�edo est calibr�e sur les observations satellites et �evolue de 0.11 �a 0.32. L'alb�edo
de la glace, Rg, dont l'importance est primordiale pour les calculs radiatifs, est �x�e �a 0.7 lors
de la formation de la glace par cong�elation ou par pr�ecipitation. Le vieillissement de la glace
provoque un assombrissement mod�elis�e par une d�ecroissance lin�eaire de Rg. De plus, quand la
temp�erature passe au dessus de 2ÆC, la fonte de la glace se traduit par une d�ecroissance de Rg ex-
ponentielle avec le temps. Les trois composantes Rv, Rl et Rg sont ensuite associ�es lin�eairement
pour obtenir une r�e
ectance moyenne pour chaque pixel de 1Æx1Æ. Le rapport Rv/Rl d�epend
directement de l'Indice Foliaire, et le rapport Rg/Rl d�epend de la hauteur de la v�eg�etation et de
la quantit�e d'eau dans le sol. Ce mod�ele d'alb�edo a �et�e d�evelopp�e par Caroline Roelandt (Max
Planck Institut, I�ena). L'alb�edo des surfaces continentales est calcul�e mensuellement.

Ces alb�edos continentaux ont �a �et�e confront�es avec succ�es aux observations satellite (C.
Roelandt, communication personnelle). La plus grosse incertitude repose en fait sur le choix
d'une valeur initiale pour l'alb�edo de la glace (ici, il vaut 0.7). Ce choix conditionne la r�e
ectance
des sols dans toutes les hautes et moyennes latitudes, ce qui peut avoir un e�et important sur les
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valeurs de for�cage radiatif. Je rappelle que l'utilisation du mod�ele BIOME 3 permettra ensuite
d'�evaluer comment l'alb�edo des sols varie entre deux extrema climatiques, ce qui justi�e son
utilisation.

2.7.2 L'alb�edo des surfaces oc�eaniques

L'alb�edo des surfaces oc�eaniques, Ro, est �a priori plus facile �a calculer. En l'absence de glace,
il d�epend directement de l'angle z�enithal du soleil selon une relation empirique adapt�ee de Larsen
et Barkstrom (1977) :

Ro = 0:7

 
0:03 �

�
0:945

� � 1:42

�2!
(2.15)

o�u � est l'angle solaire exprim�e en radians. L'e�et du moutonnement de la mer sous l'action des
vents forts n'est pas pris en compte.

Ensuite, la pr�esence de glace est directement li�ee �a la temp�erature des eaux oc�eaniques, et
varie donc saisonni�ere-ment. Pour prendre en compte ces variations saisonni�eres de la quantit�e
de glace, j'utilise les moyennes mensuelles des alb�edos oc�eaniques calcul�ees par le Mod�ele de
Circulation G�en�erale LMD 4 (Sophie Pinot, communication personnelle).

L'alb�edo des oc�eans sou�re de la même incertitude que celui des continents sur le choix d'une
valeur initiale pour l'alb�edo de la glace. Au cours de cette �etude, je n'explore pas l'importance
de ce choix sur les r�esultats globaux, mais il est clair que ce travail devra être un jour r�ealis�e.

2.8 La param�etrisation de l'e�et radiatif des poussi�eres

2.8.1 L'�etat des connaissances

D�e�nition du for�cage radiatif

Le for�cage radiatif des poussi�eres est la di��erence entre les 
ux dans une atmosph�ere priv�ee
de poussi�eres et les 
ux dans une atmosph�ere en pr�esence de poussi�eres. Cette variable est un
outil indispensable pour �evaluer l'�eventuelle \r�eponse" du syst�eme climatique. Le for�cage peut
être calcul�e �a di��erentes altitudes, le plus souvent au sommet de l'atmosph�ere, �a la tropopause
ou au sol, et peut être envisag�e de di��erentes mani�eres (Figure 2.6). La premi�ere approche, la
plus simple et la plus classique, consiste �a calculer la di��erence entre les 
ux avec a�erosols et
sans a�erosols en ne consid�erant aucun changement de temp�erature dans l'atmosph�ere : c'est
le for�cage instantan�e (Fi) (Hansen et al., 1997, voir Figure 2.6, a). Ce for�cage Fi t�emoigne
du d�es�equilibre �energ�etique local dû �a la pr�esence des poussi�eres. Dans certains cas, on peut
aussi calculer le for�cage ajust�e, Fa, apr�es la modi�cation en g�en�eral rapide de la temp�erature
stratosph�erique (Figure 2.6, b). Le calcul de Fa demande donc d'it�erer les calculs radiatifs
jusqu'�a l'obtention de l'�equilibre radiatif. Comme les poussi�eres min�erales sont des a�erosols
presqu'exclusivement troposph�eriques, on peut facilement v�eri�er que, dans leur cas, Fa = Fi.
En tant que premier indicateur de la perturbation climatique, Fa fut souvent utilis�e comme
une premi�ere approximation du changement de temp�erature au sol selon la relation �T0(

ÆC) �
0:3Fa(W=m2) (Hansen et al, 1997, IPCC, 1994). Ces calculs peuvent ensuite être aÆn�es en
�evaluant le changement de temp�erature associ�e �a cette perturbation, soit en consid�erant que
le gradient vertical de temp�erature reste constant (�To, Figure 2.6, c), soit en tenant compte
d'�eventuelles r�eponses climatiques, comme un changement de la couverture nuageuse ou de la
circulation atmosph�erique (�To, Figure 2.6, d). Ce dernier cas de �gure est d'ailleurs le seul qui
puisse être compar�e avec les mesures, qui incluent toujours la r�eponse climatique, et il ne peut
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Fig. 2.6 { Di��erentes m�ethodes pour quanti�er une perturbation radiative : (a) Fi, le for�cage
radiatif instantan�e, (b) Fa, le for�cage radiatif ajust�e, (c) �To, le changement de temp�erature
au sol, apr�es un ajustement constant de la temp�erature troposph�erique, (d) �Ts, le changement
de temp�erature au sol, en tenant compte de toutes les r�etroactions climatiques. Ce sch�ema est
directement traduit de l'article de Hansen et al. (1997).

être calcul�e qu'au moyen d'un MCG. De plus, il est important de noter que l'�equilibre thermique
de l'ensemble Terre+Atmosph�ere impose que le for�cage net (i.e., visible + infrarouge) disparaisse
�a partir du moment o�u la r�eponse climatique est prise en compte. Cela implique que les mesures
de for�cage ne peuvent se faire que sur une bande spectrale donn�ee.

La sensibilit�e du for�cage radiatif

Le for�cage radiatif des poussi�eres min�erales a �et�e �etudi�e �a de nombreuses reprises avec des
mod�eles 0D (Sokolik et Toon, 1996), 1D (Carlson et Benjamin, 1980, Sokolik et Golitsyn, 1993,
Egan, 1994, Claquin et al., 1998, Liao et Seinfeld, 1998) et 3D (Tegen et Lacis, 1996). Les
di��erents auteurs ont surtout stigmatis�e la grande sensibilit�e du for�cage �a di��erents param�etres.
Les principaux r�esultats de ces �etudes peuvent être synth�etis�es sur la Figure 2.7, o�u l'alb�edo
du sol, le rayon moyen des particules et leur indice de r�efraction sont d�esign�ees comme les trois
principales causes d'incertitude.

L'alb�edo de la surface, et par extension l'alb�edo total des couches situ�ees sous les a�erosols,
joue un rôle d�eterminant dans le calcul de l'e�et radiatif des a�erosols min�eraux car il d�etermine
si le for�cage radiatif est positif ou n�egatif. Ce r�esultat s'explique par le double e�et d'absorption
et de di�usion des poussi�eres min�erales. Au dessus d'une surface tr�es r�e
�echissante, la pr�esence
des poussi�eres augmente l'absorption d'�energie dans l'atmosph�ere et provoque donc un for�cage
positif, tandis qu'au dessus d'une surface tr�es absorbante, la perte d'�energie par r�e
exion est
dominante et le for�cage est n�egatif. Entre ces deux cas, il existe donc un alb�edo de la surface pour
lequel le for�cage au sommet de l'atmosph�ere est nul, ce qui ne signi�e pas que l'e�et climatique
des poussi�eres est n�egligeable car l'�energie a en fait �et�e redistribu�ee entre le sol et l'atmosph�ere
(Figure 2.7). L'alb�edo de la surface sous jacente aux a�erosols est donc responsable d'une grande
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Fig. 2.7 { R�egions o�u le for�cage
radiatif net (visible + infrarouge)
est positif (au dessus des courbes)
ou n�egatif (en dessous des
courbes), en fonction de l'alb�edo
de la surface et du rayon moyen
des particules. Les r�esultats
sont pr�esent�es deux indices de
r�efraction, l'un mesur�es sur
des poussi�eres de la Barbade,
l'autre sur des poussi�eres d'Asie
Centrale. Le for�cage radiatif est
une moyenne annuelle �a 20ÆN
de latitude, calcul�ee pour des
poussi�eres situ�ees �a une altitude
correspondant �a 840hPa, la
temp�erature de la surface vaut
24ÆC de les poussi�eres sont dis-
tribu�ees selon une loi log-normale
d'�ecart-type g�eom�etrique, 2.0.
Cette �gure est issue de l'article
de Claquin et al. (1998).

variabilit�e spatiale du for�cage radiatif, lequel est n�egatif au dessus des oc�eans (Rs = 0:06), positif
au dessus des surfaces continentales r�e
�echissantes comme les d�eserts (Rs = 0:3) et tr�es positif
au dessus des surfaces couvertes de neiges ou des nuages (Rs = 0:7).

De plus, j'ai montr�e pr�ec�edemment que la taille des particules modi�ait les propri�et�es op-
tiques des poussi�eres. Cette in
uence est �egalement sensible sur le for�cage radiatif : les petites
particules sont principalement r�e
�echissantes et ont donc un for�cage n�egatif, alors que les grosses
particules sont plus absorbantes et tendent �a provoquer un for�cage positif (Figure 2.7). Tegen
et Lacis (1996) ont ainsi d�e�ni un rayon critique rc, pour lequel le for�cage change de signe, et
ont montr�e qu'il se situait autour de 0.54 �m, en moyenne globale, dans un MCG (valeur incer-
taine car, dans cette �etude, la distribution en taille n'est repr�esent�ee que par 4 intervalles et la
taille des particules est donc simul�ee assez grossi�erement). Sur la �gure 2.7, on voit que rc varie
tr�es largement en fonction de l'alb�edo de surface. Le concept de rayon moyen critique rejoint
d'ailleurs celui d'alb�edo de simple di�usion critique, !c d�e�ni par Chylek et Coakley (1974) et
r�eutilis�e par Seinfeld et Pandis (1997), mais seulement pour le rayonnement solaire. En utilisant
un MCG tr�es simpli��e, Hansen et al. (1997) ont calcul�e que le !c des a�erosols troposph�eriques
�etait proche de 0.9, mais l�a encore, cette valeur cache de grandes variations g�eographiques. En�n,
l'indice de r�efraction des poussi�eres joue �egalement un rôle pr�epond�erant sur les 
ux radiatifs
(Figure 2.7), comme on l'a soulign�e pr�ec�edemment.

Les poussi�eres min�erales sont aussi responsables d'une perturbation infrarouge qui d�epend
�a la fois des propri�et�es optiques des particules et de la temp�erature �a laquelle elles se situent.
Le facteur d'extinction des particules est maximum quand le param�etre de taille, x, est situ�e
entre 1 et 10 (Figure 2.5), ce qui correspond dans l'infrarouge �a des particules de grande taille.
Donc plus les particules sont grosses, plus elles auront un e�et signi�catif dans l'infrarouge. De
plus, la temp�erature d'�emission (de rayonnement infrarouge) des poussi�eres est aussi variable
que leur altitude moyenne, et leur for�cage radiatif au sommet de l'atmosph�ere �evolue donc de
valeurs faibles pour les poussi�eres de basse altitude (la temp�erature d'�emission proche de celle
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du sol) �a des valeurs fortes pour les poussi�eres de haute altitude (la temp�erature d'�emission
est notablement inf�erieure �a celle du sol). Tegen et Lacis (1996) ont ainsi montr�e que rc variait
largement quand on changeait l'altitude moyenne des poussi�eres.

2.8.2 Notre approche : pr�esentation du mod�ele et justi�cation de son utili-
sation

Le mod�ele de transfert radiatif utilis�e pendant cette th�ese r�esout num�eriquement l'�equation
du transfert radiatif en s�eparant le traitement de l'�energie solaire (de 0.3 �a 4 �m) du traitement de
l'�energie tellurique (au dessus de 4 �m) (Fouquart et Bonnel, 1980, Morcrette et Fouquart, 1985,
Morcrette et al., 1986). La r�esolution du transfert radiatif se fait par l'approximation \deux-

ux" (two-stream) propos�ee par Schuster (1905), qui consid�ere le rayonnement �a un niveau donn�e
comme la somme d'un 
ux ascendant et d'un 
ux descendant.

Le rayonnement solaire

Dans le spectre solaire, l'absorption et la di�usion par les gaz et les particules sont prises en
compte. Cependant, comme ces deux processus ont lieu simultan�ement, la quantit�e exacte de
compos�es absorbants pr�esents sur le parcours d'un photon n'est pas connue a priori. Ce probl�eme
est r�esolu par une approche probabiliste, o�u la probabilit�e qu'a un photon de rencontrer un com-
posant absorbant est d�e�nie selon la composition moyenne de l'atmosph�ere. Au sein de chaque
couche, la r�e
ectance et la transmittance sont calcul�es par l'approximation delta-Eddington
(Joseph et al., 1976) qui consiste �a d�evelopper la fonction de phase en une fonction de Dirac
(di�usion vers l'avant) et une somme de polynômes de Legendre. Les r�e
exions multiples entre
les di��erentes couches sont prises en compte selon le sch�ema expos�e dans Fouquart et Bonnel
(1980). Une fois l'absorption et la transmission calcul�ees pour chaque couche du mod�ele, les

ux radiatifs sont �evalu�es �a chaque altitude via la formule analytique de l'�equation �a deux 
ux
(voir Ch�ylek et Coakley, 1974). De plus, le rayonnement solaire est s�epar�e en deux bandes spec-
trales : le visible (0.2-0.68 �m), ou les interactions entre la di�usion et l'absorption gazeuse sont
n�eglig�ees, et le proche infrarouge (0.64-4�m). Les propri�et�es optiques des nuages sont calcul�ees,
�a partir d'un rayon de 10�m pour les gouttelettes et de 20�m pour les cristaux de glace, selon
le sch�ema pr�esent�es dans Roeckner et al. (1996).

Boucher et al. (1998) ont compar�e le for�cage des sulfates, a�erosols non-absorbants, obtenus
�a partir de di��erents codes de calculs radiatifs et montr�e que le code utilis�e �etait susceptible de
surestimer le for�cage jusqu'�a 20%. Cette comparaison des for�cages radiatifs calcul�es par di��erents
mod�eles radiatifs a �et�e faite pour le cas des sulfates et on ne peut donc pr�ejuger du comportement
du mod�ele de Morcrette (1989) dans le cas d'a�erosols absorbants. Cependant, la rapidit�e de ce
mod�ele, associ�ee au fait qu'il soit utilis�e dans la plupart des MCG europ�eens, (LMD, ECHAM,
ECMWF) m'a encourag�e �a garder ce code pour toute cette �etude.

Le rayonnement infrarouge

Dans le domaine infrarouge, le code radiatif consid�ere que l'atmosph�ere est \non-di�usive"
et donc seules l'absorption et l'�emission pour les gaz et des particules sont prises en compte.
Cette approximation d'un milieu non-di�usif peut être �a l'origine d'erreurs dans la mesure o�u
les poussi�eres min�erales di�usent notablement le rayonnement infrarouge (voir la Figure 2.5 et
l'article de Sokolik et al. (1998)) mais cette erreur n'a jamais �et�e quanti��ee. Cette erreur pourrait
être �evit�ee par l'utilisation d'un code radiatif incluant la di�usion dans l'infrarouge (Toon et al.,
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1989, Bergstrom et al., 1999), mais ces codes sont pour l'instant trop gourmands en temps de
calcul pour être int�egr�es �a des mod�eles globaux. Dans ce mod�ele, le spectre infrarouge est s�epar�e
en 6 bandes spectrales (Table 2.4) d�e�nies d'apr�es les principales bandes d'absorption gazeuse.
L'absorption des esp�eces mineures (CH4, N2O, CFC et HCFC) sont prises en compte. Dans
chacune des bandes spectrales de la Table 2.4, les 
ux sont pr�e-calcul�es avec le mod�ele �a �nes
bandes de Morcrette et Fouquart (1985). L'int�egration sur la longueur d'onde tient compte des
variations de la transmission et de l'�emission en fonction de la temp�erature. Il faut noter que
l'e�et des poussi�eres min�erales se manifeste surtout dans les bandes 3 et 4, et partiellement dans
la bande 6.

Num�ero Intervalles spectraux (cm�1) Bandes d'absorption

1 0-350 et 1450-1880 H2O (rotation et rotation-vibration)
2 500-800 CO2 (bande �a 15 �m)
3 800-970 et 1110-1250 \Fenêtre atmosph�erique"
4 970-1110 O3 (bande �a 9.6 �m)
5 350-500 \Fenêtre �a 25 �m"
6 1250-1450 et 1880-280 H2O (rotation-vibration)

Tab. 2.4 { Les six bandes spectrales infrarouges du mod�ele radiatif.

En cas de pr�esence de nuages, le 
ux montant au dessus du nuage et le 
ux descendant en
dessous du nuage sont calcul�es ind�ependemment du 
ux en ciel clair. Les 
ux radiatifs \nuageux"
et \clair" sont ensuite recombin�es lin�eairement selon la fraction nuageuse. L'�emissivit�e (et donc
l'absorption) des nuages d�epend des contenus int�egr�es en eau liquide et en glace (voir Roeckner
et al. (1996).
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Chapitre 3

Le choix d'un mod�ele microphysique

de poussi�eres

Dans ce chapitre, je pr�esente une nouvelle param�etrisation des propri�et�es microphysiques des
poussi�eres avec, en particulier, une prise en compte de leur composition min�eralogique. En e�et,
comme l'a illustr�e le chapitre pr�ec�edent, les m�ethodes actuellement utilis�ees pour repr�esenter la
microphysique des poussi�eres �etaient extrêmement pr�ejudiciables au calcul de leurs propri�et�es
optiques. Classiquement, ces propri�et�es optiques sont �evalu�ees conform�ement au sch�ema 3.1,
qui reprend le sch�ema pr�esent�e sur la Figure 2.1. Comme il est d�ecrit dans le chapitre 2, l'in-

calculateur 
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(ici: calculateur de Mie)

integration sur la

taille des particules

integration sur le 

spectre electromagnetique

Qext (λ,r), Q abs (λ,r), g(λ,r) Q Qext abs g
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Fig. 3.1 { Sch�ema illustrant la mod�elisation des propri�et�es optiques des poussi�eres min�erales
telle qu'elle est classiquement r�ealis�ee.

certitude de ces calculs vient surtout de la valeur de m(�), que l'on consid�ere classiquement
comme �etant constante pour toutes les particules min�erales alors que chaque esp�ece a un m(�)
qui lui est propre. Dans ce chapitre, je pr�esente une approche alternative bas�ee sur une prise
en compte des propri�et�es min�eralogiques des poussi�eres. Sachant que l'indice de r�efraction est
bien mieux connu pour une esp�ece min�erale pr�ecise que pour les m�elanges atmosph�eriques de
min�eraux, on peut raisonnablement esp�erer que cette approche, dite \min�eralogique", am�eliore
la qualit�e des propri�et�es optiques calcul�ees. La conceptualisation et la justi�cation de cette ap-
proche min�eralogique se fera dans la partie 3.1 apr�es une description des donn�ees disponibles
pour m(�). Le d�eveloppement de l'approche min�eralogique se fait ensuite en trois �etapes : la re-
cherche des indices de r�efraction des min�eraux pr�esents dans l'atmosph�ere (section 3.2), le choix
des min�eraux \optiquement n�ecessaires" (section 3.3), et le choix d'une m�ethode pour traiter de
leurs m�elanges (section 3.4).

Ce chapitre reprend partiellement un article de Claquin et al. (1999b), soumis au Geophys.
Res. Lett..
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3.1 Pr�esentation de l'approche min�eralogique

Les mesures d'indices de r�efraction faites sur des �echantillons de poussi�eres min�erales t�emoig-
nent d'une grande variabilit�e (Figure 3.2) qui s'explique de deux mani�eres. D'une part, les
a�erosols sont compos�es d'un assemblage de compos�es min�eraux qui ont chacun des propri�et�es
optiques sp�eci�ques. La diversit�e de cet assemblage provoque une variabilit�e \naturelle" des
indices de r�efraction. D'autre part, les techniques de mesures de ces indices sont nombreuses et
incertaines, et il existe donc aussi une variabilit�e \exp�erimentale" des indices.

3.1.1 Les mesures d'indices de r�efraction disponibles

Di��erents types de mesures

Les techniques de mesures des indices de r�efraction des poussi�eres di��erent selon qu'il s'agisse
d'une mesure dans l'atmosph�ere ou d'une mesure en laboratoire, de la partie r�eelle ou de la
partie imaginaire, du spectre infrarouge ou du spectre visible. Il est d'ailleurs int�eressant de
noter qu'aucune technique ne permet de couvrir l'ensemble du spectre, et que les mesures que
l'on utilise sont toujours des combinaisons de r�esultats d'origines di��erentes (voir la Table 3.1).

Technique de mesure Intervalle Spectral Remarque

Kubelka-Munk Visible Hypoth�ese d'une di�usion isotrope.

40% d'incertitude

Kramers-Kronig Visible Pour chaque longueur d'onde, demande

des mesures sur l'ensemble du spectre.

Transmission Infrarouge D�epend de la taille des particules

Inversion� Selon l'instrument Pas de sp�eciation chimique

Hypoth�ese n�ecessaire sur la taille des particules
� : les inversions peuvent être r�ealis�ees �a partir de mesures au sol ou bien de donn�ees satellites.

Tab. 3.1 { Les di��erentes techniques de mesures des indices de r�efraction sont pr�esent�ees, avec
l'intervalle spectral dans lequel elles sont utilisables ainsi que leur di��erentes limitations.

La premi�ere m�ethode pour estimer m(�) est la mesure in-situ des particules suspendues dans
l'atmosph�ere. Dans ce cas, les techniques de mesures sont toujours bas�ees sur une inversion, soit
des 
ux solaires directionnels �a la surface (Grams et al., 1974, von Hoyningen-Huene, et al.,
1999), soit des 
ux solaires directs et di�us �a la surface (De Luisi et al., 1976). Ces m�ethodes ont
l'avantage de donner une indication sur l'indice de r�efraction des poussi�eres dans les conditions
atmosph�eriques d'humidit�e et de temp�erature, mais elles sont �egalement limit�ees par un certain
nombre d'hypoth�eses. Tout d'abord, l'inversion des 
ux solaires �a la surface requiert des ap-
proximations sur la taille et la forme des particules, sur la partie r�eelle de l'indice de r�efraction,
sur l'alb�edo du sol et sur la distribution verticale des particules. L'erreur associ�ee �a ces m�ethodes
n'a jamais �et�e pr�ecis�ement quanti��ee, mais elle est sans doute loin d'être n�egligeable, vue la va-
riabilit�e de chacun des param�etres cit�es pr�ec�edemment. De plus cette m�ethode donne une valeur
de m int�egr�ee sur l'ensemble de la colonne atmosph�erique, or il est probable que m varie avec
l'altitude. En�n, la composition exacte des a�erosols atmosph�eriques situ�es au dessus de la station
de mesure n'est jamais connue avec pr�ecision et, même dans les sites proches des d�eserts (Dakar
pour von Hoyningen-Huene et al., 1999 ; le Texas pour Grams et al., 1974), il est impossible
d'exclure la pr�esence de particules carbon�ees, de sulfates, voire même de sels de mer.

La seconde m�ethode de mesure des indices de r�efraction consiste �a analyser les �echantillons de
poussi�eres en laboratoire. La premi�ere diÆcult�e de cette m�ethode est d'abord d'ordre technique :
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par exemple, Toon et al. (1977) montr�erent que la pr�eparation de l'�echantillon en vue de son
analyse peut notablement changer ses propri�et�es optiques. Dans le visible, la technique dite de
\Kubelka-Munk" est la plus utilis�ee (Lindberg et Laude, 1974, Patterson et al., 1977, Patterson,
1981, Levin et Lindberg, 1979, Levin et al., 1980). Elle est bas�ee sur des mesures de transmission
et de r�e
exion de couches d'a�erosols d'�epaisseur variable. Patterson et al. (1980) ont estim�e �a
40% l'erreur associ�ee �a cette m�ethode. Une autre technique, dite de \Kramers-Kronig", �evalue
plus rigoureusement n00 �a partir du d�ecalage de phase � associ�e �a une r de Fresnel sur une couche
d'a�erosols (voir Phillip et Taft, 1964). Le calcul de � n�ecessite n�eanmoins une int�egration sur
l'ensemble du spectre �electromagn�etique, ce qui limite consid�erablement cette technique qui est,
elle aussi, limit�ee au spectre visible. Dans l'infrarouge, la d�etermination de n00 se fait en g�en�eral
�a partir de mesures de transmission (Volz 1972, 1973, 1983), ce qui pose moins de probl�emes
techniques que dans le visible.

Ce bref expos�e montre que la variabilit�e \exp�erimentale" des indices de r�efraction n'est jamais
n�egligeable et complique largement l'analyse des r�esultats.

La variabilit�e naturelle de l'indice de r�efraction des poussi�eres

La variabilit�e naturelle des indices de r�efraction est due �a la diversit�e de composition des
min�eraux pr�esents dans l'atmosph�ere. Qualitativement, toutes les caract�eristiques des courbes
pr�esent�ees sur la Figure 3.2 sont explicables selon des crit�eres min�eralogiques.

Dans le visible, toutes les mesures indiquent que n00 d�ecroit avec la longueur d'onde (Fi-
gure 3.2). Cette d�ecroissance est due �a des bandes d'absorption, pr�esentes entre 0.15 et 0.3 �m,
produites par des transitions �electroniques entre ions voisins au sein de la structure min�erale.
Ces transitions se font pour des longueurs d'ondes propres �a chaque �el�ement. Elles sont particu-
li�erement eÆcaces pour les �el�ements ayant plusieurs valences (par exemple, Fe2+ et Fe3+, ou
Mn2+ et Mn3+). Les ions Fe �etant les plus abondants dans les poussi�eres min�erales, leur abon-
dance contrôle l'intensit�e de l'absorption d'�energie visible par les poussi�eres d�esertiques. De plus,
plusieurs �el�ements non-min�eraux qui accompagnent les poussi�eres peuvent aussi in
uencer n00

dans le visible : les carbones suie (black carbon), dont l'absorption est tr�es forte et ne varie
pas avec la longueur d'onde (Twitty et Weinman, 1971), et les sels marins, dont l'absorption
est tr�es faible et ne varie pas non plus avec la longueur d'onde (Winter et Ch�ylek, 1997). Les
di��erentes mesures e�ectu�ees sur des poussi�eres min�erales s�eparent rarement l'indice propre
des poussi�eres de celui des compos�es non-min�eraux. Pour ce probl�eme particulier, adopter une
approche \min�eralogique", c'est �a dire s�eparer les di��erents composants, serait grandement pro-
�table.

Dans l'infrarouge, plusieurs pics d'absorption se distinguent nettement (Figure 3.2). Le plus
caract�eristique, situ�e entre 9 et 10.5 �m, est dû la vibration de la liaison Si-O (typique des
silicates), et il est donc syst�ematiquement pr�esent pour les poussi�eres min�erales (Figure 3.2, 
�eche
1). Pour la silice pure (i.e., le quartz), cette bande d'absorption, �ne et intense, est centr�ee sur
9.2 �m (Steyer et al., 1974). Pour les silicates alumin�es (par exemple les argiles), la substitution
de Si par Al diminue l'absorption et la d�eplace vers 10 �m (voir Milkey, 1960, Salisbury et al.,
1992 et les mesures de Volz (1973) sur la Figure 3.2). En plus d'être la signature principale des
poussi�eres dans l'infrarouge, cette bande d'absorption est aussi la plus eÆcace car elle se situe
dans un domaine spectral (8 - 12 �m) o�u l'atmosph�ere est presque transparente (la \fenêtre
atmosph�erique"). En dehors de cette fenêtre, plusieurs autres pics d'absorption contrôlent les
variation spectrales de n00. Tout d'abord, des ions OH peuvent être pi�eg�es dans le r�eseau cristallin
des argiles. Leur signature se trouve autour de 3 �m (Figure 3.2, 
�eche 2) et autour de 11 �m
(liaison Al-OH). Ensuite, les particules carbonat�ees, qui sont susceptibles de repr�esenter, en
masse, jusqu�a 50% de poussi�eres min�erales (Levin et al., 1979), contiennent une liaison C-O que
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Fig. 3.2 { Partie imaginaire de l'indice de r�efraction mesur�ee sur des poussi�eres min�erales
atmosph�eriques par Toon et al. (1977), Sokolik et al. (1993), Ivlev et Popova (1973), Patterson
(1981), Volz (1973), Carlson et Benjamin (1980), Levin et al. (1979), Grams et al. (1974) et
Linberg et Gillepsie (1977). Cette �gure est tir�ee de Claquin et al. (1998)

l'on observe vers 7 �m et plus faiblement autour de 11.5 et 14 �m (
�eches 3 et 4). Et, pour �nir,
des particules sulfat�ees telles que le gypse ont une signature spectrale vers 9 et 16 �m (cette
signature n'apparâ�t pas sur les exemples donn�es dans la Figure 3.2).

Les variations des indices de r�efraction sont encore compliqu�ees par le changement de com-
position des particules selon leur taille. Par exemple, les particules de quartz ou de gypse sont
souvent plus grosses que les grains d'argiles, ce qui in
uence directement n00. Ainsi, Lindberg
et Gillepsie (1974) mirent en �evidence une nette d�ecroissance de n00 avec la taille pour des
�echantillons de poussi�eres venant du même endroit au Nouveau Mexique.

3.1.2 Pr�esentation de l'approche min�eralogique num�erique

Cette analyse montre qu'il est impossible d'expliquer facilement la variabilit�e de la partie
imaginaire de l'indice de r�efraction, n00(�), mesur�ee sur des �echantillons de poussi�eres, tant les
causes de cette variabilit�e peuvent être vari�ees. Les �etudes statistiques tentant de s�eparer les
di��erents e�ets se sont toutes r�ev�el�ees infructueuses �a cause des incertitudes li�ees aux mesures.
De plus, toute analyse est fortement limit�ee par l'absence de mesures mixtes de l'indice de
r�efraction et de la composition min�eralogique sur un même �echantillon de poussi�eres.

Finalement, une seule solution semble capable de r�eduire les incertitudes sur n00 : l'approche
\min�eralogique", qui consiste �a calculer les indices de r�efraction des poussi�eres �a partir de leur
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Fig. 3.3 { Sch�ema reprenant le sch�ema 3.1 et illustrant l'adaptation r�ealis�ee dans l'approche
\min�eralogique".

composition min�erale. Cette approche, qui �evite de consid�erer les poussi�eres comme un m�elange
moyen caract�eris�e par un indice de r�efraction moyen, semble la seule capable se r�eduire les in-
certitudes sur les propri�et�es optiques des a�erosols min�eraux. Cette m�ethode a d�ej�a �et�e utilis�ee,
localement, par quelques auteurs. Hoidale et Blanco (1969) avaient ainsi r�eussi �a recomposer
le spectre infrarouge (et non pas l'indice de r�efraction) de poussi�eres pr�elev�ees au Nouveau
Mexique en combinant les spectres infrarouges de la smectite, de la kaolinite, de l'illite, de la
calcite, du quartz et des nitrates. De la même mani�ere, Ivlev et Popova (1973) estim�erent l'indice
de r�efraction de poussi�eres du sud de l'URSS en combinant lin�eairement les indices de r�efraction
du quartz, des oxydes de fer, de la calcite, du gypse et de plusieurs argiles. Les astrophysi-
ciens, qui s'int�eressent aux poussi�eres min�erales parfois tr�es abondantes dans les atmosph�eres
plan�etaires, adoptent une d�emarche proche de la nôtre : ne connaissant pas, �a priori, la compo-
sition des poussi�eres, ils adoptent le compos�e min�eral permettant la meilleure reproduction des
donn�ees satellites. Par exemple, pour Mars, l'indice de r�efraction utilis�e est proche de celui de
la montmorillonite (Forget, 1996). Le principe de mon approche \min�eralogique" est r�esum�e sur
le sch�ema 3.3.

A premi�ere vue, cette approche complique la tâche des mod�elisateurs et des utilisateurs de
satellite car elle multiplie le nombre d'esp�eces (ou traceurs) �a prendre en compte, mais elle
comporte �egalement de nombreux avantages. Tout d'abord, cette m�ethode est plus proche de la
r�ealit�e \physique" puisque les poussi�eres min�erales sont e�ectivement un ensemble h�et�erog�ene
d'esp�eces dont les sources, le transport et les propri�et�es optiques sont di��erentes. D'un point de
vue optique, cette approche pro�te du fait que les indices de r�efraction des compos�es min�eraux
sont mieux connus que ceux des �echantillons de poussi�eres. En e�et, pour un compos�e donn�e,
il est plus facile d'isoler une grande quantit�e de mat�eriel et de connâ�tre sa composition avec
pr�ecision. De plus, la mod�elisation min�eralogique des poussi�eres min�erales permet d'avoir une
approche dynamique de ses propri�et�es optiques, par exemple au cours du transport lorsque
la taille des particules �evolue, ou pour les m�elanges avec les esp�eces non-min�erales, ce qui est
impossible avec une repr�esentation \moyenne" des poussi�eres.

Cette approche soul�eve cependant trois diÆcult�es : (1) que valent les indices de r�efraction des
di��erentes esp�eces min�erales, (2) combien d'esp�eces faut-il prendre en compte dans ce module
min�eralogique et (3) comment calcule-t-on les propri�et�es optiques de leur m�elange, i.e. de quelle
mani�ere ces esp�eces sont-elles g�eom�etriquement associ�ees ? Ces points sont respectivement trait�es
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dans les parties 3.2, 3.3 et 3.4.

3.2 Les indices de r�efraction des di��erentes esp�eces min�erales

Dans la partie pr�ec�edente, j'ai mentionn�e que les indices de r�efraction des esp�eces min�erales
pures �etaient mieux connues que ceux des poussi�eres atmosph�eriques, cependant le probl�eme du
fractionnement des donn�ees (spectre solaire ou infrarouge, partie r�eelle ou imaginaire..) reste
entier. La premi�ere �etape de ce travail a donc consist�e en une �etude bibliographique des donn�ees
disponibles sur les indices de r�efraction des di��erents min�eraux. Les r�esultats de cette recherche
bibliographique sont expos�es sur la Table 3.2).

Min�eral R�ef�erences

Spectre infrarouge
Quartz Peterson et Weinman (1969), Steyer et al. (1974), Hunt et al. (1950)(�)
Illite Querry (1987), Hunt et al. (1950) (�)
Montmorillonite Querry (1987), Toon et al. (1977), Hunt et al. (1950) (�)
Kaolinite Roush et al. (1987), Hunt et al. (1950) (�)
Chlorite Mooney and Knacke (1985)
Calcite Querry et al. (1978), Long et al. (1993)
Gypse Long et al. (1993), Hunt et al. (1950) (�)
H�ematite Popova et al. (1973), Hunt et al. (1950) (�)
Goethite Hunt et al. (1950) (�)

Spectre visible
Quartz Peterson et Weinman (1969), Deer (1966) (+)
Montmorillonite Egan and Hilgeman (1979), Lindberg et Snyder (1972)
Illite Egan and Hilgeman (1979), Lindberg et Snyder (1972)
Kaolinite Egan and Hilgeman (1979), Lindberg et Smith (1974)
Chlorite pas de r�ef�erence
Calcite Deer et al. (1966) (+)
Gypse Deer et al. (1966) (+)
H�ematite Bedidi et Cervelle (1993)
Goethite Bedidi et Cervelle (1993)

Tab. 3.2 { R�ef�erences utilis�ees dans cette �etude pour chaque esp�ece min�erale. Les r�ef�erences
marqu�ees du signe � indiquent que les donn�ees ont �et�e extrapol�ees par la formule 3.1, et
celles marqu�ees du signe + indiquent qu'il s'agit d'une valeur moyenne pour l'intervalle spectral
consid�er�e.

Tout d'abord, il faut noter qu'il existe un mod�ele th�eorique qui explique la forme des indices
de r�efraction pour les min�eraux purs. Ce mod�ele se base sur la relation m =

p
(�), o�u m est

l'indice de r�efraction complexe, m = n0 � i:n00, et � est la constante di�electrique (r�eduite) du
milieu, � = �1 � i:�2. Ensuite, � peut s'�ecrire comme la solution d'une somme d'oscillateurs
harmoniques conform�ement �a la th�eorie de Lorentz :

�(�) = �1 +
NX
j=1

Aj

�2j � �2 + i
j�
(3.1)

o�u � est la fr�equence de l'onde �electromagn�etique, �j est la fr�equence de r�esonance du mode j, Aj

son amplitude, 
j sa fr�equence d'amortissement et �1 est la composante des hautes fr�equences
(Spitzer et Kleinmann, 1961). L'application de ce mod�ele non lin�eaire �a un jeu de donn�ees est
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Fig. 3.4 { Indices de r�efraction des di��erentes esp�eces min�erales consid�er�ees dans cette �etude,
pour le spectre visible (�gure de gauche) et pour le spectre infrarouge (�gure de droite). Les
r�ef�erences associ�ees �a ces indices sont pr�esent�ees sur la Table 3.2.

relativement compliqu�ee, et son utilisation pour l'analyse des donn�ees est donc diÆcile (voir par
exemple Fischer, 1976). Par contre, cette technique est un outil puissant pour l'extrapolation
des donn�ees quand celles-ci sont incompl�etes (trou dans les donn�ees, absence d'information sur
la partie imaginaire ou la partie r�eelle) (Pollack et al., 1973, Long et al., 1993), et je l'utiliserai
ainsi dans cette �etude (voir la Table 3.2).

De plus, la Table 3.2 pr�esente chaque esp�ece min�erale comme un compos�e homog�ene, ce qui
est loin d'être vrai. Par exemple, une particule d'illite peut être cristalline ou amorphe, et avoir
diverses compositions chimiques, avec notamment diverses quantit�es de fer inclues dans le r�eseau
cristallin. Les astrophysiciens ont �etudi�e de mani�ere plus pouss�ee les formes amorphes car celles-
ci sont plus largement pr�esentes dans l'espace. En terme de propri�et�es optiques, ces variations de
cristallinit�e peuvent être importantes, mais elles sont malheureusement tr�es rarement mesur�ees.
Sur la Terre, la plupart des min�eraux se trouvent le plus souvent sous forme cristalline et il est
donc raisonnable de les consid�erer ainsi. Vu le faible nombre de donn�ees disponibles �a ce sujet,
la validit�e de cette hypoth�ese est malheureusement impossible �a v�eri�er rigoureusement.

De même, au sein d'une même esp�ece, l'in
uence de la composition chimique sur les pro-
pri�et�es optiques est �egalement n�eglig�ee. En th�eorie, chaque esp�ece min�erale est d�e�nie selon une
composition chimique et une structure relativement stable, cependant la composition �el�ementale
d'une esp�ece peut quand même varier de mani�ere signi�cative d'un grain �a l'autre. Par exemple,
on sait que les grains de quartz sont g�en�eralement translucides, mais qu'ils prennent parfois une
coloration rose qui t�emoigne de la pr�esence d'oxydes de fer. Il est diÆcile de savoir l'importance
de ce ph�enom�ene, car il n'existe aucune �etude reliant l'indice de r�efraction d'une esp�ece �a sa
composition chimique.

Les indices de r�efraction utilis�es dans cette �etude pour chaque esp�ece min�erale sont pr�esent�es
sur la Figure 3.4, sur laquelle on retrouve les signatures spectrales �evoqu�ees ci-dessus (para-
graphe 3.1.1).
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Fig. 3.5 { L'opacit�e infrarouge, k, est trac�ee en fonction de l'alb�edo de simple di�usion, !550nm,
pour di��erentes esp�eces min�erales. Le domaine de variation de ces deux variables pour les indices
de r�efraction des poussi�eres est �egalement trac�e. Les propri�et�es optiques sont calcul�ees avec une
distribution log-normale de rayon moyen massique 2.0 �m et d'�ecart type 2.0. Qualitativement,
les r�esultats de cette �gure restent les mêmes avec un autre rayon moyen en masse. Cette �gure
est tir�ee d'un article Claquin et al. (1999) soumis �a GRL.

3.3 Le choix du nombre d'esp�eces min�erales n�ecessaires

L'introduction de la min�eralogie dans les mod�eles de transport demande au pr�ealable de
d�e�nir le nombre d'esp�eces n�ecessaires pour une repr�esentation ad�equate des indices de r�efraction.
Ind�ependemment de consid�erations optiques, quatre familles min�eralogiques bien distinctes se
partagent la majorit�e de la masse des poussi�eres min�erales : les tectosilicates (quartz, feldspaths),
les phyllosilicates (illite, kaolinite, chlorite, smectite, palygorskite, mica, serpentine), les carbo-
nates (calcite, dolomie) et les sulfates (gypse). Cette premi�ere approximation doit ensuite être
confront�ee �a des consid�erations sur les propri�et�es optiques des di��erentes esp�eces.

Deux propri�et�es optiques furent choisies comme crit�eres de s�election : l'alb�edo de di�usion
simple �a 550 nm, !550nm, qui quanti�e l'e�et d'absorption des poussi�eres dans le spectre visible,
et le rapport entre l'extinction dans l'infrarouge entre 8. et 12. �m et l'extinction dans le visible,
k, qui quanti�e leur impact sur le 
ux infrarouge. Notons que k est parfois appel�e l'opacit�e
infrarouge. Sur la Figure 3.5, !550nm est trac�e en fonction de k pour di��erentes esp�eces min�erales.
Les valeurs extrêmes de !550nm et de k calculables �a partir des indices de r�efraction mesur�es
sur les poussi�eres min�erales permettent de d�e�nir un domaine (!550nm, k) pour les a�erosols,
trac�e sur la Figure 3.5. Les quatre familles cit�ees pr�ec�edemment se distinguent clairement dans
l'infrarouge, quasiment sur l'axe des ordonn�ees, �a !550nm ' 1, avec par ordre croissant de k, la
calcite, le gypse, les argiles, et le quartz. Cependant, si on prend en compte !550nm, on s'apper�coit
que le domaine des a�erosols se situe entre la calcite, le quartz et les oxydes de fer (h�ematite et
goethite), caract�eris�es par leur forte absorption (i.e un faible !550nm). Malgr�e leur contribution
limit�ee �a la masse des poussi�eres min�erales, les oxydes de fer sont donc indispensables pour
repr�esenter de mani�ere ad�equate les propri�et�es optiques des poussi�eres, ce qui porte �a cinq le
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nombre d'esp�eces n�ecessaires : quartz, argiles, calcite, gypse et oxydes de fer.

Une �etude similaire fut r�ecemment men�ee par Sokolik et al. (1998) et Sokolik et Toon (1999)
qui conclurent que sept esp�eces �etaient n�ecessaires, c'est �a dire les mêmes que les nôtres mais en
s�eparant l'illite, la kaolinite et la smectite parmi les argiles. Si l'on ne s'int�eresse qu'aux propri�et�es
radiatives des poussi�eres, cette distinction est diÆcilement justi�able tant les di��erences entre
ces trois min�eraux sont faibles (voir la Figure 3.5). Dans la suite de cette th�ese, la validit�e
de cette conclusion sera d'ailleurs v�eri��ee a posteriori. Une distinction entre ces trois argiles
peut toutefois être int�eressante dans le cadre d'�etudes sur la chimie atmosph�erique ou sur la
biog�eochimie. Je reviendrai sur cet aspect dans le chapitre suivant.

3.4 La mod�elisation du m�elange des esp�eces min�erales

La s�election de ces cinq familles min�erales ne suÆt pas �a d�e�nir pleinement un mod�ele
optique de poussi�eres, car l'utilisation de plusieurs esp�eces pose directement le probl�eme de leur
m�elange, lequel contrôle le calcul de leurs propri�et�es optiques. En e�et, plusieurs observateurs
ont clairement mis en �evidence que les associations entre esp�eces min�erales pouvaient prendre
des formes tr�es vari�ees : collage complet, collage partiel, inclusions ou cimentation d'une esp�ece
par une autre (voir, entre autres, Coud�e Gaussen, 1989).

La prise en compte des m�elanges pose avant tout le probl�eme th�eorique du calcul optique
pour des compos�es inhomog�enes. Cette question est abord�ee dans le paragraphe 3.4.1. De plus,
les m�elanges entre les compos�es majeurs comme le quartz, les argiles et la calcite, qui agissent
surtout dans l'infrarouge, se font di��eremment des m�elanges impliquant les oxydes de fer, qui
jouent surtout dans le visible. Ces deux aspects sont trait�es s�epar�ement dans les paragraphes 3.4.2
et 3.4.3.

Il faut noter que l'on s'int�eresse ici seulement au seul probl�eme des m�elanges entre esp�eces
min�erales. En th�eorie, la même d�emarche devrait �egalement être men�ee pour les m�elanges im-
pliquant des particules min�erales avec des compos�es non-min�eraux comme les sulfates, les sels
de mer ou les nitrates. Ce dernier aspect ne sera pas d�evelopp�e dans cette th�ese mais devra faire
l'objet d'�etudes futures.

3.4.1 Di��erentes th�eories optiques des m�elanges

Consid�erons deux compos�es solides suspendus dans une même masse d'air.

Si ces deux compos�es sont transport�es individuellement, on parle de m�elange externe (Fi-
gure 3.6, en haut). Les propri�et�es optiques du m�elange s'�ecrivent alors :

�dif (r; �) =
NX
i=1

�idif (r; �) �abs(r; �) =
NX
i=1

�iabs(r; �)

g(r; �) =

NX
i=1

gi(r; �)�idif (r; �)

NX
i=1

�idif (r; �)

(3.2)

o�u n est le nombre d'esp�eces min�erales consid�er�ees, i d�esigne une esp�ece min�erale, �dif et �abs
sont les surfaces eÆcaces de di�usion et d'absorption, g est le param�etre d'asym�etrie, r est le
rayon de la particule et � est la longueur d'onde du rayonnement �electromagn�etique.
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Fig. 3.6 { Repr�esentation sch�ematique des di��erents types de m�elanges possibles entre deux
esp�eces min�erales

Si ces deux compos�es sont associ�es et forment une particule mixte, on parle de m�elange
interne (Figure 3.6). Dans ce cas, il existe une grande diversit�e d'approches possibles selon que
l'on sait ou que l'on ignore de quelle mani�ere les deux esp�eces sont m�elang�ees. Dans le cas o�u l'on
ne connâ�t pas la g�eom�etrie de l'association entre les deux esp�eces, il faut employer une m�ethode
\approch�ee" pour calculer leur propri�et�es optiques. Les m�ethodes approch�ees reviennent, en
g�en�eral, �a calculer un indice de r�efraction \�equivalent" pour la particule mixte. Dans le cas o�u
l'on connâ�t la g�eom�etrie de l'association entre les deux esp�eces, on peut utiliser une m�ethode
sp�eci�que �a cette g�eom�etrie au lieu de la th�eorie de Mie.

Une premi�ere m�ethode approch�ee consiste �a e�ectuer un m�elange lin�eaire des indices de
r�efraction de sorte que :

m(�) =
X
i

pimi(�) (3.3)

o�u m est l'indice de r�efraction de la particule mixte, mi est l'indice de r�efraction de l'esp�ece i,
pi est la fraction volumique de l'esp�ece i et � est la longueur d'onde. Ce mod�ele fut propos�e par
H�anel (1976) pour les m�elanges a�erosols-eau liquide, puis utilis�e par d'Almeida et al. (1991),
Koepke et al. (1997) et Sokolik et al. (1999) (entre autres) pour les m�elanges entre a�erosols. Il a
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l'avantage d'être tr�es simple et facile �a utiliser, mais ne repose sur aucune justi�cation th�eorique,
et ne repr�esente donc aucune g�eom�etrie particuli�ere (Figure 3.6a). Cette m�ethode ne sera pas
utilis�ee dans cette th�ese.

Une seconde m�ethode approch�ee regroupe un ensemble de th�eories appel�ees th�eories du milieu
e�ectif (EMT, \e�ective medium theories") (Figure 3.6c). En partant des �equations de Maxwell
et d'une approximation sur la g�eom�etrie du m�elange, il est possible de d�e�nir une constante
di�electrique e�ective (ou \moyenne") pour le milieu composite (voir Bergman, 1978). Il existe
donc autant de th�eories du milieu e�ectif que de g�eom�etries possibles, les plus c�el�ebres �etant
l'approche de Bruggeman (1935), qui consid�ere une structure en agr�egat, l'approche de Maxwell-
Garnett (1904), qui consid�ere des grains s�epar�es, et l'approche de Ch�ylek et Srivastava (1983),
qui consid�ere un agr�egat o�u l'un des compos�es est tr�es absorbant. Comme l'ont fait remarquer
Videen et Ch�ylek (1998), chaque th�eorie d'un milieu e�ectif est d�evelopp�ee pour une g�eom�etrie
et une composition particuli�ere, mais n'est pas forc�ement adapt�ee �a d'autres types de m�elanges
(d'o�u la diversit�e des th�eories de m�elange e�ectif disponibles). En particulier, les approximations
de Bruggeman (1935) et Maxwell-Garnett (1904) donnent des r�esultats tr�es d�ecevants pour les
poussi�eres min�erales (Perrin et Lamy, 1990). Pour le traitement des m�elanges de composants
absorbants, Videen et Ch�ylek (1998) ont ainsi montr�e que pour une goutte d'eau contenant des
inclusions de carbone, l'erreur commise par les approches de Bruggeman et de Maxwell-Garnett
�etait entre 20 et 80%, tandis que l'approche de Ch�ylek et Srivastava donnait des r�esultats o�u
l'erreur commise est au maximum de 40%.

Dans le cas o�u la g�eom�etrie des deux compos�es est connue, il est possible de r�esoudre ri-
goureusement le probl�eme de l'interaction de la particule mixte avec l'onde �electromagn�etique.
La th�eorie de Mie, qui traite le cas des sph�eres homog�enes, a �et�e �etendue a�n de traiter deux
sph�eres concentriques (Kerker, 1969) et n sph�eres concentriques (Sinzig et Quinten, 1994). Pour
repr�esenter les cas o�u une esp�ece recouvre uniform�ement la surface d'une autre esp�ece (Fi-
gure 3.6-c), j'utilise le mod�ele �a une couche d�evelopp�e par Toon and Ackerman (1981). Dans la
suite de cette �etude, ce type d'association est appel�ee \m�elange interne par collage uniforme".
Il existe �egalement une solution pour les sph�eres contenant des inclusions excentr�ees (Borghese
et al., 1992, Fuller, 1993, Ngo et al., 1996). Si l'on place ces sph�eres �a la proximit�e de la surface,
ce mod�ele permet de simuler le cas o�u une particule se colle dans une irr�egularit�e �a la surface
d'un plus gros grain (Figure 3.6-d). Cette g�eom�etrie est appel�ee dans cette th�ese : \m�elange
interne par collage disparate". Notons que les calculs optiques avec une inclusion sph�erique tr�es
excentr�ee deviennent instables quand la taille des particules d�epasse nettement celle de la lon-
gueur d'onde. Par cons�equent, sur les �gures 3.8 et 3.9, l'axe des abscisses est limit�e �a 2 �m.
Dans le cadre de cette th�ese, j'ai d�evelopp�e des calculateurs pour chacune de ces g�eom�etries.

Dans les deux sous parties suivantes, l'e�et de ces di��erents types de m�elanges �a la fois sur les
propri�et�es optiques des poussi�eres dans l'infrarouge (partie 3.4.2) et dans le visible (partie 3.4.3)
sera examin�e.

3.4.2 Les m�elanges entre quartz, argiles et carbonates et leur e�et sur les
propri�et�es optiques dans l'infrarouge

Parmi les cinq esp�eces min�erales s�electionn�ees dans la partie 3.3, deux sont nettement moins
abondantes que les autres : l'h�ematite et le gypse. De plus, les propri�et�es infrarouges de ces
deux compos�es ne sont pas fondamentalement di��erentes de celles du quartz, des argiles ou de
la calcite. Par cons�equent, a�n d'�etudier l'impact des m�elanges de min�eraux sur leur propri�et�es
optiques dans l'infrarouge, il semble raisonnable de se cantonner au quartz, �a la calcite et aux
argiles. Plusieurs observations montrent que ces esp�eces peuvent s'associer de trois mani�eres :
le m�elange externe, qui est le plus fr�equent, le m�elange interne par collage disparate, quand les
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�nes particules argileuses se collent aux grains de quartz (Coud�e-Gaussen et al., 1984, Lanchas-
ter, 1989, Coud�e-Gaussen, 1989), et le m�elange interne par agr�egation des carbonates et des
silicates (Pye, 1987). Ces agr�egats se forment surtout dans des sols soumis �a une saison humide
entrecoup�ee de p�eriodes de forte �evaporation, cependant le m�ecanisme exact de leur formation
n'est pas connu avec pr�ecision.
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Pas de carbonate− (100% quartz)
Quartz (80%)− Carbonates (20%)− Melange externe
Quartz (80%)− Carbonates (20%)− Aggregat
Quartz (80%)− Carbonates (20%)− Collage uniforme
Quartz (80%)− Carbonates (20%)− Collage disparate

Fig. 3.7 { Extinction sp�eci�que ��ext, calcul�ee entre 8. et 12. �m pour du quartz pur et pour
di��erents types de m�elanges quartz (80% en masse)-argiles (20% en masse) (en haut) et quartz
(80% en masse)-carbonates (20% en masse) (en bas), en fonction de la taille des particules.

L'impact de ces di��erents types de m�elanges sur l'extinction sp�eci�que des poussi�eres est
pr�esent�e sur la Figure 3.7. Il y apparâ�t que le remplacement de 20 % du quartz par des ar-
giles a un e�et sensible sur �ext, ce qui con�rme les conclusions de la partie pr�ec�edente sur
la n�ecessit�e de prendre en compte s�epar�ement ces deux esp�eces. Cependant, le r�esultat le plus
important de cette �gure est l'absence d'impact notable des di��erents types de m�elanges sur les
propri�et�es optiques. Sokolik et al. (1999) sont r�ecemment parvenus �a un r�esultat similaire en ne
comparant que des r�esultats obtenus par des m�ethodes approch�ees. Cette �etude permet donc
d'�etendre leurs conclusions et montre que la mod�elisation des propri�et�es infrarouges n'exige pas
une repr�esentation pr�ecise des m�elanges entre le quartz, les argiles et les carbonates, et que les
calculs peuvent donc se faire de mani�ere simple, en prenant l'hypoth�ese d'un m�elange externe.

3.4.3 Les m�elanges incluant les oxydes de fer et leur e�et sur les propri�et�es
optiques dans le visible

E�ets optiques des di��erents types de m�elanges

L'absorption d'�energie solaire par les poussi�eres est essentiellement contrôl�ee par les oxydes
de fer, dont les m�elanges avec les autres esp�eces peuvent être extrêmement vari�es. Les propri�et�es
optiques des poussi�eres sont tr�es sensibles �a ces m�elanges comme il apparâ�t sur les Figures 3.8
et 3.9. Tout d'abord, la Figure 3.8 montre que pour un ensemble d'argiles (95%) et d'h�ematite
(5%), l'extinction sp�eci�que augmente largement d'un m�elange externe �a un m�elange interne
par agr�egation (+20% pour les particules comprises entre 0.1 et 0.4 �m). Ce r�esultat con�rme
les calculs de Sokolik et al. (1999). Les r�esultats obtenus avec des g�eom�etries de m�elange plus
pr�ecises sont n�eanmoins assez di��erents : un collage d'h�ematite sur toute la surface des grains de
quartz (collage uniforme) augmente l'absorption (et donc l'extinction) jusqu'�a 20% par rapport �a
un agr�egat, tandis qu'un collage disparate d�ecale tr�es nettement le pic vers les petites particules.
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Fig. 3.8 { Extinction sp�eci�que �ext, calcul�e 0.550 �m pour pour des argiles et pour di��erents
m�elanges agiles (95% en masse)-h�ematite (5% en masse) en fonction de la taille des particules.
Notons que l'axe des abscisses est limit�e �a 2.0 �m car le calculateur �a sph�eres excentr�ees devient
instable au del�a de cette valeur.

Il faut noter que toutes ces variations de l'extinction sp�eci�que se r�epercutent directement sur
l'�epaisseur optique.

L'alb�edo de simple di�usion, !, d'une population de particules diminue toujours quand
la quantit�e d'h�ematite augmente, cependant cette diminution d�epend beaucoup du m�elange
consid�er�e (Figure 3.9-haut). Par rapport �a un m�elange externe, qui provoque une faible diminu-
tion de !, un m�elange par agr�egation diminue largement ! pour les particules tr�es petites ou tr�es
grandes. Quelle que soit la distribution en taille, ce type de m�elange provoque donc une baisse
sensible de !. Les m�elanges internes par collage (uniforme ou disparate) ont cependant un e�et
plus spectaculaire : par rapport �a un m�elange par agr�egation, le collage uniforme r�eduit ! (-0.05)
pour toutes les tailles de particules, tandis que le collage disparate peut localement abaisser !
de plus de 0.1. Dans ces deux cas, les diminutions de ! sont dues �a deux ph�enom�enes distincts :
un collage uniforme augmente la surface d'h�ematite expos�ee au rayonnement, ce qui augmente
naturellement son absorption, tandis qu'une particule d'h�ematite excentr�ee voit le rayonnement
incident (et donc son absorption) augmenter par \concentration" des rayons lumineux dans la
particule hôte. Ces r�esultats montrent clairement l'importance d'une bonne prise en compte du
m�elange des oxydes de fer pour bien mod�eliser les propri�et�es optiques des poussi�eres min�erales.

Les observations

Les observations des m�elanges des oxydes de fer avec les autres min�eraux sont tr�es rares et,
�a ma connaissance, aucune �etude statistique n'a �et�e r�ealis�ee �a ce sujet. Tout d'abord, aucun
auteur ne mentionne de transport d'oxydes de fer en grains individualis�es, ce qui fait penser
que le m�elange externe ne joue sans doute pas un rôle important. De plus, la couleur rouge des
poussi�eres min�erales laisse penser que les oxydes de fer sont le plus souvent associ�es aux autres
min�eraux, car des grains de fer individualis�es ne coloreraient pas l'ensemble des particules. La
premi�ere hypoth�ese est donc de consid�erer que les oxydes de fer sont majoritairement transport�es
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Fig. 3.9 { Alb�edo de di�usion simple, !, et param�etre d'asym�etrie, g, calcul�es �a 0.550 �m pour
pour des argiles et pour di��erents m�elanges argiles (95 % en masse)-h�ematite (5 % en masse)
en fonction de la taille des particules. Notons que l'axe des abscisses est limit�e �a 2.0 �m car le
calculateur �a sph�eres excentr�ees devient instable au del�a de cette valeur.

en m�elange interne. La di��erenciation entre les di��erents types de m�elanges internes est plus
d�elicate. La comparaison du nombre d'�etudes faisant r�ef�erence �a des collages- uniforme ou non-
(Winchell et Miller, 1918, Prokopovich, 1954, Bain and Tait, 1977, Coud�e-Gaussen et al., 1984,
Guieu and Thomas, 1996) avec le nombre d'�etudes �evoquant des agr�egats (Franz�en et al., 1994)
est favorable aux m�elanges internes par collage. Cependant cette observation est largement
insuÆsante pour contraindre un mod�ele optique de m�elange.

Pour bien comprendre l'association du fer avec les autres esp�eces, il convient de se pencher
sur la formation de ces m�elanges. Les grains de quartz d'origine �eolienne ont souvent une surface
alt�er�ee par des traces de chocs, ou anfractuosit�es, dans lesquels les oxydes de fer peuvent facile-
ment se coller et former des \points rouges" visibles au microscope (Coud�e Gaussen, 1989, p 207).
Optiquement, il s'agit alors d'un m�elange interne par collage disparate. Si l'�erosion �eolienne est
vraiment intense, la surface des grains de quartz se recouvre d'�ecailles qui peuvent facilement
être remises en solution et repr�ecipit�ees, ce qui forme un collage amorphe (\coating") sur toute
la surface des grains. Pendant ce processus, appel�e \gla�cage" des grains ou \frosting", les oxydes
de fer peuvent s'introduire dans la pellicule de surface et former ainsi un m�elange interne par
collage uniforme (Walker, 1979, Pye et Tsoar, 1987). Ces deux processus existent sans doute
aussi pour les argiles, cependant la petite taille de ces compos�es a jusqu'ici empêch�e de v�eri�er
clairement cette hypoth�ese. De plus, ces cycles de solubilisation-repr�ecipitation tendent souvent
�a former des agr�egats argileux que les oxydes de fer (entre autres) cimentent parfois, formant
ainsi un m�elange interne par agr�egation. Bien sûr, cette revue des processus est insuÆsante pour
contraindre un mod�ele optique de poussi�eres, cependant elle montre que les m�elanges par collage
touchent toutes les tailles de particules tandis que les m�elanges par agr�egation ne concernent
sans doute que les particules les plus �nes. Puisque leurs propri�et�es optiques respectives sont
signi�cativement di��erentes, les trois types de m�elange doivent donc être pris en compte pour
mod�eliser les propri�et�es optiques des poussi�eres.

3.5 Conclusions de ce chapitre et perspectives



CHAPITRE 3 :CHOIX D UN MODELE MICROPHYSIQUE 55

Le but de ce chapitre �etait le d�eveloppement d'un mod�ele microphysique des poussi�eres
permettant de r�eduire les grandes incertitudes qui pesaient sur le calcul de leur propri�et�es radia-
tives. Dans cette optique, j'ai montr�e qu'un module min�eralogique comprenant cinq familles de
min�eraux (quartz, argiles, carbonates, sulfates et oxydes de fer) �etait suÆsant pour repr�esenter
la variabilit�e radiative naturelle des poussi�eres. La qualit�e des mesures des indices de r�efraction
des min�eraux individuels et l'accord de cette approche avec la r�ealit�e physique des poussi�eres
encourage �a utiliser un tel mod�ele. Ce sch�ema sou�re n�eanmoins d'un certain nombre de limi-
tations :

{ Les m�elanges des oxydes de fer avec les autres esp�eces sont tr�es mal connus, or ils contrôlent
compl�etement l'absorption d'�energie visible par les poussi�eres min�erales. Cette limitation
est telle qu'elle r�eduit beaucoup la qualit�e du mod�ele optique \min�eralogique". A l'heure
actuelle, aucune �etude quantitative ne permet de r�esoudre ce probl�eme, et il est donc clair
que de nouvelles mesures sur la forme des m�elanges h�ematite-silicates sont n�ecessaires.
De plus, les variations de la quantit�e de fer avec la taille des particules sont encore assez
mal connues et de telles mesures seraient donc aussi int�eressantes. Notons que ces me-
sures pro�teraient aussi aux biog�eochimistes pour le calcul de la solubilisation du fer dans
l'oc�ean.

{ Les calculateurs impliqu�es dans cette �etude ne sont pas toujours stables, en particulier pour
les grandes tailles de particules, ce qui complique l'int�egration des propri�et�es optiques avec
la taille.

{ La distribution atmosph�erique des quatre min�eraux choisis pour ce mod�ele optique min�era-
logique est inconnue et doit donc être mod�elis�ee. Un tel travail demande tout d'abord de
connâ�tre leur distribution �a la source, c'est �a dire �a la surface des r�egions arides. C'est
pr�ecis�ement cette distribution que je pr�esenterai dans le chapitre suivant.

Notons que l'approche utilis�ee au cours de ce chapitre est directement applicable au probl�eme
des m�elanges entre esp�eces min�erales et esp�eces non-min�erales. En particulier, il est clair qu'au
cours de leur transport, les poussi�eres d�esertiques s'associent �a des sulfates, des sels de mer ou
des particules carbon�ees qui sont susceptibles de modi�er leur propri�et�es optiques de mani�ere
signi�cative. A la di��erence des m�elanges concernant uniquement les particules min�erales, i.e.
se mettant en place dans les sols, les associations min�eraux-compos�es solubles se d�eveloppent
dans l'atmosph�ere et leur �etude demande de connâ�tre les processus de collage entre esp�eces. La
bonne compr�ehension de ces ph�enom�enes est un d�e� pour les ann�ees qui viennent.
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Chapitre 4

Le d�eveloppement de cartes

mondiales de la min�eralogie des

surfaces �erodables.

Dans le chapitre pr�ec�edent, j'ai montr�e que seule une prise en compte de la min�eralogie
des poussi�eres min�erales serait capable de r�eduire les grandes incertitudes qui p�esent sur le
calcul de leur e�et radiatif. En particulier, cinq familles min�erales (quartz, argiles, oxydes de
fer, calcite et gypse) sont n�ecessaires �a une bonne repr�esentation des propri�et�es optiques des
poussi�eres. Cette nouvelle contrainte implique une modi�cation profonde du mod�ele o�-line
pr�esent�e sur la Figure 2.1. En e�et, ces cinq esp�eces min�erales ne sont ni aussi abondantes dans
les di��erentes zones arides, ni aussi sensibles �a l'�erosion �eolienne, ni aussi faciles �a transporter
loin des r�egions sources, du fait de leur propri�et�es physico-chimiques notablement di��erentes.
Parmi ces contraintes, le point le plus d�elicat est sans doute celui des concentrations de chacun
des min�eraux �a la surface des d�eserts. Avant de pouvoir adopter une approche \min�eralogique"
globale, j'ai donc eu besoin de cartes globales indiquant la min�eralogie des surfaces arides.

Cette exigence se heurte �a l'absence de telles donn�ees, autant dans la communaut�e des
climatologues que dans celle des g�eologues. D'une part , les di��erentes cartes de sol disponibles
ne contiennent aucune information sur la min�eralogie des sols, et les seules �etudes s'y int�eressant
sont tr�es qualitatives (Singer, 1995). D'autre part, les mesures de la min�eralogie des poussi�eres
min�erales sont peu nombreuses et rarement reli�ees �a une zone d�esertique pr�ecise. Le d�evelop-
pement de ces cartes des min�eralogies fut donc une �etape n�ecessaire de cette th�ese. Elle est
pr�esent�ee dans ce chapitre.

De plus, comme on l'a vu en introduction, la min�eralogie des poussi�eres ne concerne pas
que les �etudes radiatives et peut �egalement int�eresser d'autres domaines scienti�ques (chimie
atmosph�erique, biog�eochimie, p�edologie). Pour que la port�ee de cette �etude ne se limite pas au
calcul radiatif des poussi�eres min�erales, le nombre d'esp�eces �etudi�ees est port�e �a huit au lieu
des cinq d�esign�ees dans le chapitre pr�ec�edent (partie 4.1). Ce travail est ensuite bas�e princi-
palement sur un outil, la Carte Mondiale des Sols (CMS) distribu�ee par l'Organisation pour
l'Alimentation et l'Agriculture (FAO) de l'Organisation des Nations Unies pour la Science, la
Culture et l'Education (UNESCO), et sur une m�ethode bibliographique qui sont pr�esent�es dans
la partie 4.2. Les cartes mondiales de min�eralogie ainsi obtenues sont ensuite compar�ees avec les
mesures faites sur des �echantillons de poussi�eres min�erales (partie 4.3). En�n, ce d�eveloppement
de cartes mondiales de la min�eralogie a un certain nombre d'applications, en dehors des �etudes
radiatives, qui sont expos�ees dans la partie 4.4.

Ce chapitre est directement issu de l'article de Claquin et al. (1999a).
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4.1 Pr�ecision sur le choix des min�eraux �etudi�es

4.1.1 Quelques esp�eces min�erales suppl�ementaires

A la �n du chapitre pr�ec�edent, l'association des argiles, du quartz, des carbonates, des sulfates
et des oxydes de fer �etait pr�esent�ee comme suÆsante pour repr�esenter correctement les propri�et�es
optiques des poussi�eres min�erales. En th�eorie, mon �etude devrait donc se limiter �a ces cinq
esp�eces, mais a�n que ce travail soit �egalement utilisable pour la chimie atmosph�erique, ou la
pal�eoclimalogie, j'ai �etendu le nombre d'esp�eces prises en compte.

Tout d'abord, parmi les argiles, j'�etudierai s�epar�ement l'illite, la kaolinite et la smectite, bien
qu'elles aient des propri�et�es optiques semblables. La kaolinite est une argile typique des r�egions
tropicales arides alors que la smectite se forme pr�ef�erentiellement dans les r�egions temp�er�ees
(Millot, 1964). Les rapports de la kaolinite et de la smectite avec l'illite, argile ubiquiste, donne
donc une bonne indication sur le climat de la source des poussi�eres et, �a ce titre, ces rapports sont
d'excellents indicateurs pal�eoclimatiques (Biscaye, 1965). De plus, ces trois di��erentes argiles ont
des propri�et�es chimiques di��erentes : leur capacit�e d'�echange cationique varie de la kaolinite (de
3 �a 10 mEq.l�1), �a l'illite (15 �a 40 mEq.l�1), jusqu'�a la smectite (autour de 80 mEq.l�1). En�n
la smectite est une argile tr�es hydrophile qui, potentiellement, peut s'introduire dans les gouttes
d'eau et en modi�er la chimie, notamment au travers du pH.

Dans cette �etude, je tiens �egalement compte des feldspaths pour la seule raison qu'ils repr�e-
sentent une fraction importante de la masse des a�erosols min�eraux.

Par contre, l'apatite, malgr�e son rôle int�eressant dans la fertilisation de divers �ecosyst�emes
(Lo�ye-Pilot, communication personnelle), est n�eglig�ee dans cette �etude. En e�et, ce min�eral ne
repr�esente, en masse, que quelques dixi�emes de pourcents des sols d�esertiques et des particules
min�erales et n'est donc quasiment jamais mentionn�e dans les �etudes min�eralogiques.

En r�esum�e, cette �etude de la min�eralogie des poussi�eres min�erales concerne les esp�eces sui-
vantes : quartz, feldspaths, illite, kaolinite, smectite, calcite, gypse et oxydes de fer.

4.1.2 Taille des particules et fraction �erodable

Une des principales limitations �a l'�etude p�edologique de la composition des poussi�eres at-
mosph�eriques repose sur la n�ecessit�e de d�e�nir une fraction �erodable. En e�et, la nature et la
taille des particules arrach�ees d�epend de la composition et de la granulom�etrie du sol, mais aussi
de la force du vent et de l'humidit�e (qui cimente les agr�egats d'argiles) (Alfaro, 1997, Alfaro
et al., 1997). De plus, comme tous les min�eraux �etudi�es ont des structures di��erentes et des
tailles vari�ees, la min�eralogie des poussi�eres atmosph�eriques �evolue avec la distribution en taille
car certaines esp�eces, plus lourdes, s�edimentent pr�ef�erentiellement. Par exemple, le quartz et les
feldspaths se trouvent le plus souvent parmi les grosses particules tandis que les argiles sont en
moyenne plus petites. Malheureusement, il n'existe pas suÆsamment de mesures pour attribuer
une taille sp�eci�que (par exemple un rayon moyen) �a chaque famille de min�eraux, donc cette
d�ependance de la min�eralogie selon la taille est trait�ee en s�eparant les particules �nes (inf�erieures
�a 2 �m) des particules limoneuses (comprises entre 2 et 50 �m). Il est important de noter que
les particules inf�erieures �a 2 �m sont souvent d�esign�ees par le terme \argile", mais qu'elles sont
ici appel�ees \particule �nes" pour �eviter toute confusion avec les argiles au sens min�eralogique
du terme. De plus, une di��erence fondamentale existe entre l'approche du g�eologue, qui analyse
les min�eralogies des sols apr�es une s�eparation par voie humide (\wet-sieving") qui lib�ere arti-
�ciellement les �nes particules des agr�egats, et mon approche focalis�ee sur la min�eralogie des
particules �erodables, qui doit tenir compte de la pr�esence �eventuelle d'aggr�egats. Cependant,
comme il n'existe actuellement aucune �etude comparant les compositions min�eralogiques des
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sols secs �a celle des sols s�epar�es par voie humide, je consid�ererai que cette s�eparation par voie
humide donne une approximation raisonnable de la min�eralogie des particules �erod�ees.

4.2 Outils et m�ethodes

4.2.1 Hypoth�ese de travail

La carte mondiale des sols (CMS) fut �edit�ee par la FAO en 1974 puis digitalis�ee en 1995
(Zobler, 1986, FAO, 1995). Elle donne une distribution globale des sols qui demeure la plus
compl�ete �a l'heure actuelle. Dans cette carte, les sols sont class�es par \Types de Sols", d�e�nis
selon des crit�eres g�en�etiques et physiques (taille des particules, �epaisseur du sol, etc..) mais jamais
min�eralogiques. Mon hypoth�ese de travail est n�eanmoins que la composition des particules �a la
surface d'un sol d�epend des propri�et�es physico-chimiques de ce sol et qu'il est donc possible
d'associer une min�eralogie moyenne �a chaque type de sol. Une telle hypoth�ese devra, bien sûr,
être contrôl�ee a posteriori. Notons toutefois que d'autres travaux, sur les sources de NO3 par
exemple, se sont fond�es sur des bases similaires. Une limitation sp�eci�que �a mon �etude vient
cependant de l'importance des d�epôts �eoliens dans les r�egions arides int�eressantes. Par d�e�nition,
ces d�epôts ne sont jamais un crit�ere s�electif lors de l'analyse d'un sol (sauf dans le cas des dunes
de sables, FAO, 1974). Cet aspect est n�eglig�e dans cette �etude.

4.2.2 La base de donn�ees sur la min�eralogie des surfaces arides (BDMSA)

Avant d'�etablir une correspondance entre chaque type de sol et une min�eralogie moyenne,
une �etude bibliographique �etait n�ecessaire a�n de r�ecolter une base de donn�ees sur la min�eralogie
des surfaces arides. Les r�ef�erences des articles utilis�es dans cette base de donn�ees sont donn�ees
sur la Table 4.1. Ce travail fut rendu n�ecessaire car aucune des bases de donn�ees existantes
(SOTER (SOils and TERrain database), USDA (United States Department of Agriculture, FAO)
ne contient d'information sur la min�eralogie des sols, essentiellement parce que les proc�edures
classiques d'analyse des sols ne requi�erent jamais d'analyses min�eralogiques (FAO, 1974, FAO,
1995, USDA, Batjes, 1995).

En cons�equence, les travaux dont on dispose utilisent des proc�edures assez vari�ees, qui ne sont
souvent que qualitatives et n�egligent parfois des min�eraux comme le gypse, la calcite ou les oxydes
de fer. Trois crit�eres de s�election sont choisis pour constituer la BDMSA : (1) les �echantillons
analys�es doivent venir des 20 premiers centim�etres d'un sol d'une r�egion aride (voir plus loin
la d�e�nition de l'aridit�e), (2) les 8 min�eraux s�electionn�es doivent tous être analys�es quantita-
tivement, (3) les particules �nes et les particules limoneuses doivent être trait�ees s�epar�ement.
Pour être consid�er�es comme �etant arides, les �echantillons doivent recevoir moins de 200 mm
de pr�ecipitation par an. Cette d�e�nition fut �egalement utilis�ee par Tegen et Fung (1995) pour
d�e�nir les r�egions �erodables, et correspond aux zones ayant un indice infrarouge de v�eg�etation
(NDVI) inf�erieur �a 0.03, donc quasi d�epourvues de couverture v�eg�etale.

Telle que je l'ai r�ealis�ee, la s�election de la BDMSA se heurte �a deux diÆcult�es :
{ l'utilisation d'un crit�ere climatologique est en contradiction avec la structure même de la
CMS. En e�et, historiquement, lors de la mise en place de la CMS (FAO, 1974), la synth�ese
r�ealis�ee entre les di��erents syst�emes de classi�cation des sols (principalement am�ericains,
russes, fran�cais et isra�eliens) mit �a l'�ecart les crit�eres de s�election climatologiques. Par
exemple, un s�ediment lacustre du d�esert du Kalahari (Namibie) est un Ar�enosol Cambique
au même titre qu'un sol forestier sous les pins en Espagne. Les cartes obtenues par cette
m�ethode seront donc susceptibles de couvrir des r�egions non arides.



60 CHAPITRE 4 :MINERALOGIE DES SOLS ARIDES

Classes de Sol Types de Sol R�ef�erences

Lithosols I I Dan et al. (1981), Alaily (1987), Jahn (1988)

Hseung and Jackson (1952).

Fluvisols J Calcique Jc Dan et al. (1981), Al-Rawi et al. (1969),

Abtahi (1980), Shadfan and Mashady (1985)

FAO (1974)

Eutrique Je El-Attar and Jackson (1973), USDA (1998),

FAO (1974).

Ar�enosols Q Cambique Qc Stace et al. (1968), Shadfan and Mashady (1985),

FAO (1974)

Ferralique Qf FAO (1974), M�berg (1991).

Luvique Ql FAO (1974), M�berg (1991).

R�egosols R Calcarique Rc Dan et al. (1981), Stace et al. (1968),

Shadfan and Mashady (1985), USDA (1998),

FAO (1974)

Dystrique Rd USDA (1998)

Eutrique Re Jahn (1995), FAO (1974).

Solonetz S Orthique So Stace et al. (1968), Alaily (1987), Abtahi (1977)

USDA (1998), FAO (1974).

Vertisols V Chromique Vc Stace et al. (1968), FAO (1974),
�Ozkan and Ross (1979), Beavington (1978)

X�erosols et X Haplique Xh USDA (1998), Stace et al. (1968), Alaily (1987),

Yermosols Southard and Southard (1985), FAO (1974).

Calcique Xk FAO (1974), Stace et al. (1968), Dan et al. (1981),

Southard and Southard (1985), Gharaee and Mahjoory (1984),

USDA (1984).

Luvique Xl Stace et al. (1968), Dan et al. (1981), Al-Rawi et al. (1969)

USDA (1984), FAO (1974).

Takyrique Yt FAO (1974), Blume and Petermann (1979).

Gypsique Yy Shadfan and Mashady (1985), FAO (1974).

Solontchaks Z Gleyique Zg Dan et al. (1981).

Orthique Zo Dan et al. (1981), Abtahi (1977), FAO (1974).

Takyrique Zt Dan et al. (1981), FAO (1974).

Dunes de Sable SD SD Rognon et al. (1989), Gomes (1990), Lanchaster (1989).

Salines ST ST Rognon et al. (1989), Gomes (1990),

Breuniger et al. (1989), Coud�e-Gaussen (1989).

Tab. 4.1 { Liste des 25 Types de Sol cartographi�es dans cette �etude et des r�ef�erences utilis�ees
pour calculer leur min�eralogie moyenne.
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{ les �etudes min�eralogiques de la BDMSA proviennent directement de l'�etude bibliogra-
phique et ne peuvent être soumis �a aucun �ltrage statistique. Cette limitation est inh�erente
�a ma m�ethode et ne peut donc être �evit�ee sans faire de larges approximations (par exemple,
il serait possible de pond�erer chacune des min�eralogies introduite dans la BDMSA par la
surface du d�esert qu'elle est sens�ee repr�esenter). Le seul moyen de limiter la port�ee de cette
approximation est d'augmenter le nombre et la couverture g�eographique des �echantillons
pris en compte, ainsi dans la BDMSA on compte 239 exemples de sols venant d'Afrique,
des USA, du Moyen-Orient, d'Australie, de Chine, d'Israel, d'Iran, d'Irak et d'Inde.

En plus des 8 esp�eces min�erales d�ecrites pr�ec�edemment, la BDMSA comprend des informations
sur la couleur et la granulom�etrie (particules �nes, limoneuses ou sableuses) des sols. Toutes
ces esp�eces sont le plus souvent d�ecrites soit pour les fractions �nes, soit pour les particules
limoneuses, �a l'exception de la calcite, qui est souvent analys�ee par r�eaction avec HCl sur le sol
total avant toute autre analyse.

4.2.3 La Table Min�eralogique Moyenne (TMM)

En moyennant tous les exemples de min�eralogies de sols pr�esents dans la BDMSA, on peut
calculer une min�eralogie moyenne pour chaque Type de Sol de la BDMSA. La table qui contient
ces valeurs moyennes est appel�ee Table des Min�eralogies Moyennes (TMM).

La BDMSA permet de calculer une min�eralogie moyenne dans 80% des cas (un cas �etant
la quantit�e d'un min�eral pour un sol type). Les min�eralogies moyennes sont alors �evalu�ees de
mani�ere arithm�etique ou g�eom�etrique selon la distribution des �echantillons. Pour les 20% de cas
restant, les min�eralogies sont �evalu�ees par des relations empiriques. Il est assez classique d'utiliser
des relations analytiques pour retrouver la min�eralogie des sols (Nettleton and Brasher, 1983).
Quatre relations sont utilis�ees dans cette �etude.

Les deux premi�eres, qui furent tir�ees de la BDMSA, relient respectivement les r�epartitions
de calcite dans les particules �nes et dans les limons �a la quantit�e de particules �nes et de limons
(Figure 4.1). Comme l'ont d�ecrit Gomes (1990) et Khalaf (1985), la pente de cette relation est
plus forte pour les limons car la calcite forme le plus souvent des grains de l'ordre de la dizaine
de microns. Une troisi�eme relation, �egalement tir�ee de la BDMSA, relie la distribution du quartz
et des feldspaths dans les limons au rapport limon/sable (Figure 4.2). La quantit�e de quartz
dans les limons diminue quand le rapport limon/sable augmente car les grains de quartz sont
habituellement plus gros que les feldspaths.

La quatri�eme relation, qui vient de la litt�erature et non pas de la BDMSA, donne la quantit�e
d'h�ematite dans le sol en fonction du rapport de rougeur (\redness ratio") du sol (Torrent et al.,
1983, Figure 4.3). Pour comprendre la signi�cation de ce rapport de rougeur, il faut savoir que
la couleur d'un sol est toujours d�e�nie selon le syst�eme de Munsell (Munsell Inc., 1998) �a trois
dimensions : la teinte (Hu, hue), qui est, pour les sols, rouge (R ou H=5), rouge-jaune (YR ou
H=15) ou jaune (Y ou H=25), l'intensit�e (V a, value), qui vaut 0 pour le noir et 10 pour le blanc,
et la pigmentation (Ch, chroma), qui va de 0 pour une couleur neutre (proche du gris) �a environ
20 pour une couleur tr�es vive. Sur le terrain, les p�edologues disposent de tables de Munsell qui
leur permettent d'attribuer rapidement une couleur �a chaque sol. Le rapport de rougeur, RR,
fut d�e�ni par Torrent et al. (1980) comme :

RR =
(10�Hu)Ch

V a
(4.1)

RR est naturellement reli�e �a la quantit�e d'h�ematite du sol car ce min�eral a une couleur rouge
tr�es vive alors que les autres composants du sol sont souvent blancs (autres min�eraux) ou noirs
(mati�ere organique), et ne jouent donc pas sur RR. Bien que cette relation ait �et�e mise en
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Fig. 4.1 { Relations empiriques tir�ees de la BDMSA entre la proportion de la calcite totale
pr�esente parmi les particules �nes (haut) et parmi les limons (bas) et la proportion relative de
particules �nes (haut) et de limons (bas). Cette relation est utilis�ee dans le cas des sols dont la
quantit�e de calcite est �evalu�ee avant l'estimation de la taille des particules.
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Particules �nes Particules limoneuses N A
Types de Sol Ill Kao Sme Cal Qua Qua Fel Cal Hem Gyp

Moyenne I 40 20 29 4 7 53 40 6 1 1 6 7
Ecart Type 13 18 17 4 3 14 12 6 1 1

Moyenne Jc 22 9 46 11 12 31 39 30 0 1 10 2
Ecart Type 4 3 13 2 3 2 4 3 0 1

Moyenne Je 18 23 55 1 3 86 10 2 1 2 12 1
Ecart Type 10 11 19 1 2 13 5 2 1 1

Moyenne Qa 21 53 21 0 4 84 15 0 1 1 1 6
Ecart Type 8 11 5 0 2 25 14 0 0 1

Moyenne Qc 16 66 5 1 11 82 14 1 4 1 5 10
Ecart Type 3 34 4 1 7 25 14 1 2 1

Moyenne Qf 23 48 23 1 5 84 15 1 1 1 2 3
Ecart Type 8 11 5 1 2 25 15 1 1 1

Moyenne Ql 10 78 3 1 9 70 22 1 7 1 3 1
Ecart Type 1 5 2 1 2 8 13 1 2 1

Moyenne Rc 42 39 9 4 7 75 19 3 3 1 19 8
Ecart Type 2 2 5 2 3 2 4 3 0 1

Moyenne Re 32 53 10 1 5 59 38 1 2 1 6 4
Ecart Type 6 21 4 1 1 15 12 1 1 1

Moyenne So 37 32 17 6 7 71 23 4 2 1 19 3
Ecart Type 2 6 5 4 2 15 6 4 2 1

Moyenne Vc 16 27 48 4 5 31 62 3 4 1 24 7
Ecart Type 2 14 4 2 3 7 12 3 4 1

Moyenne Xh 20 54 22 1 3 73 24 1 2 1 30 14
Ecart Type 3 23 9 1 2 13 10 1 2 1

Moyenne Xk 57 13 16 11 3 78 7 14 2 1 34 11
Ecart Type 24 4 4 3 2 18 4 4 2 2

Moyenne Xl 45 20 20 7 7 70 23 5 2 1 39 3
Ecart Type 14 5 5 4 2 15 7 5 2 1

Moyenne Xt 21 51 21 3 5 16 80 4 1 1 2 1
Ecart Type 6 9 4 2 2 3 13 4 1 0

Moyenne Xy 27 18 40 8 7 57 26 16 0 6 11 1
Ecart Type 6 3 3 4 3 8 7 4 0 6

Moyenne Zg 16 32 24 21 5 51 28 20 0 15 2 0
Ecart Type 4 6 3 13 2 16 11 8 0 10

Moyenne Zo 31 6 46 11 7 34 43 22 1 6 8 1
Ecart Type 5 4 9 6 1 10 12 17 0 6

Moyenne Zt 25 33 25 10 6 22 66 12 0 1 3 0
Ecart Type 6 9 4 4 2 5 12 7 0 1

Moyenne SD 50 9 26 1 14 92 6 1 1 1 8 12
Ecart Type 12 5 6 1 4 3 3 1 1 1

Moyenne ST 39 4 26 29 1 5 1 93 1 26 14 3
Ecart Type 12 3 18 3 1 4 1 27 1 10

Tab. 4.2 { Table min�eralogique moyenne relative (en %). La composition moyenne de l'illite
(Ill), la kaolinite (Kao), la smectite (Sme), la calcite (Cal), le quartz (Qua), les feldspaths (Fel),
l'h�ematite (Hem) et le gypse (Gyp) sont donn�ees pour les particules �nes (normalis�ees �a 100%)
et pour les particules limoneuses (normalis�ees �a 100%). Pour chaque Type de Sol, le nombre
d'�echantillons �etudi�es (N) et l'aire couverte (A) (en pourcentage de toutes les zones arides po-
tentielles) sont indiqu�ees. Les moyennes sont calcul�ees de mani�ere arithm�etique sauf pour la
calcite, le gypse et l'h�ematite, o�u il s'agit de moyenne g�eom�etrique (l'�ecart type g�eom�etrique est
donn�e
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Fig. 4.3 { Corr�elation entre le rapport
de rougeur du sol (RR) et son contenu
en h�ematite �etablie pour des sols eu-
rop�eens. Ce graphique est extrait de
l'article de Torrent et al. (1983).

�a ces valeurs moyennes ne furent pas choisies selon un quelconque sch�ema statistique et ne
repr�esentent donc que les mesures disponibles. Il est donc diÆcile de savoir �a quel point ce jeu
de donn�ees est repr�esentatif de chaque Type de Sol et �a quel point cela in
uence la dispersion des
r�esultats. Cependant, comme 34 �etudes g�eographiquement bien r�eparties furent utilis�ees pour les
Xk alors que seules 12 �etudes limit�ees �a l'Afrique ont servi pour les SD, les valeurs obtenues sont
sans doute plus robustes pour les Xk que pour les SD. L'importance des �ecarts types obtenus a
sans doute deux causes principales : la grande incertitude associ�ee aux mesures de min�eralogie
et la variabilit�e naturelle de la min�eralogie d'un type de sol donn�e. En e�et, la min�eralogie des
sols fut pendant longtemps �evalu�ee de mani�ere semi-quantitative (m�ethode infrarouge) et les
indications sont donc souvent assez approximatives (par exemple : \quartz : dominant"). Les
mesures plus r�ecentes sont donn�ees avec plus de pr�ecision. Le probl�eme de la variabilit�e interne
de la min�eralogie des Types de Sol est plus s�erieux car il met en danger l'hypoth�ese de base de
ce travail : si la variabilit�e naturelle de la composition des Types de Sol est trop large, alors il
est vain de d�e�nir une min�eralogie moyenne pour chacun d'entre-eux. Pour contrôler l'in
uence
de cette variabilit�e, j'ai �evalu�e le rapport entre l'�ecart type et la valeur moyenne pour toute la
TMM. Ce rapport vaut, en moyenne, 0.3, ce qui souligne la limite de cette approche. La TMM
est cependant d'une qualit�e suÆsante pour qu'une premi�ere estimation de la min�eralogie des
poussi�eres atmosph�eriques soit possible.

4.3.2 Les cartes min�eralogiques

Les cartes globales de la min�eralogie des surfaces arides sont pr�esent�ees sur la Figure 4.4.
Cette �etude �etant la premi�ere en la mati�ere, il n'est pas ais�e de juger la qualit�e de ces cartes.
La validit�e de ce travail peut être envisag�ee de deux mani�eres : d'un point vue qualitatif en
observant si les grandes structures et la r�epartition globale sont raisonnables et conformes aux
id�ees classiques, et d'un point de vue quantitatif, en comparant les min�eralogies obtenues dans
les sols �a celles mesur�ees sur les poussi�eres atmosph�eriques. La comparaison directe avec des
min�eralogies de sols n'apporterait pas une validation rigoureuse car toutes les mesures disponibles
sont d�ej�a introduites dans la BDMSA.
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a - Illite (particules �nes) b - Quartz (limons)

c - Kaolinite (particules �nes) d - Feldspaths (limons)

e - Smectite (particules �nes) f - H�ematite (limons)

g - Calcite (limons) h - Gypse (limons)

Fig. 4.4 { Quantit�e (en pourcentage de la masse) d'illite (a), de kaolinite (c) et de smectite (e)
dans les particules �nes (<2 �m), et de quartz (b), de feldspaths (d), d'h�ematite (e), de gypse
(g) et de calcite (h) dans les limons (2 �a 50 �m) �a la surface des zones arides.
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Estimation qualitative

Qualitativement, les cartes min�eralogiques obtenues sont en bon accord avec les id�ees p�edo-
logiques classiques.

L'illite et le quartz sont des min�eraux ubiquistes dans les sols (Millot, 1964, Singer, 1988,
Singer, 1997), ce qui apparâ�t aussi sur les cartes 4.4-a et 4.4-b, o�u les concentrations sont
toujours sup�erieures �a 25%. L'illite atteint des concentrations maximales, autour de 50% des
particules �nes, dans le Sahara ou le sud de l'Arabie Saoudite. Ce r�esultat est cependant en
d�esaccord avec les observations de Chester et al. (1972) et Caquineau (1996) qui observ�erent
des concentrations d'illite sup�erieures �a 50% au dessus de l'Atlantique. Cette di��erence peut
notamment être expliqu�ee par un fractionnement des min�eraux pendant l'�emission des particules,
ph�enom�ene �evoqu�e en d�etail ci-dessous. La kaolinite se forme prioritairement dans des conditions
d'hydrolyse typiques des r�egions humides et chaudes, ce qui se retrouve tr�es nettement sur la
carte 4.4-c : les concentrations de kaolinite sont basses au nord de l'Afrique et augmentent vers
le Sahel conform�ement aux �etudes de Millot (1964). De même, l'h�ematite se forme dans des
conditions d'hydrolyse comparables �a celles de la kaolinite, et leur distributions respectives se
ressemblent donc (Figure 4.4-f). Les concentrations de smectite sont g�en�eralement basses, sauf
�a la surface des Vertisols (V) (voir la Figure 4.4-e), sols participant peu aux �emissions globales
de poussi�eres car assez propices �a la v�eg�etation (ex : Inde, sud Soudan). La calcite se retrouve
surtout au dessus des substrats calcaires (Nord de l'Afrique, vall�ee de l'Euphrate), ce qui peut
être rapproch�e de son utilisation fr�equente comme un traceur nord-saharien (Coud�e-Gaussen et
al., 1987, Sch�utz et Sebert, 1987, Khalaf et al., 1985). Le gypse est principalement con�n�e aux
zones d'intense �evaporation (sebkas africaines, zone entre la mer d'Aral et la mer Caspienne).

Estimation quantitative

L'estimation quantitative de la validit�e de mes r�esultats ne peut être faite qu'en comparant
les min�eralogies des sols avec celles observ�ees sur des �echantillons de poussi�eres atmosph�eriques.
Pour être utilisables, les �etudes r�ealis�ees sur les poussi�eres doivent être faites de mani�ere quan-
titative pour les particules �nes et/ou les limons, et doivent surtout être associ�ees �a une r�egion
source pr�ecise. Cette derni�ere condition limite nettement le nombre de mesures disponibles
dans la litt�erature car pendant longtemps aucune technique ne permettait de retrouver l'ori-
gine d'un �echantillon de poussi�eres pr�elev�e loin des r�egions arides. Deux types de mesures sont
donc utilisables : les mesures anciennes, quand elles sont faites suÆsamment pr�es d'une r�egion
aride (par exemple, Prospero et Bonatti, 1968, au large du d�esert de l'Atacama) et les mesures
plus r�ecentes, qui peuvent être accompagn�ees d'une �etude de r�etro-trajectoires qui identi�e la
source (Caquineau, 1997, Merill et al., 1994, Avila et al., 1997, Avila et al., 1998). Ces �etudes
de r�etro-trajectoires ont bas�ees sur une inversion des mod�eles de transport et ne sont donc pas
d�epourvues d'incertitudes (Bousquet, 1997). Les zones couvertes par ces deux types d'�etudes
couvrent 10% des zones arides (Figure 4.5).

Une limitation �a ma d�emarche vient du fait qu'aucune de ces �etudes n'est associ�ee �a une
d�etermination de la taille des particules, alors que celle-ci est intimement li�ee �a la composition
des particules (des �etudes pr�ecises reliant la taille des particules �a leur min�eralogie peuvent être
trouv�ees dans Glaccum et Prospero (1980), Khalaf et al. (1985) et Delany et al. (1967), mais
sans d�etermination de l'origine des poussi�eres). Il est donc impossible de comparer directement
ces travaux �a mes compositions de sols car les proportions de particules �nes et de particules
limoneuses sont alors inconnues. Pour limiter ce probl�eme, la comparaison mod�ele-donn�ees n'est
pas directement faite pour les quantit�es de min�eraux mais pour les rapports de masse entre
esp�eces min�erales de taille comparable. Ces rapports sont suppos�es ne pas beaucoup varier
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Fig. 4.5 { Les zones en gris clair sont celles pour lesquelles une estimation de la min�eralogie de
surface a �et�e faite, via les mesures faites sur les poussi�eres atmosph�eriques. Ces zones sont issues
des travaux de Caquineau (1997), Avila et al. (1997), Ganor et Foner (1996) pour l'Afrique et
le proche Orient, Prospero et Bonatti (1969) pour la côte est du Paci�que, Khalaf et al. (1985)
pour l'Arabie Saoudite, Merrill et al. (1994) pour la Chine et la Californie, et Kiefert et al.
(1996) pour l'Australie. Les min�eralogies de ces di��erentes zones sont utilis�ees pour valider mon
travail.

avec la taille moyenne des particules. Quatre rapports furent choisis : un pour les particules
�nes, illite/kaolinite (I/K), et trois pour les particules limoneuses, calcite/quartz (C/Q), feld-
spaths/quartz (F/Q), et h�ematite/quartz (H/Q). Les rapports gypse/quartz et smectite/illite
ne sont pas �etudi�es par manque de points de validations.

Le rapport illite/kaolinite caract�erise bien les particules �nes d'un sol, il fut utilis�e par Caqui-
neau et al. (1998) au Sahara comme un traceur des sources de poussi�eres et est souvent mesur�e
(17 points dans mon �etude). La corr�elation entre les mesures atmosph�eriques et ces r�esultats
peut être consid�er�ee satisfaisante, except�e pour les valeurs extrêmes des rapports I/K (au dessus
de 5 ou en dessous de 0.2, Figure 4.6a). Ceci souligne que ma carte reproduit mal les cas o�u
l'illite ou la kaolinite sont tr�es majoritaires dans la fraction �ne des poussi�eres atmosph�eriques.
Cette limitation dans mes r�esultats pourrait être due aux deux facteurs suivants. Tout d'abord,
ma m�ethode est bas�ee sur des moyennes ce qui a toujours tendance �a gommer les cas extrêmes
et donne une certaine inertie aux r�esultats. De plus, les mesures de Gomes (1990) et de Sch�utz
et Sebert (1987) ont mis en �evidence une �evolution de la composition des argiles entre le sol et
les a�erosols lors de l'�emission des poussi�eres avec en particulier une diminution du rapport I/K.
Dans ces deux �etudes, aucun m�ecanisme ne fut �evoqu�e pour expliquer ce fractionnement et il
est donc diÆcile de savoir s'il s'agit juste d'art�efacts de mesure ou si les propri�et�es physiques
(taille, forme, hygroscopicit�e, adh�erence) peuvent expliquer cette �evolution.

Le rapport calcite/quartz (C/Q) est classiquement utilis�e comme un traceur des sources
nord-Sahariennes de poussi�eres. Les mesures utilisables pour mon �etude sont rares (5 cas) mais
couvrent une large gamme de valeurs (C/Q de 0.04 �a 2) bien reproduite dans la carte (voir
Figure 4.6b). Ce bon accord doit cependant être pris avec pr�ecaution car la concentration en
calcite dans les poussi�eres est sens�ee augmenter lors de l'�emission (Gomes et Gillette, 1993) puis
diminuer pendant le transport comme la calcite est lentement dissoute. De nouvelle mesures sont
donc n�ecessaires a�n de mieux comprendre, puis quanti�er l'�evolution de la quantit�e de calcite
dans les panaches de poussi�eres.

De la même mani�ere, le rapport feldspaths/quartz (F/Q) est rarement mesur�e de mani�ere sa-
tisfaisante (7 points, Figure 4.6c). La corr�elation entre les valeurs est relativement faible (r=0.7),
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Fig. 4.6 { Corr�elations entre la min�eralogie des sols d�esertiques telle qu'elle a �et�e �evalu�ee
dans cette �etude, et la min�eralogie des �echantillons de poussi�eres dont l'origine g�eographique
est connue. La taille des particules n'est jamais connue, c'est pourquoi on s'int�eresse aux rap-
ports des min�eraux ayant des tailles comparables.
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sans doute parce que mon point de vue - bas�e sur l'existence d'un lien entre les propri�et�es physico-
chimiques du sol avec la min�eralogie de la surface- est peu adapt�e aux feldspaths, min�eraux dont
les propri�et�es physiques et chimiques sont proches de celles du quartz. La qualit�e de mes r�esultats
est d'autant plus diÆcile �a �evaluer que la distribution g�eographique des feldspaths dans les sols
n'a jamais �et�e discut�ee, même qualitativement. Dans ce contexte, ces cartes sont sans doute, �a
l'heure actuelle, les plus adapt�ees �a l'�etude des feldspaths atmosph�eriques �a grande �echelle.

Le dernier rapport, h�ematite/quartz (H/Q), ne fut mesur�e que dans deux �etudes et l'�eva-
luation de la qualit�e de la carte est donc impossible. Le nombre restreint de mesures est prin-
cipalement dû �a la faible cristallinit�e de l'h�ematite (qui rend sa d�etection par di�raction X
diÆcile, voire impossible, Gaudichet, communication personnelle) et aux faibles concentrations
des oxydes de fer dans les a�erosols. L'importance cruciale des oxydes de fer pour l'optique
atmosph�erique et les cycles biog�eochimiques (voir chapitre pr�ec�edent) implique donc que de
nouvelles mesures des quantit�es de h�ematite soient e�ectu�ees et que de nouvelles m�ethodes
(par exemple, satellite, grâce aux imageurs �a hautes r�esolution spectrale comme l'instrument
SCHIAMACHY, qui sera install�ee sur la plate-forme ENVISAT) soient d�evelopp�ees.

4.4 Conclusions et perspectives

Ces cartes de la min�eralogie des surface �erodables sont les premi�eres du genre et seront donc
utilis�ees dans la suite de cette th�ese pour simuler la r�epartition atmosph�erique des min�eraux.
Cependant, plusieurs options sont envisageables pour am�eliorer la connaissance de la min�eralogie
des surfaces arides :

{ Tout d'abord, ce travail devra être �etendu �a d'autres esp�eces. Par exemple, l'apatite
(phosphate) et la magn�etite sont des min�eraux importants pour la biog�eochimie et la
s�edimentologie, mais dont les concentrations sont trop faibles pour qu'on puisse les �evaluer
par cette m�ethode. De plus, les esp�eces organiques fr�equemment transport�ees avec les par-
ticules min�erales devraient aussi être inclues dans ces cartes. Ces composants sont encore
mal connus mais leur rôle biologique (diss�emination des esp�eces, transport des maladies,
etc), chimique (�a propos de l'importance chimiques des particules organiques dans l'at-
mosph�ere, voir Kennedy et Bussaca, 1998) et radiatif (rôle encore mal connu) justi�ent
qu'on leur accorde plus d'importance.

{ En liaison avec la remarque pr�ec�edente, cette m�ethode b�en�e�ciera sans doute grandement
de l'e�ort actuel des p�edologues pour �etendre la l�egende de la CMS en une Base de Donn�ees
des Terrains et des Sols (SOTER, voir Scholes, 1995, Batjes, 1995, Nachtergaele, 1998).
En e�et l'inclusion de nouveaux param�etres comme le pH ou les conditions climatiques de
la formation des sols permettra certainement de mieux cerner la p�edog�en�ese des sols et
donc leur min�eralogie.

{ Parall�element, la mise en oeuvre de m�ethodes satellite pourrait grandement am�eliorer la
quanti�cation d'esp�eces comme les oxydes de fer. Leur tr�es forte absorption dans l'ultravio-
let lointain (entre 0.2 et 0.3 �m) constitue une signature spectrale sans doute identi�able
dans les r�e
ectances des sols, malgr�e la diÆcult�e �a corriger pr�ecis�ement l'in
uence de
l'atmosph�ere gazeuse dans ce domaine.

{ De plus, il serait int�eressant d'�etendre ces cartes aux r�egions non-arides. Les surfaces
cultiv�ees des r�egions temp�er�ees subissent une �erosion �eolienne, bien plus faible que dans
les zones arides, mais n�eanmoins non n�egligeable. Par exemple, les a�erosols pr�elev�es en
Mer Baltique ont une composante terrig�ene quasi-permanente et donc davantage due
zones cultiv�ees du Nord de l'Allemagne qu'�a d'�episodiques panaches Nord-africains. Le
rôle chimique des min�eraux des surfaces cultiv�ees justi�erait une d�etermination et une
mod�elisation de leur composition.



Chapitre 5

Le d�eveloppement d'une formulation

globale simple de l'�erosion des sols.

Le travail pr�ec�edent sur la min�eralogie des sources de poussi�eres permet, en th�eorie, de
calculer la distribution spatio-temporelle des di��erentes esp�eces min�erales. Le mod�ele d'�erosion
permettant de faire le lien entre ces cartes \min�eralogiques" et le transport atmosph�erique
sou�re cependant de quelques limitations expos�ees dans le chapitre 2. En e�et, deux approches
incompl�etes de l'�erosion des sols sont disponibles : les mod�eles simples (MS), qui n�egligent toute
in
uence des propri�et�es du sol sur les �emissions (voir Joussaume, 1990, Tegen et al., 1996,
Mahowald et al., 1999), et les mod�eles physiques (MP), o�u le 
ux de poussi�eres d�epend de l'�etat
physique du sol (voir Marticorena et Bergametti, 1995, ou Shao et Leslie, 1997). D'une part,
Marticorena et al. (1999) ont clairement montr�e que les MS �etaient incapables de reproduire les
�ev�enements de poussi�eres de mani�ere ad�equate. D'autre part, les MP demandent tellement de
donn�ees de terrain sur les sols d�esertiques qu'ils sont g�eographiquement limit�es (�a l'Afrique pour
Marticorena et al., 1997, et �a l'Australie pour Shao et Leslie, 1997). La n�ecessit�e d'une approche
�a la fois globale et r�ealiste m'a donc impos�e de d�evelopper une formulation interm�ediaire entre
les MS et les MP.

Dans le chapitre 2, on a vu que la di��erence majeure entre les MS et les MP reposait
essentiellement sur la variabilit�e du facteur d'�emission, C, (unit�e : g.s2.cm�5), et de la vitesse
seuil de friction, useuil (unit�e : m.s�1). Ainsi Marticorena et Bergametti (1995) ou Shao et
Leslie (1997) font varier ces variables g�eographiquement en fonction des propri�et�es du sol, alors
que Joussaume (1990), Genthon (1992), Tegen et Fung (1994), Ni�ckovi�c et Dobri�ci�c (1996) et
Mahowald et al. (1999) consid�erent syst�ematiquement qu'elles sont constantes. Le principe de
ce travail est donc de trouver des relations simples expliquant la variabilit�e de C et de useuil
ou, �a d�efaut, d'ajuster ces deux variables sur les observations satellite. A ce titre, mon approche
est donc empirique, et non d�eterministe, et se rapproche de l'id�ee de Dentener et al. (1996) qui
relient l'intensit�e des �emissions aux fr�equences d'observations des tempêtes de sable.

Pour mener �a bien cette �etude , je me suis appuy�e sur des donn�ees de sols et des donn�ees
satellites d�ecrites dans la partie 5.1. Les di��erents param�etres physiques (vitesse seuil d'�erosion,
facteur d'�erosion) sont ensuite calibr�es dans la partie 5.2, puis la validit�e de cette approche est
discut�ee dans la partie 5.3.

5.1 Outils utilis�es dans cette �etude

Trois jeux de donn�ees sont ensuite utilis�es : la carte mondiale des sols (CMS) de la FAO (Food
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Fig. 5.1 { Carte des vitesses seuil d'�erosion (en m.s�1), �a 10 m�etres du sol, calcul�ees selon
le mod�ele de Marticorena et Bergametti (1995). Les donn�ees m'ont �et�e fournies par B�eatrice
Marticorena.

and Agriculture Organisation) des Nations Unies, qui est d�ecrite dans le chapitre pr�ec�edent, la
carte des vitesses seuil moyennes de Marticorena et Bergametti (1996) (paragraphe 5.1.1), et les
images satellite TOMS (paragraphe 5.1.2).

5.1.1 Les cartes de vitesses seuil moyennes de Marticorena (1995)

Les cartes de vitesses seuil moyennes expos�ees sur la Figure 5.1 furent calcul�ees avec le
mod�ele physique de Marticorena et Bergametti (1995). Ce mod�ele est d�ecrit en d�etails dans la
partie 2.3. Elles furent pr�esent�ees pour le Nord-ouest de l'Afrique dans Marticorena et al. (1996),
et les donn�ees pr�esent�ees comprennent, en plus, le Nord-est de l'Afrique que B. Marticorena a
mis �a ma disposition. Sur la Figure 5.1, on reconnâ�t bien la g�eomorphologie du Sahara : l'Atlas
(�a l'extr�eme Nord-ouest), le Hoggar (4-10ÆE, 20-24ÆN), le Tibesti (15-20ÆE, 20-26ÆN) et les
montagnes appel�ees \d�esert nubien" et \d�esert arabique" (30-35ÆE, 24-28ÆN) sont toutes des
r�egions �a tr�es forte vitesse seuil. Entre ces zones �elev�ees, useuil varie entre 6.5 m.s

�1 et 8.5 m.s�1

selon la nature du sol. Dans ce mod�ele, l'in
uence des pr�ecipitations n'est pas prise en compte.
Cette carte sera utilis�ee par la suite pour calibrer les vitesses seuil d'�erosion car elle repr�esente,
�a l'heure actuelle, le jeu de donn�ees publi�ees le mieux valid�e (Marticorena et al., 1999a).

5.1.2 Les images satellite TOMS

Les donn�ees du satellite Nimbus 7-TOMS (Total Ozone Mapping Spectrometer) indiquent
les compos�es capables d'att�enuer le rapport entre les luminances �a 0.34 et �a 0.38 �m, c'est
�a dire les a�erosols absorbant le rayonnement ultraviolet, donc les poussi�eres min�erales et les
compos�es carbon�es (Herman et al., 1997). L'information donn�ee par TOMS est un rapport
d'att�enuation ultraviolette, appel�e \Index d'A�erosols" (IA), et non pas l'�epaisseur optique qui
est classiquement utilis�ee. R�ecemment, Chiapello et al. (1999) ont cependant montr�e qu'il existait
une relation lin�eaire (r=0.91) entre l'Index A�erosols (IA) et l'�epaisseur optique �550nm (appel�ee
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� dans la suite de ce chapitre) des particules passant au dessus du Cap-Vert :

IA = 1:76 � �550nm + 0:004 (5.1)

Cette relation a �et�e mise en �evidence uniquement pour le Cap-Vert au printemps, mais sera
utilis�ee pour quanti�er globalement les �emissions de poussi�eres dans la suite cette th�ese. L'utili-
sation de cette relation doit cependant se faire avec pr�ecaution, car deux limitations majeures
p�esent sur les donn�ees TOMS :

{ La principale limitation des donn�ees TOMS est leur forte sensibilit�e �a la di�usion Rayleigh,
et donc �a l'altitude des panaches de poussi�eres : les poussi�eres situ�ees �a des altitudes �elev�ees
fournissent un signal de grande amplitude car la di�usion Rayleigh est alors faible. En
th�eorie cet aspect diminue nettement l'aspect quantitatif des donn�ees TOMS, cependant,
pour une zone d�esertique donn�ee et une �epoque donn�ee, on peut faire l'hypoth�ese que
l'altitude moyenne des poussi�eres ne varie pas �enorm�ement.

{ De plus, l'Indice A�erosols (IA) TOMS �etant une mesure de l'absorption des a�erosols, il est
tr�es sensible �a la partie imaginaire de l'indice de r�efraction des poussi�eres. Or, les mesures
d'indice de r�efraction des poussi�eres min�erales t�emoignent d'une grande variabilit�e, en
particulier g�eographique (voir le Chapitre 2). Par cons�equent, il est possible que le IA
varie selon la r�egion que l'on consid�ere.

R�ecemment, Hsu et al. (1999) ont montr�e que la relation entre l'�epaisseur optique et l'Indice
A�erosol TOMS variait beaucoup, pour le Sahara, selon la p�eriode consid�er�ee. Malheureusement,
par manque de points de validation en dehors du d�esert saharien, Hsu et al. (1999) n'ont pu
�etudier cette relation dans d'autres r�egions d�esertiques.

Malgr�e ces limitations fortes, la relation 5.1 sera utilis�ee dans la suite de cette th�ese pour
quanti�er les �emissions de poussi�eres. Cette approximation est faite car les donn�ees TOMS
sont les seules �a permettre de quanti�er globalement les �emissions de poussi�eres au dessus des
continents. La variabilit�e saisonni�ere de la relation entre IA et � , mise en �evidence par Hsu
et al. (1999), n'est pas inclue dans les calculs car elle fut publi�ee apr�es la r�ealisation de ce
travail. Son in
uence sur nos r�esultats sera �etudi�ee dans un futur proche. En toute rigueur, seule
la connaissance de la relation entre IA et � pour chaque d�esert et pour chaque saison serait
n�ecessaire pour que l'utilisation des donn�ees TOMS soit optimale. Avec le d�eveloppement du
r�eseau AERONET, on peut esp�erer que les r�eseaux de photom�etres se densi�eront �a proximit�e
des d�eserts asiatiques et des d�eserts de l'h�emisph�ere sud. Un tel d�eveloppement permettra sans
doute bien caract�eriser la relation entre IA et � .

Par ailleurs, l'utilisation des donn�ees TOMS pour quanti�er les �emissions de poussi�eres
min�erales implique de prendre un certain nombre de pr�ecautions :

{ Par exemple, si les donn�ees venant du centre du Sahara peuvent être facilement attribu�ees
�a de l'�erosion �eolienne, il est plus diÆcile d'assurer que les observations au dessus du
Sahel, de l'Australie, ou de la Chine ne contiennent pas aussi un signal venant des a�erosols
carbon�es (feux, pollution). Dans la suite, l'interpr�etation et l'utilisation des donn�ees TOMS
d�ependront donc des r�egions �etudi�ees.

{ Pour chaque pixel, la distinction entre les poussi�eres �emises localement et les poussi�eres
transport�ees depuis les pixels voisins est impossible, en particulier quand les r�egions arides
sont suf�samment �etendues. Ce probl�eme n'est pas propre aux donn�ees TOMS et se re-
trouve pour toutes les donn�ees satellite. La lev�ee de cet obstacle majeur demande l'utilisa-
tion de m�ethodes aussi compliqu�ees qu'incertaines, car non seulement TOMS est incapable
de d�etecter les particules tr�es proches de la surface, mais en plus il n'est pas rare qu'une
zone tr�es large soit couverte de poussi�eres. Le suivi des �ev�enements de poussi�eres est donc
un exercice r�ealisable dans quelques cas pr�ecis, mais diÆcile �a mettre en oeuvre de mani�ere
automatique pour le globe et pour une ann�ee enti�ere. Dans cette �etude, je n�eglige donc
cet aspect. Ce probl�eme sera partiellement lev�e par le Lidar embarqu�e PICASSO-CENA
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Fig. 5.2 { Histogramme des vitesses seuil d'�erosion �a 10 m�etres, pour la carte de Marticorena
(1995) discr�etis�ee selon un pas de 0.5 m.s�1.

(lancement pr�evu en 2003).
De plus, il faut noter que l'une des premi�eres m�ethodes de d�etection des poussi�eres au

dessus des continents utilise les donn�ees infrarouges M�et�eosat, mais le lieu g�eographique de ces
d�etections est limit�e �a l'Afrique du Nord (Legrand, 1990, N'Doum�e, 1993). Cette m�ethode ne
fournit �egalement qu'une approximation de l'�epaisseur optique.

5.2 Calibration des di��erents param�etres

La param�etrisation physique d�ecrite dans l'�equation 2.1 requiert deux param�etres, la vitesse
seuil d'�erosion, useuil, et le facteur d'�emission, C, qui sont calibr�es en trois �etapes. Tout d'abord,
la vitesse seuil d'�erosion est �evalu�ee pour chaque grille du mod�ele, en l'absence de pr�ecipitations
(paragraphe 5.2.1). Puis, en se basant sur les observations TOMS, on �xe un facteur d'�emission
pour chaque grande r�egion d�esertique (paragraphe 5.2.2). En�n, l'e�et des pr�ecipitations sur la
vitesse seuil d'�erosion est param�etr�e dans le paragraphe 5.2.3.

5.2.1 Les vitesses seuil d'�erosion en l'absence de pr�ecipitations

L'attribution d'une vitesse seuil d'�erosion �a chaque maille du mod�ele se fait en deux temps :
tout d'abord, je �xe useuil �a 7.5 m.s

�1 pour chaque pixel, puis, grâce �a quelques crit�eres d�e�nis
en comparant la carte de Marticorena (1995) �a la carte mondiale des sols FAO, je fais varier
ces vitesses seuil en fonction des propri�et�es du sol. Ces deux �etapes sont d�ecrites et discut�ees
ci-dessous.

Attribution d'une vitesse seuil de base

La premi�ere �etape de ce travail fut d'abord de choisir une vitesse seuil d'�erosion \initiale".
Pour ce faire, j'ai discr�etis�e les vitesses seuil d'�erosion de la carte de Marticorena (1995) en
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classes de 0.5 m.s�1 (Figure 5.2). La valeur m�ediane obtenue dans la carte de Marticorena
(1995) �a partir de cette discr�etisation est 7.5 m.s�1, et c'est donc cette vitesse seuil d'�erosion qui
fut choisie comme \valeur initiale". Ce choix a des implications profondes sur le mod�ele d'�erosion
car la valeur de 7.5 m.s�1 est sup�erieure �a toutes celles qui furent choisies dans les autres mod�eles
simples (Tegen et al. (1996) prennent 6.5 m.s�1, Mahowald et al. (1998), 6 m.s�1, et Andersen et
al. (1998), 0 m.s�1). A champs de vents et intensit�e des �emissions �egales, une formulation avec
useuil valant 7.5 m.s�1 pour tous les d�eserts produit donc des �emissions plus localis�ees (dans
l'espace), plus rares (dans le temps) et localement plus importantes (en intensit�e). Marticorena
et al. (1999) ont clairement montr�e qu'un mod�ele �a useuil faible et constant est surtout contrôl�e
par le vent, et ne parvient pas �a repr�esenter individuellement les �ev�enements de poussi�eres. De
plus, Gillette et al. (1999) ont r�ecemment insist�e sur le caract�ere �episodique des �emissions de
poussi�eres, confortant ainsi la pertinence de cette approche.

Variabilit�e g�eographique des vitesses seuil

La deuxi�eme �etape de ce travail fut de faire varier les vitesses seuil d'�erosion en fonction
des propri�et�es des sols, en l'occurence de la classe de sol1. Cette �etape est importante car c'est
elle qui assure la variabilit�e g�eographique des useuil dans cette �etude. Dans cette optique, l'id�ee
de base �etait d'utiliser la carte des vitesses seuil publi�ee par Marticorena (1995), et de relier sa
variabilit�e aux propri�et�es des sols expos�ees dans la Carte Mondiale des Sol (CMS) de la FAO,
ceci permettant ensuite une extrapolation �a l'�echelle globale.

Dans ce but, la premi�ere id�ee fut d'utiliser une m�ethode math�ematique inverse pour attribuer
une vitesse seuil \moyenne" �a chaque classe de sol. Cette technique �etait vou�ee �a l'�echec pour
deux raisons. Tout d'abord, pour e�ectuer une telle inversion de mani�ere simple, il faut faire
l'hypoth�ese qu'en chaque point, la vitesse seuil d'�erosion est une combinaison lin�eaire de vitesses
seuil �el�ementaires, ce qui est sans doute faux (en l'occurence, pour les vitesses seuil, le transfert
d'�echelle est un domaine encore mal connu). De plus, il s'est av�er�e que les solutions donn�ees par
le mod�ele d'inversion �etaient toutes irr�ealistes, même en initialisant le mod�ele d'inversion avec
des valeurs plausibles. L'utilisation d'une m�ethode math�ematique est donc rapidement apparue
inad�equate pour le probl�eme des vitesses seuil d'�erosion, et la n�ecessit�e d'une approche plus
\pragmatique" est devenue �evidente.

La deuxi�eme id�ee naqû�t de l'observation de l'histogramme des vitesses seuil de Marticorena
(1995) expos�e sur la Figure 5.2. En e�et, il apparâ�t clairement que ces useuil sont r�eparties dans
trois modes : 7.5 m.s�1, 12 m.s�1 et 20 m.s�1 (Figure 5.2). Le mode �a 7.5 m.s�1 ayant d�ej�a
�et�e pris en compte, il suÆt en principe de comprendre la nature p�edologique des deux autres
modes pour obtenir une repr�esentation ad�equate des useuil. Pour cette analyse, qui se fait �a une
r�esolution de 1Æx1Æ, je consid�ere qu'un sol est \dominant" s'il couvre plus de 50% de la surface.
Puis, pour chaque classe de sols, l'histogramme des vitesses seuil d'�erosion est calcul�e, ce qui
permet de d�eterminer une valeur de useuil m�ediane (Table 5.1). Cette valeur m�ediane est ensuite
extrapol�ee pour toute la CMS �a chaque fois qu'un sol est dominant. Pour chaque classe de sol,
la validit�e de cette m�ethode est discut�e ci-dessous :

{ Dans les zones couvertes par Marticorena (1995), la classe des Yermosols est la mieux
repr�esent�ee et a une valeur de useuil m�ediane valant 7.5 m.s

�1. L'abondance de Yermosols
n'est donc pas utilis�ee comme un crit�ere faisant varier les useuil. Vue l'importance relative
de cette classe de sol dans les r�egions ayant des vitesses seuil �elev�ees (Table 5.1), cette
approximation peut parâ�tre un peu abusive, cependant, il faut se rappeler l'attribution
d'un useuil �a un sol ne se fait que quand une classe de sols est \dominante". Or les Yermosols

1Dans la carte des sols de la FAO, les sols sont ordonn�es en classes (par exemple, les X�erosols, X), elles
même agenc�ees en types (par exemple, X�erosols Calcique, Xk). Dans cette analyse, au contraire du chapitre 4, je
m'appuie sur les classes de sol.
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Classe de sol useuil m�ediane Pourcentage de la surface couvert par la classe de sol indiqu�ee
(en m.s�1) zones �a 7.5 m.s�1 zones �a 12 m.s�1 zones �a 20 m.s�1

Lithosols 12 20 37 26
X�erosols 20 1 3 19
Yermosols 7.5 35 35 28
R�egosols 7.5 12 14 8

Dune de Sable 7 24 2 0
Fluvisols 7.5 3 8 3

Tab. 5.1 { Pour chaque classe de sol in
uente dans les r�egions sources, la vitesse seuil d'�erosion
m�ediane est donn�ee (deuxi�eme colonne), et les proportions de cette classe de sol dans les r�egions
dont le useuil vaut 7.5 m.s�1, 12 m.s�1 et �a 20 m.s�1 (trois derni�eres colonnes) sont �egalement
expos�ees.

sont, dans le Sahara, tr�es fr�equemment associ�es �a d'autres classes de sol dont les useuil
m�edianes sont plus �elev�ees. D'ailleurs, dans toutes les zones o�u les Yermosols d�epassent
90% de la surface, la seuil d'�erosion est comprise entre 7.2 et 7.6 m.s�1. Il est assez logique
que les Yermosols soient des sols facilement �erodables, car ils sont d�e�nis par la FAO
comme ayant beaucoup de particules �nes.

{ Les Lithosols ont une vitesse seuil d'�erosion m�ediane valant 12 m.s�1, valeur qui sera uti-
lis�ee pour toutes les zones dans lesquelles ils sont \dominants". Ces terrains lithiques sont
g�en�eralement couverts de larges blocs non-�erodables qui diminuent le transfert d'�energie
�eolienne vers le sol et contribuent donc �a augmenter useuil. De plus, les Lithosols sont des
sols o�u la roche m�ere a�eure, et ils donc pauvres en mat�eriel �erodable et associ�es �a de
faible valeur de C. Cette deuxi�eme remarque souligne que, quelle que soit la force du vent,
ces r�egions sont peu propices aux �emissions de poussi�eres.

{ Les X�erosols sont les seuls sols �a avoir une vitesse seuil m�ediane de 20 m.s�1, i.e. �a n'être
quasiment pas �erodables (Table 5.1). Selon la d�e�nition de la FAO, les X�erosols contiennent
une quantit�e \d�etectable" de mani�ere organique (FAO, 1974). Cette pr�esence de mati�ere
organique est en g�en�eral le t�emoin d'une v�eg�etation �eparse ou d'une v�eg�etation annuelle,
or la pr�esence de v�eg�etation augmente la vitesse seuil d'�erosion en diminuant le transfert
d'�energie vers le sol. Pratiquement, les X�erosols se retrouvent surtout dans les r�egions
semi-arides (Afrique du Sud) et/ou montagneuses (Atlas Marocain). Dans ce cas pr�ecis,
il serait sans doute justi��e de prendre en compte une variabilit�e saisonni�ere pour useuil et
pour C, cependant, �a ma connaissance, la param�etrisation de ce ph�enom�ene n'a pas encore
�et�e r�ealis�ee. Dans la suite, les zones o�u les X�erosols sont dominants seront donc associ�ees
�a un useuil de 20 m.s�1.

{ Les Dunes de Sable sont, selon leur g�eom�etrie, des zones o�u tr�es peu d'obstacles se
pr�esentent et o�u la force du vent se transmet donc bien aux particules du sol. Il est donc
assez logique que leur vitesse seuil d'�erosion soit plus basse que celles des autres classes
de sol (Table 5.1). Dans le cadre d'�etude sur l'�erosion �eolienne, les Dunes de Sable furent
fr�equemment �etudi�ees et les auteurs conclurent g�en�eralement que leur useuil est nettement
plus bas que celui des autres sols. Clements (1963) et Gillette et Passi (1988) trouv�erent
ainsi une valeur de 6 m.s�1 qui est inf�erieure aux 7 m.s�1 �evalu�es plus haut2. A�n de
mieux me conformer �a ces observations, mais a�n d'assurer une di��erence sensible entre
les Dunes de Sable et la valeur standard de 7.5 m.s�1, j'adopte pour la suite la valeur de
6.5 m.s�1 pour le useuil des Dunes de Sable.

2Nickling et Gillies (cit�es dans Pye (1987) montr�erent aussi qu'entre les dunes, �a l'abri du vent, la vitesse
seuil s'�elevait �a 18 m.s�1, cependant cette valeur n'est certainement pas repr�esentative et doit être due �a des
encroûtements locaux.
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Malheureusement, une telle d�etermination d'un useuil raisonnable ne fut pas aussi directe
pour toutes les classes de sols, notamment parce que la zone g�eographique couverte par Marti-
corena (1995) ne contient pas toutes les classes de sol possibles. Pour trois d'entre-elles, il fallut
donc employer des m�ethodes d�etourn�ees :

{ Tout d'abord, sur la zone consid�er�ee, les sols ferriques (ferric ou ferralic dans la CMS) ne
sont jamais dominants, or on sait qu'ils sont g�en�eralement peu propices �a l'�erosion �eolienne.
En e�et, dans ces sols, les oxydes de fer jouent le rôle de \ciment" entre les particules.
Cette cimentation, qui peut aller jusqu'�a la formation d'une carapace sur le sol, forme
des agr�egats trop grossiers pour être atteints par l'�erosion �eolienne. Dans la suite de cette
�etude, le useuil est �x�e �a 20 m.s

�1 quand les sols ferriques sont pr�esents.
{ De plus, la zone couverte par Marticorena (1995) ne contient suÆsamment de r�egions
�evaporitiques (Salt Flats dans la CMS, ou Sebkhas) pour que l'on puisse en tirer une in-
formation robuste. On sait cependant, grâce �a Gillette et Passi (1988) et Breuniger et
al. (1989) que la vitesse seuil d'�erosion des zones �evaporitiques est sup�erieure �a celles des
r�egions argileuses car les sels y cimentent notablement les particules �erodables. Conform�ement
�a ces deux �etudes, useuil est donc �x�e �a 10 m.s

�1 pour ces r�egions.
{ Par ailleurs, la vitesse m�ediane observ�ee pour les R�egosols, 7 m.s�1, pose un probl�eme
conceptuel car ces R�egosols ont, physiquement, une d�e�nition tr�es proche de celle des
Lithosols, pour lesquels useuil a �et�e �x�e �a 12 m.s�1. A�n d'avoir une d�emarche coh�erente
en termes de p�edologie, je �xe donc useuil �a 12 m.s

�1 pour les R�egosols, malgr�e les r�esultats
de Marticorena (1995).

{ En�n, de mani�ere �a �eviter les transitions trop abruptes entre les zones de \plaines" arides,
qui sont g�en�eralement des r�egions o�u les �emissions sont fortes, et les zones de montagnes,
o�u les �emissions sont g�en�eralement r�eduites, un crit�ere (un peu arbitraire) fut �etabli pour
augmenter la vitesse seuil d'�erosion en fonction de la pente locale (voir la Table 5.2).
Ce crit�ere ne touche que 5% des surfaces arides �etudi�ees. Notons toutefois que ce crit�ere
m�eriterait d'être �etudi�e plus profond�ement. Ainsi, en s'appuyant sur sa connaissance du
d�esert, L. Hermann (communication personnelle) sugg�ere que les sources de poussi�eres
pourraient être �evalu�ees par une simple analyse de la topographie (zone �elev�ees, zones
basses, zones de fortes pentes, contrebas des montagnes, etc).

Les r�esultats de cette analyse sont pr�esent�es sur la Table 5.2 qui est utilis�ee par la suite pour
�xer les useuil �a l'�echelle globale (Figure 5.3).

Caract�ere s�electif Vitesse seuil d'�erosion useuil (en m.s�1)

Sol ferrique pr�esent 1 (pas d'�erosion)
X�erosol dominant 1 (pas d'�erosion)
R�egosol dominant 12.0

Lithosol ou phase lithique dominante 12.0
Lithosol ou phase lithique pr�esente 10.0
Evaporites (\Salt Flats") pr�esentes 10.0

Dunes de sables dominant 6.5

Pente moyenne sup�erieure �a 20Æ useuil = useuil + 4
Pente moyenne comprise entre 10 et 20Æ useuil = useuil + 2

Tab. 5.2 { Crit�eres s�electifs utilis�es pour l'attribution d'une vitesse seuil d'�erosion aux di��erents
Types de Sol. Avant l'application de ces crit�eres, toutes vitesses seuil d'�erosion sont �x�ees �a
7.5 m.s�1. Si plusieurs de ces crit�eres sont pr�esents, celui qui produit la plus grande vitesse seuil
d'�erosion est toujours prioritaire. Ces crit�eres furent d�e�nis en comparant visuellement la carte
des vitesses seuil de Marticorena (1995) avec les cartes des propri�et�es du sols donn�ees par la
FAO.



78 CHAPITRE 5 :LE MODELE D EROSION DES SOLS

Fig. 5.3 { Carte des vitesses seuil d'�erosion telles qu'elles sont d�e�nies dans la pr�esente �etude.

5.2.2 Les facteurs d'�emissions

Le facteur d'�emission C d�epend non lin�eairement de la distribution en taille des particules
du sol. En e�et, la taille des particules d�etermine �a la fois la quantit�e de mat�eriel mise en
mouvement (
ux horizontal) et la quantit�e de mat�eriel transmise au dessus de 10 m�etres du sol
(
ux vertical). La complexit�e du calcul de C provient d'une double d�ependance en la taille des
particules : les grosses particules sont n�ecessaires car leur impact sur le sol met les particules
�nes en mouvement, et les �nes particules sont pr�ecis�ement celles qui sont transport�ees au dessus
de 10 m�etres (voir les �etudes de Gillette et al. (1974), Alfaro et al. (1995), Alfaro et al.(1997)).
A l'heure actuelle, il n'existe aucune m�ethode permettant de quanti�er ce ph�enom�ene �a l'�echelle
globale.

La premi�ere id�ee pour r�esoudre ce probl�eme aurait consist�e �a reprendre l'approche pr�ec�edente
en essayant de relier C �a des propri�et�es du sol. Cette approche fut infructueuse, essentiellement
parce qu'on obtenait alors une corr�elation tr�es forte avec la carte des vitesses seuil, ce qui
diminuait notablement la qualit�e de ce mod�ele.

La solution pour obtenir les facteurs d'�erosion C fut donc de les ajuster de mani�ere �a ce que
les moyennes annuelles des �epaisseurs optiques mod�elis�ees et des �epaisseurs optiques calcul�ees
via TOMS soient �egales au dessus de chaque r�egion d�esertique. Il est clair que la qualit�e des
�epaisseurs optiques TOMS est assez limit�ee (voir la discussion pr�ec�edente), mais c'est aussi le seul
jeu de donn�ees disponible pour une telle calibration au dessus des continents. Cette calibration
peut se faire de plusieurs mani�eres, de la plus simple (ajustement sur une �epaisseur optique
globale, mondiale et annuelle) �a la plus complexe (ajustement point par point). Notons que
les autres mod�elisateurs �a grande �echelle se basent tous sur une calibration globale, mondiale et
annuelle (Tegen et Fung, 1994, Mahowald et al., 1999, voir la Table 2.1). J'adopte ici une m�ethode
interm�ediaire o�u les moyennes annuelles sont ajust�ees pour douze grandes r�egions d�esertiques :
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le Sahara, le Sahel (d�e�ni comme les r�egions arides africaines situ�ees en dessous de 16ÆN), le
Gobi, l'Australie, le Kyzil Kum, le Kara Kum, le Kalahari, l'Arabie Saoudite, la Somalie, le
Taklamakan, le Thar et les USA (pour situer ces d�eserts, voir la carte 1.1, dans le chapitre 1).
Ces douze r�egions furent choisies car elles forment des ensembles d�esertiques distincts, o�u on
peut penser que l'altitude et la saisonalit�e du transport, ainsi que la composition des poussi�eres
�eoliennes sont relativement stables. Pour chacune de ces r�egions, on ne s'int�eresse qu'aux mailles
o�u les �emissions de poussi�eres ont lieu. Les facteurs d'�emission C obtenus par cette m�ethode
sont pr�esent�es sur la Table 5.3. Ces valeurs sont du même ordre de grandeur que celles utilis�ees
dans les �etudes de Tegen et Fung (1994) (0.7 �g.s2.m�5), sauf pour le Taklamakan et le d�esert
du Thar. Il est diÆcile de discuter de la validit�e de C pour ces deux d�eserts car aucune �etude
�a ce sujet ne fut r�ealis�ee dans les d�eserts asiatiques, n�eanmoins des d�eserts di��erent des autres
par deux aspects qui pourraient expliquer ces di��erences. Tout d'abord le Taklamakan est un
d�esert d'altitude cern�e de montagnes d�epassant 8000 m�etres. L'�epaisseur, la temp�erature, voire
même la composition de l'atmosph�ere dans cette r�egion sont probablement di��erentes de celle
des autres r�egions d�esertiques, ce qui contribuerait sans doute des implications sur la di�usion
Rayleigh. Au coeur du Taklamakan, la relation entre IA et � est donc probablement di��erente
des autres d�eserts. Pour le d�esert du Thar, le probl�eme est di��erent : cette r�egion du Nord de
l'Inde est cern�ee de villes industrielles indiennes au Sud-est et pakistanaises �a l'Ouest. Pour cette
r�egion, il est donc diÆcile d'assurer que les fort AI TOMS sont uniquement dus �a des �emissions
de poussi�eres.

R�egion Facteur d'�erosion C

Sahara 0.65
Sahel 0.70

Taklamakan 5.20
Gobi 0.55

Kyzil Kum 0.32
Kara Kum 0.65
Kalahari 0.35
USA 0.65

Arabie Saoudite 0.30
Thar 2.60

Australie 0.13
Somalie 0.06

Tab. 5.3 { Facteurs d'�erosion C (en �g.s2.m�5) pour les grandes r�egions d�esertiques mondiales,
calibr�es �a partir des �epaisseurs optiques d�eriv�ees de l'Indice d'A�erosol TOMS.

5.2.3 L'e�et des pr�ecipitations sur les vitesses seuil d'�erosion

Le travail pr�ec�edent a permis d'attribuer une vitesse seuil moyenne �a chaque maille du
mod�ele, cependant, il est aussi n�ecessaire de prendre en compte les variations de cette vitesse
avec l'humidit�e du sol (Shao et al., 1996). En e�et, l'humidit�e contrôle la facilit�e de mise en
mouvement des grains du sol en jouant sur la coh�esion entre les particules. L'approche classique
pour traiter ce probl�eme consiste �a faire varier useuil en fonction de l'humidit�e du sol et de sa
granulom�etrie (voir par exemple F�ecan et al., 1999). Cette technique est cependant assez diÆcile
�a utiliser car elle requiert l'utilisation d'un mod�ele hydrique du sol (voir, par exemple, Fung,
1992), ce qui est trop complexe pour cette �etude.

Dans ce travail, une approche plus simple est utilis�ee : je consid�ere que, pour être �erodable,
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chaque sol a une \p�eriode de s�echeresse n�ecessaire", Psn, durant laquelle il ne doit pas recevoir
plus qu'une quantit�e \seuil" de pr�ecipitations. En consid�erant que la limite d'aridit�e annuelle
est de 300 mm.an�1 3, on peut d�e�nir d'aridit�e quotidienne de 0.82 mm/jour (cette d�e�nition
est un peu abusive, mais elle est impos�ee par la n�ecessit�e d'avoir une d�e�nition quotidienne pour
la s�echeresse d'un sol). Dans les champs du CEPMMT, seules les pr�ecipitations quotidiennes �a
midi sont disponibles et Psn est donc d�e�ni comme l'entier satisfaisant l'�equation :

PsnX
i=0

Prec(i) < Psn � 0:82 (5.2)

i �etant l'indice utilis�e pour les jours et Prec, les pr�ecipitations. Ce param�etre Psn n'a jamais
�et�e �etudi�e individuellement, cependant les �etudes de Shao et al. (1995) et de F�ecan et al. (1999)
montrent que la granulom�etrie du sol et la temp�erature sont les variables qui agissent le plus
sur la r�etention de l'eau dans le sol. Comme il n'existe pas de formule analytique pour Psn,
j'adopte ici une approche discr�ete o�u la granulom�etrie et la temp�erature moyenne sont chacune
divis�ee en deux classes : moins de 10% d'argiles, et plus de 10% d'argiles, et moins de 20ÆC, et
plus de 20ÆC. La limite de 10% d'argiles fut choisie car une faible quantit�e d'argiles est capable
de modi�er profond�ement les propri�et�es d'un sol. La temp�erature de 20ÆC fut choisie car elle
permet de distinguer clairement les d�eserts chauds des d�eserts froids. Cette discr�etisation d�e�nit
4 domaines des propri�et�es physiques et climatiques des sols.

Quantit�e Temp�erature mensuelle
d'argiles <20ÆC >20ÆC

<10% 4 1
>10% 8 3

Tab. 5.4 { Valeurs de Psn, les p�eriodes de s�echeresse minimum, en jours, n�ecessaires avant que
l'�erosion �eolienne soit possible, en fonction de la quantit�e d'argiles dans le sol et en fonction de
la temp�erature moyenne.

Pour d�e�nir les 4 valeurs de Psn, je compare les s�eries temporelles d'�emissions de poussi�eres
calcul�ees avec les s�eries temporelles des IA TOMS. Le calibrage des Psn se fait ensuite en se
focalisant sur le d�esert du Thar et sur le d�esert de Gobi, qui furent choisis pour la variabilit�e
de leurs pr�ecipitations et pour la diversit�e de leur granulom�etrie. Pour le d�esert du Thar, on
ne prend en compte que les �ev�enements de poussi�eres ayant lieu quand la temp�erature est
sup�erieure �a 20ÆC (i.e., quasiment tous les �ev�enements), tandis que pour le Gobi, on s'int�eresse
uniquement aux p�eriodes o�u la temp�erature est inf�erieure �a 20ÆC (deux tiers des cas). Chaque
Psn est ensuite calibr�e en fonction du rapport, r, entre le nombre d'�ev�enements de poussi�eres
simul�es par le mod�ele et le nombre d'�ev�enements de poussi�eres observ�es par TOMS, c'est �a dire
que chacun des Psn indiqu�es sur la Table 5.4 est celui pour lequel r est le plus proche de 1.

De plus, l'e�et du gel se traduit par une inhibition compl�ete des �emissions de poussi�eres d�es
que la temp�erature passe en dessous de 0ÆC.

Cette param�etrisation de l'e�et des pr�ecipitations sur useuil ne sera pas explicitement valid�ee
dans cette �etude par manque de donn�ees de comparaison.

5.3 Validit�e du mod�ele d'�erosion des sols

3Cette limite d'aridit�e est moins stricte que les 200 mm.an�1 utilis�es dans le chapitre 4, car, dans les zones
d�esertiques, les pr�ecipitations sont loin d'être bien r�eparties sur toute l'ann�ee.
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La validit�e de ma param�etrisation de sources est discut�ee dans cette partie. Tout d'abord,
comme mon mod�ele n'est calibr�e ni directement sur les cartes de Marticorena (1995), ni direc-
tement sur les donn�ees satellite TOMS, il parait naturel de comparer mes r�esultats avec ces
deux jeux de donn�ees. Ces deux comparaisons sont faites dans les paragraphes 5.3.1 et 5.3.2. Les
�emissions globales obtenues avec cette formulation sont ensuite compar�ees aux autres �etudes �a
ce sujet (paragraphe 5.3.3).

5.3.1 Comparaison avec les vitesses seuil de Marticorena (1995)

Comme ma carte des vitesses seuil d'�erosion (Figure 5.3) n'a pas �et�e directement calibr�ee
sur celle de Marticorena (1995), il reste entre ces deux cartes des di��erences int�eressantes �a
interpr�eter. Ces di��erences, qui sont pr�esent�ees sur la Figure 5.4, sont n�eglig�ees lorsqu'elles
sont inf�erieures �a 0.5 m.s�1 et sont positives quand mes valeurs sont sup�erieures �a celle de
Marticorena (1995). La limite de 0.5 m.s�1 peut parâ�tre grossi�ere par rapport �a la pr�ecision de
certains mod�eles d'�erosion, cependant, vue la d�emarche utilis�ee, il parait impossible d'être plus
exigeant. Les zones o�u la di��erence est inf�erieure �a 0.5 m.s�1 couvrent 63% du Sahara.

Avant d'interpr�eter ces di��erences, il est important de noter que les changements de r�esolution
sont sans doute responsables de beaucoup d'entre elles. En e�et, la carte de Marticorena (1995)
a une r�esolution de 1Æx1Æ alors que les vents utilis�es ont une r�esolution de 1.125Æx1.125Æ, or le
changement de r�esolution est un exercice diÆcile pour des propri�et�es non-additives comme les
vitesses d'�erosion. Cette diÆcult�e peut directement être reli�ee au fait qu'une grande partie des
di��erences sont situ�ees dans les r�egions de transitions entre les montagnes et la plaine, c'est �a
dire dans les r�egions o�u useuil varie vite.

Les di��erences locales entre les deux cartes ont diverses causes :
{ Un grand nombre des zones num�erot�ees sur la carte 5.4 se situent sur les contreforts de
massifs montagneux, ou bien sont elles-mêmes des plateaux rocheux : les r�egions 1 et 2
(plateau d'El-Golea et Hamada de Tindouf) sont �a la transition entre l'Atlas Marocain et
le Sahara, la r�egion 5 couvre les plateaux rocheux du Sud mauritanien (les Taggant), la
r�egion 6 d�elimite les bordures des montagnes du Hoggar et de l'Adrar des Iforas, la r�egion 7
couvre le Tibesti et l'Ennedi, la r�egion 8 longe les monts du Darfur Ash Shamadiyeh,
et les r�egions 9 et 10 englobe deux d�eserts montagneux (le d�esert Arabe et le d�esert
Nubien). Globalement, les images satellites infrarouges montrent que ces zones ne sont
pas des sources importantes de poussi�eres (Legrand, 1990). En plus du changement de
r�esolution, toutes ces zones sont situ�ees dans des espaces de transition entre la montagne
et la plaine, ou bien entre des Yermosols et des R�egosols ou des Lithosols. Dans ces r�egions
notre m�ethodologie par pallier, qui attribue un useuil �a un sol seulement quand une classe
de sol est dominante, est moins adapt�ee que l'approche de Marticorena et Bergametti
(1995). En�n, un grand nombre de ces terrains contiennent des Lithosols, et surtout des
R�egosols, pour lesquels j'ai sciemment surestim�e la valeur de useuil par rapport au travail
de Marticorena (1995) (voir plus haut la justi�cation de cette surestimation).

{ La r�egion 3, situ�ee au Sahara Occidental et parfois appel�e \le Zemmour", est un terrain
l�eg�erement lithique pour la carte de la FAO, et donc, dans cette �etude, une r�egion de
forte vitesse seuil. Ce n'est pas le cas dans la carte de Marticorena (1995). Cette r�egion se
distingue des cas pr�ec�edents car elle n'est pas particuli�erement �elev�ee, elle est seulement
faiblement lithique et balay�ee des forts vents de Nord Est. Guelle (1998) a r�ecemment
montr�e que le mod�ele de Marticorena (1995) produisait des �emissions trop importantes
dans cette r�egion, et dans ce cas pr�ecis, la pr�esente m�ethode donne un r�esultat tr�es satis-
faisant.

{ La r�egion 4, au contraire, illustre un cas o�u ma m�ethode est limit�ee. Cette zone, l'Erg
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Fig. 5.4 { Carte des di��erences entre les vitesses seuil d'�erosion de Marticorena (1995) et
les vitesses seuil d'�erosion telles qu'elles sont �evalu�ees dans cette �etude. Les di��erences sont
positives quand mes vitesses seuil sont sup�erieures �a celles de Marticorena (1995) (gris sombre)
et n�egatives dans le cas contraire (gris clair, seuls deux points sont visibles au Nord du Lac
Tchad). Les di��erences inf�erieures �a 0.5 m.s�1 ne sont pas indiqu�ees. Les zones o�u les di��erences
sont importantes sont num�erot�ees de 1 �a 10 et discut�ees dans le texte.

Iguidi, est un terrain a priori propice �a l'�erosion �eolienne, mais elle est aussi travers�ee de
terrains rocheux (El Hank, El Eglab), diÆcilement �erodables. Mon approche, qui privil�egie
les vitesses seuil les plus fortes, attribue une forte vitesse seuil �a cette r�egion. Ce cas illustre
que l'�erosion �eolienne est un processus qui doit être �etudi�e �a petite �echelle.

5.3.2 Comparaison avec les Indices A�erosols TOMS

La comparaison des �emissions de poussi�eres calcul�ees et des �emissions de poussi�eres observ�ees
par le satellite TOMS pour la même ann�ee 1990 sert de validation pour ma param�etrisation de
useuil (Figure 5.5). Les dix r�egions d�esertiques auxquelles on s'int�eresse sur la Figure 5.5 peuvent
être analys�ees en cinq groupes :

{ Pour les d�eserts asiatiques (Gobi, Taklamakan et Thar), le Sahel et l'Arabie Saoudite, les
r�esultats sont satisfaisants car les cycles saisonniers sont bien reproduits et les �ev�enements
individuels sont souvent simul�es par le mod�ele. Pour le Gobi et le Taklamakan, le maximum
printanier r�esulte �a la fois du gel des sols dans la p�eriode hivernale, et de l'augmentation
de la force des vents �a partir de Mars-Avril. Cependant, au dessus du Taklamakan, le
premier pic printanier observ�e par TOMS n'est pas simul�e. A cette p�eriode, les champs de
vents du CEPMMT ne pr�evoient pas de vents particuli�erement forts dans cette r�egion, et
il est donc diÆcile de d�eterminer si cette di��erence vient d'une erreur du mod�ele (mauvais
vents du CEPMMT) ou d'un biais dans les donn�ees (art�efact dans les donn�ees TOMS que
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Fig. 5.5 { Epaisseurs optiques �a 0.55 �m selon les donn�ees TOMS et selon mon mod�ele, au
dessus des principales r�egions d�esertiques du monde.
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l'on utilise). Dans mon mod�ele, l'inhibition des �emissions pour les temp�eratures n�egatives
et la qualit�e des vents de surface contribuent �a la qualit�e de mes r�esultats. Pour le d�esert
du Thar, on constate une baisse notable des �emissions de poussi�eres vers la �n de l'�et�e,
ce qui correspond �a l'arriv�ee des pr�ecipitations annuelles. La prise en compte de l'e�et
des pr�ecipitations permet de bien simuler cette d�ecroissance estivale des �emissions de
poussi�eres.

{ Pour le Sahara, on retrouve souvent les positions des maximums locaux, par contre les
intensit�es relatives varient beaucoup (i.e dans certains cas, un maximum tr�es net de
TOMS correspond �a un l�eger pic du mod�ele, mais le cas de �gure inverse se produit
�egalement). Cette observation s'explique sans doute par la variabilit�e de l'altitude du
transport des poussi�eres au dessus du Sahara (Chiapello et al., 1995), dont Hsu et al.
(1999) ont r�ecemment montr�e qu'elle in
uen�cait notablement la relation entre IA et � .
De même, au dessus de la d�epression du Lac Tchad, les Indices A�erosols TOMS indiquent
des panaches tr�es intenses qui pourraient t�emoigner d'injections �a haute altitude. Ce type
de situation indique clairement que je devrais, d�es que possible, employer la m�ethodologie
d�evelopp�ee ici avec les nouvelles relations lin�eaires entre IA et �epaisseur optique expos�ees
dans Hsu et al. (1999).

{ En Somalie, ma param�etrisation est moins satisfaisante : elle permet de bien reproduire
le cycle saisonnier, mais elle est plus approximative pour les �ev�enements individuels. Dans
cette r�egion, plusieurs facteurs se conjuguent pour compliquer le travail. Tout d'abord, c'est
une r�egion de vents de Mousson dont l'intensit�e est tr�es variable, et o�u la non-lin�earit�e du
mod�ele d'�emissions de poussi�eres joue donc un rôle primordial. De plus, la pr�ecision des
vents du CEPMMT est moindre dans cette zone o�u peu de stations m�et�eorologiques sont
pr�esentes. En�n, la corne Africaine est une r�egion semi d�esertique, o�u la croissance d'une
v�eg�etation annuelle est fr�equente et complique consid�erablement la param�etrisation de la
vitesse seuil d'�erosion.

{ Les d�eserts de l'h�emisph�ere Sud (l'Australie et le Kalahari) posent principalement le
probl�eme des forts IA que TOMS d�etecte uniform�ement dans l'h�emisph�ere Sud pendant
l'hiver austral. En e�et, les observations classiques montrent que, dans ces r�egions, les
�emissions de poussi�eres sont abondantes surtout pendant le printemps et l'�et�e austral
(Pye, 1987). Les deux pics de l'Indice A�erosol en Juillet et Août 1990, non reproduits
par le mod�ele, peuvent s'expliquer de plusieurs mani�eres. Soit l'ann�ee 1990 est exception-
nelle en ce qui concerne les r�egimes de vents, et les maximums d'absorption observ�es par
TOMS correspondent bien �a des tempêtes de sable. Dans ce cas, le mod�ele d'�emission a une
d�efaillance diÆcile �a expliquer. Soit ces deux maximums correspondent �a d'autres esp�eces
absorbantes comme les particules carbon�ees issues des feux de biomasses. Cette hypoth�ese
ne peut être rejet�ee vue la pr�esence de savanes en Australie et au Kalahari, cependant la
probabilit�e que ces feux aient eu lieu en même temps dans ces deux r�egions est assez faible.
Soit, ils correspondent �a un biais g�en�eral des donn�ees TOMS. Cette explication semble la
plus raisonnable car de nombreux maximums des IA inexpliqu�es apparaissent ainsi dans
l'h�emisph�ere Sud, même au dessus des oc�eans.

{ Les �emissions du Kyzil-Kum sont assez mal reproduites par le mod�ele : le maximum
d'�emissions en �et�e simul�e par le mod�ele s'�etale sur une p�eriode trop longue, et les �ev�ene-
ments de poussi�eres ne sont pas �evalu�es de mani�ere satisfaisante. De telles observations
se retrouvent pour le d�esert du Kara-Kum voisin. Cette limitation est due �a la fois �a une
description approximative des sols (la classi�cation FAO des r�egions arides est bas�ee sur
une approche \occidentale" di��erente de l'approche russe utilis�ee pour ces deux d�eserts)
et �a la grande variabilit�e des conditions m�et�eorologiques (direction et forces des vents tr�es
variables, grande amplitude des temp�eratures, variabilit�e des r�egimes de pr�ecipitations).
Dans le futur, les m�ecanismes d'�erosion des sols de ces d�eserts continentaux devront être



CHAPITRE 5 :LE MODELE D EROSION DES SOLS 85

�etudi�es de mani�ere plus pr�ecise.
En conclusion, l'approche que j'ai d�evelopp�ee ici o�re, dans la plupart des r�egions, une

repr�esentation satisfaisante du cycle saisonnier des poussi�eres min�erales. N�eanmoins, la relation
utilis�ee pour traduire les Indices d'A�erosols en terme d'�epaisseur optique fut �etablie pour le Cap-
Vert et elle est sans doute inadapt�ee aux autres r�egions. A court terme, mes r�esultats devront
donc être v�eri��es au moyen de relations lin�eaires g�eographiquement plus adapt�ees.

5.3.3 Comparaison avec les �emissions moyennes de chaque d�esert

Emissions totales R�ef�erences

500 Peterson et Junge (1971)
130-200 Joseph et al. (1973)
5000 Sch�utz (1980)
1800-2000 d'Almeida (1986)
2000 Sch�utz (1987)
1500-2000 Jaenicke et Matthias Maser (1992)
3000 Tegen et Fung (1994)
1500 Andreae (1994)
1000-2000 Duce (1995)
2300 (ann�ee 1990) ce travail

Tab. 5.5 { Table des �emissions annuelles de poussi�eres, en millions de tonnes.an�1.

La donn�ee la plus utilis�ee pour quanti�er les �emissions de poussi�eres est certainement la
quantit�e globale de mat�eriel �emise annuellement, Qtot, soit pour le monde entier, soit pour une
r�egion d�esertique donn�ee. De nombreux auteurs ont ainsi quanti��e Qtot de mani�ere plus ou moins
rigoureuse, �a partir d'observations atmosph�eriques, de mesures de d�epôt ou encore d'�epaisseurs
de loess. Ma param�etrisation donne une valeur de Qtot proche de 2300 millions de Tonnes par
an, qui est de l'ordre de grandeur des estimations les plus r�ecentes (voir la Table 5.5).

De plus, les �emissions de poussi�eres mensuelles pour l'Ouest du Sahara telles qu'elles furent
estim�ees par Marticorena (1995) et telles qu'elles sont �evalu�ees selon mon mod�ele sont pr�esent�ees
sur la Figure 5.6. Cette comparaison montre que, sur cette r�egion, mon approche permet de
reproduire de mani�ere satisfaisante le cycle saisonnier et l'amplitude des �emissions de poussi�eres.

5.4 R�esum�e, conclusions et perspectives

Dans ce chapitre, on a mis au point un mod�ele simple permettant de calculer les �emissions
de poussi�eres pour toutes les r�egions d�esertiques du globe. Ce mod�ele est bas�e sur quatre jeux
de donn�ees : la carte mondiale des sols publi�ee par la FAO, la carte des vitesses seuil d'�erosion
pour l'Afrique du Nord publi�ee par Marticorena (1995) et les images du satellite TOMS pour
l'ann�ee 1990. A partir de ces donn�ees, la vitesse seuil d'�erosion, useuil, et le facteur d'�erosion, C,
sont calibr�es de mani�ere empirique selon le type de sol et la r�egion consid�er�ee. Les r�esultats de
ce mod�ele sont ensuite compar�es aux donn�ees disponibles et montrent des r�esultats globalement
satisfaisants. Cette approche sera donc utilis�ee dans la suite de cette �etude.

Au même titre que celle de Chomette et al. (1999) et celle de Balkanski (communication
personnelle, 1999), mon approche est interm�ediaire entre l'approche physique, qui se base sur
les propri�et�es du sol, et l'approche inverse, qui se base sur les mesures d'�epaisseur optique ou de
d�epôt pour retrouver les �emissions. Chacune de ces deux m�ethodes est actuellement limit�ee, la
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Fig. 5.6 { Emissions de poussi�eres mensuelles (en Millions de tonnes), pour l'ann�ee 1990,
calcul�ees selon mon mod�ele et selon la formulation de Marticorena (1995) (Figure 47, page 176)
pour la partie Ouest du Sahara (16ÆN-35ÆN, 8ÆE-17ÆW).

premi�ere par l'absence de donn�ees suÆsantes, la seconde par l'absence de r�esultats bien calibr�es,
cependant les d�eveloppements actuels laissent croire que ces limitations ne devraient pas durer.

{ Les observations avec le satellite POLDER (Marticorena et al., 1999b soumis) et avec
les instruments Radar (Greeley et al., 1997) permettent maintenant de retrouver les hau-
teurs de rugosit�e des surfaces �erodables. Jusqu'ici, seules des �etudes de faisabilit�e ont
�et�e r�ealis�ees, mais il y bon espoir que les cartes mondiales de hauteur de rugosit�e soient
bientôt disponibles. A partir de ces cartes de hauteur de rugosit�e, et sous r�eserve que l'on
acquerre une bonne connaissance des propri�et�es granulom�etriques des sols d�esertiques, il
serait possible de calculer la vitesse seuil d'�erosion.

{ L'inversion des sources de poussi�eres �a partir des donn�ees du satellite Meteosat sont ac-
tuellement en cours sous l'impulsion de Michael Schulz. Cette inversion est compliqu�ee
par la forte non-lin�earit�e du mod�ele d'�erosion et la forte auto-corr�elation des donn�ees,
cependant la faisabilit�e de ce genre d'�etude semble r�eelle. Il faut noter qu'une telle �etude
a r�ecemment �et�e men�ee par Reader et al. (1999) �a partir de donn�ees de d�epôt.

L'aboutissement de ces deux techniques devrait en th�eorie rendre mon approche caduque. Ce-
pendant il est diÆcile de pr�evoir pr�ecis�ement �a quelle �ech�eance ces travaux seront utilisables. A
l'heure actuelle, ma param�etrisation des sources de poussi�eres est donc la plus r�ealiste �a l'�echelle
globale, et, par cons�equent, je l'utiliserai dans la suite de cette �etude.



Chapitre 6

Le transport atmosph�erique des

min�eraux et leur for�cage radiatif

Dans ce chapitre, je m'appuie sur les r�esultats pr�ec�edents qui permettent d'avoir �a la fois
une approche \min�eralogique" �a la source (Chapitre 4) et globale (Chapitre 5). Associ�es au
mod�ele de transport atmosph�erique TM3 que j'ai d�ecrit dans le chapitre 2, ces d�eveloppements
permettent de simuler l'�evolution des poussi�eres min�erales en s�eparant les di��erentes esp�eces. Une
telle simulation a de nombreuses applications dans le domaine des sciences de l'environnement,
cependant je me concentre ici seulement sur les implications radiatives de ce travail. Les autres
aspects seront �evoqu�es dans la conclusion de cette th�ese.

Une fois la min�eralogie des poussi�eres introduite dans le mod�ele, la principale diÆcult�e repose
sur le choix d'un type de m�elange entre les esp�eces. En e�et, j'ai montr�e dans le chapitre 3
l'in
uence consid�erable de ces m�elanges sur les propri�et�es optiques des a�erosols. A�n de tester
l'impact de ces associations min�erales �a l'�echelle globale, je base mon �etude sur trois exp�eriences
pr�esent�ees dans la partie 6.1. Les champs de concentrations obtenus sont ensuite d�ecrits, puis
compar�es aux mesures dans la partie 6.2. Ensuite, ces trois simulations permettent de d�eterminer
l'importance de la min�eralogie sur les propri�et�es optiques des poussi�eres, dans la partie 6.3, puis
de quanti�er leur e�et sur les 
ux radiatifs dans la partie 6.4.

6.1 Description de trois exp�eriences de transport atmosph�erique

des min�eraux

Dans le chapitre 3, j'ai montr�e que les di��erents types de m�elanges liant les esp�eces min�erales
in
uen�caient notablement leurs propri�et�es optiques et qu'il �etait donc n�ecessaire de les prendre en
compte dans les mod�eles globaux. Le choix d'une forme de m�elange n'est cependant pas anodin
pour le mod�ele de transport car une esp�ece n'est pas transport�ee de la même mani�ere selon
qu'elle est coll�ee aux autres particules, ou qu'elle se d�eplace seule. Pour aborder les di��erents
cas de �gure possibles, trois exp�eriences furent r�ealis�ees ; c'est �a dire trois it�erations compl�etes
du mod�ele de transport incluant l'int�egralit�e de la masse des �emissions de poussi�eres.

{ Dans l'exp�erience 1, dite \�a un seul traceur", on consid�ere que toute la masse arrach�ee au
sol est transport�ee dans un seul traceur1. Ensuite, lors de calculs radiatifs, les propri�et�es
optiques de ce traceur sont �evalu�ees en utilisant l'indice de r�efraction de Patterson (1981) et

1Dans la suite je parlerai d'un seul \traceur" pour d�esigner chaque mode, i.e., chaque distribution log-normale
consid�er�ee dans le mod�ele. Dans le traitement �a ri variable de la distribution en taille, il s'agit donc en fait de
deux traceurs : un pour la masse et un pour le nombre de particules.
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Fig. 6.1 { Sch�ema illustrant les trois exp�eriences men�ees dans ce chapitre : (a) un m�elange
de composition inconnue, repr�esent�e par un seul traceur et un indice de r�efraction suppos�e
\moyen" (Volz, 1973, Patterson, 1981), (b) un m�elange externe compos�e de 6 esp�eces min�erales
di��erentes, (c) un m�elange interne de 3 esp�eces min�erales di��erentes auxquelles sont associ�ees
soit 1%, soit 3% d'h�ematite (H sur la �gure).

Volz (1973). Cette approche rejoint celles de toutes les �etudes pr�ec�edentes sur les poussi�eres
min�erales (Tanr�e et al., 1984, d'Almeida, 1986, Tegen et al., 1996, 1997, 1998, et Tegen et
Miller (1998) et les �etudes actuellement en cours (Woodward et al., (UKMO), Ginoux et
al. (GSFC, GISS), Zender et al. (NCAR), communications personnelles). Cette approche
est repr�esent�ee sur la Figure 6.1-a.

{ Dans l'exp�erience 2, dite \en m�elange externe", les particules �erod�ees sont r�eparties dans six
traceurs : le quartz, l'illite, la kaolinite, la smectite, la calcite et l'h�ematite. Les proportions
de chacun des traceurs sont d�e�nies selon les cartes �evalu�ees dans le chapitre 4. Pour des
raisons de simplicit�e, notamment pour le calcul des propri�et�es optiques, le quartz et les
feldspaths sont transport�es dans un même traceur appel�e \quartz" dans la suite de ce
travail. De même, la calcite et le gypse sont transport�es ensemble dans un traceur appel�e
\calcite". Cette approche est repr�esent�ee sur la Figure 6.1-b.

{ Dans l'exp�erience 3, dite \en m�elange interne", l'h�ematite est coll�ee aux autres particules,
celles-ci pouvant être le quartz (i.e., le quartz et les feldspaths), les argiles (i.e, l'illite, la
kaolinite et la smectite), ou la calcite (i.e, la calcite et le gypse). Chacune de ces trois
familles min�erales peut avoir une pellicule d'h�ematite �ne (1% en moyenne) ou �epaisse
(3% en moyenne). Cette approche a donc �egalement six traceurs (3 familles x2 quantit�es
d'h�ematite). Les propri�et�es optiques de ces six traceurs sont calcul�ees selon le principe
du \m�elange interne par collage r�egulier" pr�esent�e dans le chapitre 3, c'est �a dire avec
un calculateur pour sph�eres concentriques. Bien sûr, il serait �egalement int�eressant de
consid�erer les \m�elange internes par collage irr�egulier" (i.e. le collage de petites sph�eres
d'h�ematite �a la surface des autres particules), cependant les codes de calculs n�ecessaires
sont alors d�elicats �a utiliser pour les particules de grande taille (car instables), et les appli-
cations �a grande �echelle sont donc limit�ees. Le choix de ces deux classes de concentrations
d'h�ematite, i.e. de cette discr�etisation du m�elange interne, est uniquement dict�e par la
valeur moyenne de l'h�ematite dans les sols, qui est proche de 2% (en masse) dans mes
cartes. A la source, la r�epartition g�eographique de ces six traceurs est �evalu�ee grâce aux
cartes pr�esent�ees dans le chapitre 4. Cette approche est repr�esent�ee sur la Figure 6.1-c.
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J'ai montr�e dans le chapitre 4 que dans la r�ealit�e, la composition des poussi�eres min�erales se
situe sans doute entre le m�elange interne et le m�elange externe. Les deux derni�eres exp�eriences
permettront donc d'�evaluer les bornes d'incertitudes pour les propri�et�es optiques et le for�cage
radiatif des poussi�eres min�erales. Il sera ensuite int�eressant de v�eri�er si l'approche classique \�a
un seul traceur" donne un r�esultat situ�e entre ces deux limites.

L'utilisation de plusieurs traceurs pour repr�esenter les poussi�eres min�erales pose le probl�eme
de leur rayon �a la source. En e�et, si Schulz et al. (1998) ont montr�e qu'un rayon de d�epart de
1.27 �m �etait coh�erent pour une approche \�a un seul traceur" dans le Sahara, il est certain que
cette valeur est moins adapt�ee quand le mod�ele contient six familles min�erales. Par exemple,
comme je l'ai �evoqu�e dans le chapitre 4, les grains de quartz sont g�en�eralement plus gros que
les particules argileuses. Le choix d'un rayon de d�epart est cependant un exercice d�elicat, car
la valeur id�eale est en fait la valeur moyenne du rayon dans un domaine �equivalent �a une boite
du mod�ele TM3, i.e. environ 375x500 km2 sur 70 m�etres de hauteur. Aller mesurer cette valeur
moyenne pour chacun des traceurs �etudi�es est une gageure. M'�etant �x�e pour objectif d'isoler
l'e�et de la min�eralogie sur les propri�et�es optiques des poussi�eres, il serait pr�ejudiciable de faire
aussi varier la taille des particules. J'ai donc choisi une rayon modal massique �a la source de
1.27 �m dans les trois exp�eriences, pour tous les traceurs. De plus, on peut noter qu'en th�eorie,
les di��erents traceurs consid�er�es ont tous des densit�es di��erentes (par exemple, la calcite est bien
moins dense que le quartz), cependant, a�n que la masse de mat�eriel transport�ee soit la même
dans les trois exp�eriences, je garde la valeur de 2600 kg.m�3 pour tous les traceurs. L'in
uence
de ce choix sur mes r�esultats devra être �evalu�ee dans les �etudes futures.

6.2 Les concentrations atmosph�eriques des poussi�eres min�erales

6.2.1 Pr�esentation des r�esultats

Les concentrations de poussi�eres dans l'atmosph�ere telles qu'elles sont obtenues dans l'exp�e-
rience �a un seul traceur sont pr�esent�ees pour les quatre saisons sur la Figure 6.2. Qualitativement,
le cycle saisonnier des poussi�eres min�erales est correctement repr�esent�e dans di��erentes r�egions.
Au dessus de l'Atlantique Nord, l'oscillation saisonni�ere du panache avec la latitude, entre 5ÆN
et 20ÆN est correctement simul�ee. Au dessus de la Chine, le maximum printanier apparâ�t tr�es
clairement. En mer d'Arabie, l'augmentation de la quantit�e de poussi�eres pendant la Mousson
de Sud-ouest est reproduite. De plus, les faibles concentrations de poussi�eres dans l'h�emisph�ere
Sud sont reproduites, ce qui est satisfaisant en comparaison avec les �etudes de Tegen et al (1998)
et Mahowald et al. (1999) qui produisent toujours un exc�edant de poussi�eres dans ces r�egions.

Avant de comparer plus quantitativement ces r�esultats avec les observations disponibles, il
est int�eressant de s'arrêter sur le fait que les trois exp�eriences donnent quasiment les mêmes
r�esultats en terme de masse (le contenu int�egr�e moyen en poussi�eres vaut 35.6 mg.m�2 dans
les trois cas, et j'ai donc choisi de montrer les cartes pour une seule exp�erience, Figure 6.2).
Cette observation semble aller de soi car la masse inject�ee est la même dans les trois tests,
cependant le traitement \spectral" rend le mod�ele de transport non-lin�eaire par rapport �a la
distribution de la source. En e�et, deux traceurs ayant des tailles di��erentes ne sont pas advect�es
et ne s�edimentent pas de la même mani�ere qu'un seul traceur de taille moyenne. A la source, la
r�epartition irr�eguli�ere de la masse dans six di��erents traceurs pourrait donc, en principe, avoir
une in
uence notable sur la masse cumul�ee. Le fait que les quantit�es �nales soient les mêmes
indique donc que le mod�ele est en fait quasiment lin�eaire par rapport �a la g�eographie de la
source.
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DJF

Valeur moyenne : 15.6 mg.m�2

MAM

Valeur moyenne : 56.6 mg.m�2

JJA

Valeur moyenne : 48.6 mg.m�2

SON

Valeur moyenne : 22.2 mg.m�2

Fig. 6.2 { Contenu int�egr�e en a�erosol d�esertique, en mg.m�2 pour les quatre saisons (DJF,
MAM, JJA, SON). Ces cartes restent inchang�ees pour les trois exp�eriences. La valeur moyenne
vaut 35.6 mg.m�2.
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Fig. 6.3 { Comparaison des concentrations de surface (�g/m3) dans le mod�ele (ann�ee 1990) �a
des concentrations de surface mesur�ees en di��erents points du globe (autres ann�ees). Les donn�ees
pr�esent�ees ici sont des valeurs moyennes sur une p�eriode de pr�el�evement toujours sup�erieure �a
un mois. Les valeurs proviennent respectivement des articles de Prospero et al. (1981) et Prospero
et Nees (1986) (Atlantique Nord), Piketh et al. (1999) (Afrique du Sud), Tsunogai et al. (1988)
(Japon), Pease et al. (1995) (Mer d'Arabie), et Prospero et al. (1989) (Paci�que).

6.2.2 Comparaison avec les donn�ees disponibles

La comparaison de ces r�esultats avec les observations disponibles est une �etape n�ecessaire
avant leur utilisation pour les calculs radiatifs. Une bonne revue des mesures de concentrations
de poussi�eres publi�ees est expos�ee dans le travail de Guelle (1998) (Tableau 6.1, page 121).

Donn�ees pour des ann�ees di��erentes de 1990

A l'�echelle globale, tr�es peu de s�eries temporelles sont disponibles, en particulier en Asie,
dans l'h�emisph�ere Sud et au Moyen Orient, r�egions pour lesquelles je n'ai connaissance d'aucune
donn�ee publi�ee pour l'ann�ee de la simulation. Dans ces zones, je compare donc des valeurs sai-
sonni�eres moyennes, mais pour des ann�ees di��erentes de 1990 (Figure 6.3). Ceci implique qu'une
fraction importante des di��erences entre mod�ele et donn�ees pourrait provenir de la variabilit�e
inter-annuelle des concentrations atmosph�eriques de poussi�eres, d'autant plus que Moulin et al.
(1998) ont montr�e que cette variabilit�e atteignait facilement 30%. Etant donn�ee cette diÆcult�e,
la comparaison mod�ele-donn�ees est globalement satisfaisante (r=0.72), except�ee pour quelques
points (notamment en Afrique du Sud) situ�es pr�es des sources et pour lesquels la valeur choisie
pour le rayon massique initial (1.27 �m) peut être inadapt�ee. En e�et une petite variation de
ce rayon initial change notablement les concentrations de poussi�eres �a proximit�e des r�egions
sources. Dans le futur, il faudra donc certainement se pencher sur la variabilit�e g�eographique
de ce rayon initial. Mais, comme il est impossible d'utiliser les valeurs mesur�ees au sol ou �a
proximit�e du sol et de les extrapoler �a toute la maille du mod�ele, la m�ethode la plus pertinente
pour ce genre d'�etude est sans doute de se baser sur les rayons moyens mesur�es �a distance des
sources, et d'en d�eduire la valeur du rayon initial. Il est fort probable que la valeur de ce rayon
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bonne repr�esentation des champs de vents.

Di��erences min�eralogiques

Jusqu'ici, j'ai pr�esent�e et discut�e les distributions atmosph�eriques des poussi�eres sans aborder
le cas des di��erents traceurs utilis�es dans les exp�eriences de \m�elange interne" et de \m�elange ex-
terne". A l'instar des r�esultats pr�esent�es ci-dessus, la r�epartition atmosph�erique de ces di��erents
traceurs est largement contrôl�ee par les champs de vents, et les panaches ressemblent donc beau-
coup, mais avec des intensit�es di��erentes, �a ceux pr�esent�es sur la Figure 6.2. A l'heure actuelle,
il n'existe malheureusement aucun jeu de donn�ees publi�e montrant des s�eries temporelles des
concentrations min�eralogiques et il est donc impossible de valider proprement ces r�esultats. Pour
illustrer les variations des concentrations min�eralogiques, trois s�eries temporelles de l'exp�erience
\en m�elange externe" furent extraites en trois points repr�esentatifs des d�eserts d'Afrique, d'Ara-
bie et d'Asie (Figure 6.5). Sur cette �gure, il apparâ�t clairement que la variabilit�e saisonni�ere
des concentrations min�erales est n�egligeable en chacun de ces points. Cette constatation con�rme
num�eriquement les conclusions de Sch�utz et Sebert (1987) et Glaccum et Prospero (1980) qui
aÆrm�erent que malgr�e l'h�et�erog�en�eit�e locale de la composition des sources, toutes les esp�eces
se m�elangent dans l'atmosph�ere et forment donc r�egionalement des ensembles de min�eralogie
stable. Ce r�esultat, bas�e sur des moyennes mensuelles, montre qu'il est pr�ef�erable de se baser
sur la composition isotopique des poussi�eres plutôt que sur leur min�eralogie pour retrouver leur
origine (Biscaye et al., 1997).

Cette observation met cependant en cause l'int�erêt de l'approche min�eralogique, car, si apr�es
un bref transport et un m�elange atmosph�erique, la min�eralogie de poussi�eres devient constante,
alors l'utilisation de tant de traceurs est vaine. Cet aspect est abord�e en d�etails dans la partie
suivante.

6.3 In
uence de la min�eralogie des poussi�eres sur leur propri�et�es

optiques

Pour comprendre comment la min�eralogie des poussi�eres min�erales agit sur leur e�et radiatif,
il est d'abord important d'observer comment elle agit sur leurs propri�et�es optiques, �a savoir
l'extinction sp�eci�que (partie 6.3.1), l'alb�edo de di�usion simple (partie 6.3.2) et le param�etre
d'asym�etrie (partie 6.3.3).

6.3.1 In
uence sur l'extinction sp�eci�que

L'extinction sp�eci�que d'un a�erosol, �ext, est la variable qui permet de passer de la masse de
particules, calcul�ee par le mod�ele de transport, �a l'�epaisseur optique, qui in
uence les 
ux radia-
tifs. Le lecteur se reportera au chapitre 2 (�equation 2.14) pour une d�e�nition math�ematique de
�ext. Pour les trois exp�eriences men�ees ici, l'extinction sp�eci�que est pr�esent�ee sur la Figure 6.6.
Il apparâ�t sur cette �gure que les variations g�eographiques de �ext suivent bien celles de panache
de poussi�eres : �ext est faible pr�es des zones d�esertiques et augmente comme on s'en �eloigne.
Cette observation est directement li�ee aux variations de la taille des particules reproduites par
le mod�ele. En e�et, pr�es des sources, les particules sont grosses et di�usent moins bien l'�energie
que les petites particules des r�egions distales. Cette augmentation de �ext avec la distance �a la
source est sans doute un peu sous estim�ee dans le mod�ele �a cause d'une sous estimation des
variations du rayon moyen des particules par le sch�ema spectral. En e�et, le choix d'un rayon
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Fig. 6.5 { Trois points repr�esentatifs de trois r�egions situ�ees sous le vent de grande zones
d�esertiques sont pr�esent�es sur la carte en haut �a gauche. En chacun de ces trois points, les
proportions des di��erents min�eraux sont indiqu�ees pour les douze mois de l'ann�ee 1990. Ces
proportions correspondent �a la simulation faite avec un m�elange externe.
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de 1.27 �m �a la source inhibe la repr�esentation des tr�es grosses particules parfois observ�ees dans
les d�eserts et qui diminuent largement l'extinction sp�eci�que.

La seule di��erence entre les trois exp�eriences repose en fait sur la l�eg�ere augmentation de
la valeur moyenne de �ext quand on passe �a un m�elange interne. Cette augmentation, qui est
due �a l'eÆcacit�e de l'absorption lumineuse de l'h�ematite coll�ee aux autres particules, avait �et�e
pr�esent�ee dans le chapitre 3 avec un point de vue plus th�eorique. En dehors de cette l�eg�ere
variation, la prise en compte de la min�eralogie est donc sans e�et sur le calcul de l'�epaisseur
optique moyenne. Ce r�esultat indique que la relation masse-�epaisseur optique varie peu avec la
min�eralogie.

6.3.2 In
uence sur l'alb�edo de simple di�usion

L'alb�edo de simple di�usion, !, quanti�e la proportion d'�energie incidente absorb�ee par les
a�erosols. A ce titre, ! joue un rôle climatique primordial en d�eterminant la quantit�e d'�energie
qui, pi�eg�ee dans la couche d'a�erosol, contribuera �a r�echau�er l'atmosph�ere. Les alb�edos de simple
di�usion sont pr�esent�es sur la Figure 6.7 pour les trois exp�eriences �etudi�ees dans ce chapitre.
Cette Figure 6.7 soul�eve un certain nombre de points int�eressants.

Tout d'abord, les valeurs moyennes de ! varient largement de 0.91 pour l'exp�erience �a un seul
traceur, �a 0.94 pour le cas du m�elange interne et �a 0.99 pour le cas du m�elange externe. Comme
on l'a expliqu�e dans le chapitre 3, l'eÆcacit�e �a absorber l'�energie solaire augmente quand les
grains d'h�ematite sont coll�es aux autres particules, et il est donc naturel que ! soit plus faible
dans le cas d'un m�elange interne que dans le cas d'un m�elange externe. Plus surprenant est le
fait que l'exp�erience �a un seul traceur produise un ! inf�erieur �a celui �evalu�e avec un m�elange
interne. Ce r�esultat montre que, jusqu'�a maintenant, l'absorption de l'�energie solaire par les
poussi�eres min�erales a �et�e sur�evalu�ee.

Ce r�esultat est fondamental car il remet en cause la majeure partie des �etudes pr�ec�edentes
sur les poussi�eres d�esertiques, lesquelles se bas�erent toutes sur une approche \�a un seul traceur"
et sur les indices de r�efraction de Patterson (1981) et Volz (1973). En fait, ces deux indices furent
utilis�es sans discussion de puis la �n des ann�ees 1980, et il il n'est donc pas diÆcile d'imaginer
qu'une simple erreur de mesure se soit propag�ee jusqu'�a aujourd'hui. Dans la suite de ce chapitre,
on verra que cette r�e�evaluation de l'absorption des poussi�eres min�erales modi�e compl�etement
la nature du for�cage radiatif des poussi�eres min�erales.

Par ailleurs, il est int�eressant d'observer que mes conclusions vont dans le même sens que les
derniers r�esultats de Kaufman et al. (1999). En e�et, en combinant les mesures photom�etriques,
qui donnent une indication sur la taille des particules, et les observations du satellite LANDSAT,
qui t�emoignent de l'absorption des a�erosols, Kaufman et al. (1999) mettent en �evidence que le
! des poussi�eres min�erales est proche de 1. Ce r�esultat va clairement �a l'encontre des valeurs
classiques qui varient entre 0.85 et 0.95. Les deux exp�eriences �a m�elange interne et m�elange
externe indiquent les bornes de variations de ! comprises entre 0.94 et 0.99. Ces bornes de
variations incluent notamment l'estimation de Kaufman et al. (1999).

De plus, l'allure des variations g�eographiques de ! m�erite �egalement d'être discut�ee. Pour
l'exp�erience �a un seul traceur et l'exp�erience �a m�elange externe, l'alb�edo de simple di�usion
augmente quand on s'�eloigne de la source. Cette augmentation est directement li�ee �a la diminu-
tion du nombre de grosses particules qui absorbent beaucoup l'�energie solaire. Cette observation
indique que dans le cas d'un m�elange externe, la min�eralogie a sur ! un e�et secondaire par
rapport �a la taille moyenne des particules. Le r�esultat est di��erent dans le cas du m�elange in-
terne (Figure 6.7-bas), o�u, dans le cas du Sahara par exemple, ! diminue au dessus des r�egions
o�u la concentration en h�ematite est importante. Un r�esultat du chapitre 4 (carte 4.4-f) �etait
l'abondance de l'h�ematite dans les r�egions semi-d�esertiques comme le Sahel, et il est donc lo-
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Un seul traceur

Valeur moyenne : 0.85 m2.g�1

M�elange externe

Valeur moyenne : 0.84 m2.g�1

M�elange interne

Valeur moyenne : 0.86 m2.g�1

Fig. 6.6 { Extinction sp�eci�que des poussi�eres min�erales (en m2.g�1) �evalu�ee avec un seul traceur
(carte du haut), avec un m�elange externe (carte du milieu) et avec un m�elange interne (carte
du bas).
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gique que ! soit plus faible au Sud du Sahara. Dans le cas d'un m�elange interne, la distribution
des min�eraux dans les sols, et en particulier de la distribution de l'h�ematite, joue donc un rôle
primordial.

6.3.3 In
uence sur le param�etre d'asym�etrie

Le param�etre d'asym�etrie, g, t�emoigne de la forme de la fonction de phase en valant 1 quand
la di�usion se fait uniquement vers l'avant et 0 quand la di�usion est isotrope. Il est pr�esent�e
sur la Figure 6.8 pour les trois exp�eriences �etudi�ees dans ce chapitre. Comme dans les cas de
l'extinction sp�eci�que et de l'alb�edo de di�usion simple, la signature de la taille des particules
apparâ�t clairement dans les exp�eriences �a un seul traceur et �a m�elange externe : g d�ecrô�t quand
la taille diminue car les grosses particules di�usent surtout vers l'avant tandis que les petites
particules ont une di�usion plus isotrope.

Le r�esultat le plus int�eressant de ces cartes est sans doute la diminution de g quand on prend
en compte la min�eralogie : g vaut 0.72 dans le cas d'une �etude �a un seul traceur, et vaut 0.68
dans les deux autres cas. De la même mani�ere que pour l'alb�edo de di�usion simple, l'utilisation
dans le visible de l'indice de r�efraction de Patterson (1981), sans doute trop �elev�e, explique cette
di��erence. A ma connaissance, il n'existe pas de donn�ees publi�ees permettant de con�rmer la
validit�e de ces r�esultats.

La min�eralogie et l'�etat de m�elange des poussi�eres a donc une in
uence nette sur leurs
propri�et�es optiques. Il reste donc �a savoir si ce rôle in
uence notablement le transfert radiatif,
ceci �etant fait dans la partie suivante.

6.4 In
uence de la min�eralogie sur le for�cage radiatif des pous-

si�eres

Pour analyser l'in
uence de la min�eralogie des poussi�eres atmosph�eriques sur leur for�cage ra-
diatif, je me penche ici sur leur e�et au sommet de l'atmosph�ere. Je n'aborderai pas le probl�eme
du for�cage �a la surface car ce dernier est un moins bon indicateur de l'�eventuelle r�eponse clima-
tique. L'analyse suivante repose largement sur les points soulev�es dans la partie pr�ec�edente.

Les for�cages au sommet de l'atmosph�ere obtenus dans les trois exp�eriences sont pr�esent�es sur
la Figure 6.9. De plus, les relations �epaisseur optique - for�cage sont pr�esent�ees pour un alb�edo
proche de 0.0 et un alb�edo de 0.3 sur la Figure 6.10. Ces relations, qui sont souvent utilis�ees
pour pr�edire les for�cage radiatifs en l'absence de code radiatif, permettent de comprendre le rôle
des composantes visible et infrarouge. L'analyse de ces r�esultats fait aussi appel aux r�esultats
du chapitre 2 : plus la surface est r�e
�echissante (i.e., a un fort alb�edo) et perd donc de l'�energie
solaire, plus l'ajout d'une couche d'a�erosols absorbant produira un for�cage radiatif positif. Par
cons�equent, plus l'alb�edo de di�usion simple est bas (i.e., l'a�erosol est absorbant), plus le for�cage
radiatif visible sera pouss�e vers les valeurs positives. De plus, il faut se rappeler que la pr�esence
d'une masse importante de poussi�eres provoque un e�et de \serre" responsable d'un for�cage
radiatif infrarouge syst�ematiquement positif.

A la lumi�ere de ces observations, les r�esultats de la Figure 6.9 peuvent être analys�es ainsi :
{ Dans le cas de l'exp�erience �a un seul traceur, la faible valeur de ! produit un for�cage
radiatif visible positif au dessus des d�eserts. Combin�e �a un for�cage radiatif infrarouge dont
l'amplitude est similaire (Figure 6.10-b), il fait gagner plus de 10 W.m�2 en moyenne
annuelle �a la majeure partie des r�egions d�esertiques (Figure 6.9). A l'�echelle globale, ces
valeurs positives dominent l�eg�erement les for�cages n�egatifs des r�egions oc�eaniques, produi-
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Un seul traceur

Valeur moyenne : 0.91

M�elange externe

Valeur moyenne : 0.99

M�elange interne

Valeur moyenne : 0.94

Fig. 6.7 { Alb�edo de di�usion simple des poussi�eres min�erales �evalu�e avec un seul traceur (carte
du haut), avec un m�elange externe (carte du milieu) et avec un m�elange interne (carte du bas).
Notez que l'�echelle est di��erente pour chacune des �gures.
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Un seul traceur

Valeur moyenne : 0.72

M�elange externe

Valeur moyenne : 0.68

M�elange interne

Valeur moyenne : 0.68

Fig. 6.8 { Param�etre d'asym�etrie des poussi�eres min�erales �evalu�e avec un seul traceur (carte
du haut), avec un m�elange externe (carte du milieu) et avec un m�elange interne (carte du bas).
Notez que l'�echelle est di��erente pour chacune des �gures.
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Un seul traceur

Valeur moyenne : 0.15 W.m�2

M�elange externe

Valeur moyenne : -0.64 W.m�2

M�elange interne

Valeur moyenne : -0.06 W.m�2

attention, ce calcul est fait sans tenir compte des nuages

Fig. 6.9 { For�cage radiatif des poussi�eres min�erales, en W.m�2, au sommet de l'atmosph�ere,
�evalu�e avec un seul traceur (carte du haut), avec un m�elange externe (carte du milieu) et avec
un m�elange interne (carte du bas).
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Fig. 6.10 { Evolution du for�cage radiatif visible (SW), infrarouge (LW) et net (SW+LW) en
fonction de l'�epaisseur optique, dans le cas o�u un seul traceur est pris en compte (graphes du
haut), dans le cas d'un m�elange externe (graphes du milieu), et dans le cas d'un m�elange interne
(graphes du bas). Dans chaque cas, les relations sont �etablies pour un alb�edo de la surface valant
0. (graphes de gauche) et 0.3 (graphes de droite).
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sant ainsi un for�cage radiatif faiblement positif (0.15 W.m�2) qui rejoint les conclusions
de Tegen et al. (1996).

{ Dans le cas d'un m�elange externe, l'alb�edo de simple di�usion est tr�es �elev�e (0.99 en
moyenne), ce qui inhibe l'apparition de for�cages radiatifs positifs. Comme ! est un peu
plus faible au dessus des r�egions d�esertiques, on observe dans ces r�egions une d�ecroissance
de l'amplitude du for�cage. Dans ce cas de �gure, les poussi�eres min�erales se comportent
comme les a�erosols sulfat�es : leur principal e�et est de r�etro-di�user l'�energie solaire vers
l'espace et donc d'avoir un for�cage radiatif n�egatif (�0.6 W.m�2 en moyenne globale). En
opposition �a l'e�et de serre (greenhouse), Schwartz (1996) baptisa ce ph�enom�ene l'e�et
\maison blanche" (white-house) �a cause de l'aspect blanchâtre que donne au ciel la r�etro-
di�usion par les a�erosols. Certains auteurs parlent aussi d'e�et \parasol".

{ Le cas d'un m�elange interne est interm�ediaire entre les deux cas pr�ec�edents. L'alb�edo de
di�usion simple est suÆsant pour provoquer un for�cage positif au dessus des d�eserts, mais
d'une amplitude trop faible pour contrecarrer les for�cages n�egatifs oc�eaniques. A l'�echelle
globale, l'e�et radiatif des poussi�eres est donc quasiment nul, mais n�egatif (�0.06 W.m�2).

−90 −60 −30 0 30 60 90
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1

Tegen et al. (1996)
Un seul traceur
Melange interne
Melange externe

Fig. 6.11 { Moyennes longitudinales du for�cage radiatif des poussi�eres au sommet de l'at-
mosph�ere (en W.m�2). Les r�esultats sont montr�es pour une simulation avec un seul traceur,
pour un m�elange externe, et pour un m�elange interne. Les r�esultats de Tegen et al (1996) sont
�egalement expos�es.

Ces r�esultats montrent clairement que les estimations faites avec les mod�eles �a un seul traceur
surestiment l'absorption d'�energie solaire dans la couche d'a�erosols, et conduisent donc �a des
valeurs de for�cage trop positives. Sur la Figure 6.11, ces r�esultats sont compar�es �a ceux de Tegen
et al. (1996), qui utilis�erent un mod�ele �a indice de r�efraction constant. Il apparâ�t sur cette �gure
que la simulation \�a un seul traceur" donne des r�esultats comparables �a ceux de Tegen et al.
(1996) (�a l'exception des basses latitudes de l'h�emisph�ere Nord, ce qui est certainement dû �a
une di��erence des alb�edos du sol), alors que les approches \�a m�elange interne" et \�a m�elange
externe", qui sont plus r�ealistes, donnent des valeurs de for�cage syst�ematiquement plus n�egatives.
D'apr�es ces calculs, l'e�et radiatif des poussi�eres min�erales au sommet de l'atmosph�ere se situe
donc entre -0.06 et -0.6 W.m�2.
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Il faut toutefois se garder de comparer directement ces chi�res avec ceux associ�es �a la per-
turbation climatique par les gaz �a e�ets de serre. En e�et, seule une fraction de ce for�cage est
attribuable �a un e�et anthropique, le reste �etant une composante naturelle du climat. La quan-
ti�cation de l'e�et de l'homme sur les sources de poussi�eres reste un probl�eme tr�es ouvert. Il
est cependant raisonnable de penser que l'�elargissement des sources de poussi�eres provoque sans
doute une perturbation de même signe que l'e�et naturel. En e�et, les zones de d�eserti�cation
se situent principalement �a la p�eriph�erie des d�eserts, et le transport atmosph�erique a tendance
�a emporter les poussi�eres loin des zones de fort alb�edo. Par exemple, les poussi�eres issues de
la d�eserti�cation du Sahel sont rapidement transport�ees au dessus de zone �a faible alb�edo (la
forêt, puis la mer), o�u elles ont un for�cage n�egatif. Il est donc probable que l'e�et anthropique
des poussi�eres min�erales va dans le sens d'un \refroidissement" du climat, ce qui contribue donc
�a masquer l'e�et de serre �a l'instar des a�erosols sulfat�es.

6.5 Conclusion et possibles applications

L'objectif de cette �etude �etait d'utiliser deux simulations extrêmes du cycle atmosph�erique
des poussi�eres min�erales a�n d'�etablir une �echelle de variation de leurs propri�et�es optiques et
radiatives. La premi�ere simulation comprend 6 esp�eces min�erales transport�ees s�epar�ement les
unes des autres : le quartz, la calcite, la kaolinite, la smectite, l'h�ematite et l'illite. On parle alors
d'un m�elange externe. Dans la seconde simulation, toute l'h�ematite est coll�ee �a la surface des
autres min�eraux. Trois familles de min�eraux sont alors utilis�ees : le quartz, les argiles et la calcite,
qui peuvent contenir chacune soit 1% d'h�ematite, soit 3% d'h�ematite, ceci d�e�nissant 6 traceurs
dans le mod�ele de transport. On parle alors d'un m�elange interne. La r�ealit�e microphysique des
poussi�eres min�erales se trouve entre ces deux cas de �gure.

La premi�ere conclusion de ces deux simulations con�rme en partie les r�esultats d�ej�a obte-
nus par Tegen et al. (1996). En particulier, ce chapitre montre que l'amplitude du for�cage des
poussi�eres min�erales d�epasse r�egionalement �10 W.m�2, avec des cons�equences probables sur le
climat des r�egions tropicales. D'une part, seule une fraction inconnue de ce for�cage est d'origine
anthropique, mais comme en comparaison l'e�et de serre additionnel du CO2 anthropique est
seulement de 2 W.m�2, et il est probable que l'e�et radiatif des poussi�eres anthropiques soit
signi�catif. Dans les ann�ees futures, la quanti�cation de l'e�et de l'homme sur les concentra-
tions atmosph�eriques de poussi�eres min�erales sera une th�ematique importante �a d�evelopper.
D'autre part, aucun mod�ele de pr�evision m�et�eorologique ne prend en compte l'e�et de ces
poussi�eres min�erales, lequel peut d�epasser 100 W.m�2 lors d'�ev�enements particuli�erement in-
tenses. Il est diÆcile d'imaginer que de telles perturbations n'aient pas un e�et consid�erable sur
les temp�eratures, les pr�ecipitations et les vents dans les r�egions concern�ees. Cette quanti�cation
de l'e�et des poussi�eres sur les pr�evisions m�et�eorologiques fait l'objet d'un \Projet Sp�ecial" que
j'ai soumis au CEPMMT en collaboration avec Jean-Jacques Morcrette. L'objet de ce projet
sera d'�etudier si l'int�egration des observations d'a�erosols dans le mod�ele du CEPMMT permet
d'am�eliorer la qualit�e des pr�evisions m�et�eorologiques.

De plus, les deux simulations en m�elange interne et en m�elange externe d�emontrent que
l'alb�edo de di�usion simple des poussi�eres min�erales est compris entre 0.94 et 0.99, ce qui
sup�erieur aux limites de 0.85 et 0.95 g�en�eralement admises. Ces r�esultats con�rment ainsi
num�eriquement les observations r�ecentes de Kaufman et al. (1999) qui mettent en avant un
! proche de 0.99 pour les poussi�eres min�erales en combinant l'utilisation des photom�etres �a celle
du satellite Landsat. Il semble donc que l'absorption d'�energie solaire par les a�erosols min�eraux
ait �et�e jusqu'ici surestim�ee, essentiellement parce que les indices de r�efraction utilis�es �etaient
assez inadapt�es. Cette surestimation impliquait alors que les a�erosols min�eraux avaient un e�et
radiatif positif �a l'�echelle globale, cette id�ee �etant ici contredite par mes calculs qui situent cet
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e�et entre �0.1 et �0.6 W.m�2.
Si l'on se cantonne au domaine des sciences atmosph�eriques, cette simulation de la min�era-

logie des poussi�eres min�erales a un certain nombre d'applications int�eressantes.
{ Tout d'abord, la connaissance pr�ecise de la composition chimique des poussi�eres est un
premier pas vers la quanti�cation de leur �eventuel e�et indirect sur le climat, c'est �a
dire de leur �eventuel impact sur la microphysique des gouttelettes nuageuses. Cet e�et
indirect d�epend de la capacit�e des particules �a servir de noyau de condensation, capacit�e
directement contrôl�ee par leur nature min�eralogique. Plusieurs raisons peuvent transfor-
mer les poussi�eres min�erales en noyaux de condensation : soit elles sont solubles, comme
par exemple la calcite, soit elles sont tr�es hygroscopiques, comme la smectite, soit elles
s'associent avec des compos�es solubles comme les sulfates. La mise en �evidence d'un e�et
indirect est toujours un exercice diÆcile et, �a ma connaissance, il n'a jamais �et�e r�ealis�e
pour les poussi�eres min�erales2. L'utilisation de cette approche num�erique pourrait �evaluer
l'importance de l'e�et indirect des poussi�eres min�erales.

{ De plus, l'utilisation du mod�ele min�eralogique pourrait aider �a pr�edire localement les pro-
pri�et�es optiques (y compris la fonction de phase, dont je n'ai pas parl�e dans cette �etude)
dont les proc�edures d'inversion satellitales ont besoin. Inversement, certains min�eraux
comme l'h�ematite, la calcite et le gypse ont des signatures spectrales dont les satellites
pourraient se servir, soit pour distinguer les a�erosols min�eraux des autres compos�es at-
mosph�eriques, soit pour d�eterminer la min�eralogie des poussi�eres.

{ En�n, l'introduction de la min�eralogie des poussi�eres (ou, au moins, d'une approche plus
r�ealiste de leurs propri�et�es optiques) dans les mod�eles dynamiques pourrait amener �a revoir
les conclusions faites jusqu'ici sur le rôle dynamique des poussi�eres. En e�et, les �etudes
r�ecentes de Mohal� et al. (1998) et Miller et Tegen (1998) soulignent que les poussi�eres
jouent un rôle de \ralentissement" des processus convectifs. Cette action s'explique �a
la fois par le refroidissement de la surface et par le r�echau�ement des hautes couches
atmosph�eriques par absorption d'�energie solaire. Ces �etudes ayant toutes les deux �et�e faites
en se basant sur les indices de r�efraction de Patterson et al. (1981), il serait int�eressant de
revoir leur conclusions en prenant compte d'une diminution de l'absorption des poussi�eres.

2Pour une revue des m�ethodes de mise en �evidence de l'e�et indirect des sulfates, m�ethodes qui pourraient
aussi être appliqu�ees aux poussi�eres min�erales, le lecteur se reportera �a la th�ese de Boucher (1995)



Chapitre 7

Le cycle atmosph�erique et le for�cage

radiatif des poussi�eres min�erales au

Dernier Maximum Glaciaire

Ce chapitre se situe un peu �a l'�ecart du reste de cette th�ese puisque j'y abandonne l'approche
min�eralogique pr�ec�edente pour m'int�eresser au cycle atmosph�erique des poussi�eres min�erales au
Dernier Maximum Glaciaire (DMG), c'est �a dire il y a environ 21.000 ans. Ce travail a �et�e men�e
�a la suite de l'adaptation du mod�ele de transport aux conditions du DMG par Mahowald et al.
(1999), ce qui a ensuite permis, grâce aux d�eveloppements faits pendant cette th�ese, d'estimer
l'e�et radiatif des poussi�eres pendant l'âge glaciaire.

Le climat du Dernier Maximum Glaciaire �etait globalement plus froid que celui que l'on
connâ�t actuellement. De gigantesques calottes de glaces couvraient le Nord de l'Europe et le
Canada, comme en t�emoignent les nombreux lacs et moraines dans tout le Nord de l'h�emisph�ere
Nord. De même, les mesures de Æ18O dans les glaces et dans les s�ediments marins indiquent
que l'eau �etait davantage stock�ee dans les glaciers, et donc que le niveau des mers �etait plus
bas qu'aujourd'hui. Parall�element, la quantit�e de CO2 dans l'atmosph�ere, que l'on peut mesurer
dans les bulles d'air pi�eg�ees dans les calottes de glace, �etait alors plus faible que maintenant (200
ppm, Raynaud et al., 1993), sans que l'on sache pr�ecis�ement pourquoi (Broecker et Henderson,
1998). La diminution de ce gaz �a e�et de serre participa sans doute aux faibles temp�eratures
oc�eaniques. Par ailleurs, il est assez intrigant de remarquer que pour cette �epoque, la position
de la Terre par rapport au Soleil ne suÆsait pas �a expliquer le refroidissement observ�e (Rind
et Peteet, 1989). Compar�e au climat actuel, le Dernier Maximum Glaciaire repr�esente donc un
autre �etat d'�equilibre climatique. Au cours de l'histoire terrestre r�ecente, c'est �a dire au cours du
dernier million d'ann�ees, le climat terrestre �a �evolu�e entre de telles p�eriodes d'�equilibre, chaudes
ou froides, �a peu pr�es tous les 100.000 ans, les p�eriodes de transition �etant relativement rapides.
Bien comprendre les m�ecanismes qui r�egissent ou perturbent ces �etats d'�equilibre est capital
si l'on veut être capable de pr�edire les variations climatiques futures, et en particulier celles
induites par les activit�es anthropiques (Ho�ert and Covey, 1992).

Les poussi�eres min�erales sont des traceurs actifs de ces �evolutions climatiques. Les d�epôts
de poussi�eres au DMG �etaient de 2 �a 20 fois plus importants qu'aujourd'hui selon la r�egion
du globe consid�er�ee (Thompson and Mosley-Thompson, 1981, Petit et al., 1981). D'une part, le
ralentissement du cycle de l'eau, qui ass�eche les continents et diminue le lessivage atmosph�erique
des poussi�eres, l'�emergence de nouvelles terres, qui livre aux vents plus de surfaces �erodables,
et l'augmentation de la force du vent expliquent bien cette augmentation de l'�erosion �eolienne.
D'autre part, comme on l'a vu dans le chapitre pr�ec�edent, les a�erosols d�esertiques jouent un rôle
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important sur le bilan radiatif atmosph�erique, et une telle augmentation des concentrations eut
sans doute un e�et non-n�egligeable sur le climat du DMG. Par exemple, il est particuli�erement
int�eressant de remarquer qu'�a la �n de la p�eriode glaciaire, la chute de la concentration en
poussi�eres min�erales pr�ec�ede l'augmentation de la quantit�e de CO2 (Broecker et Henserson,
1998), ce qui souligne que les a�erosols d�esertiques ne sont pas simplement des traceurs passifs de
cette �evolutions climatique. Les poussi�eres min�erales semblent donc avoir �et�e, lors de l'�evolution
climatique de la plan�ete, un acteur climatique important, mais dont l'e�et exact est encore mal
connu.

La compr�ehension de l'e�et des poussi�eres d�esertiques sur le climat de l'âge glaciaire n�ecessite
naturellement des �etudes num�eriques. La mod�elisation du transport de ces poussi�eres min�erales
fut initi�ee il y a une dizaine d'ann�ees (Joussaume, 1990, 1993, Genthon, 1992), et d�ebouche
maintenant sur des simulations r�ealistes des d�epôts de poussi�eres dans les r�egions �eloign�ees
des sources (Andersen et Genthon, 1996, Andersen et al., 1988, Andersen et Ditlevsen, 1998,
Mahowald et al., 1999). Parall�element, Harvey (1988) et Overpeck et al. (1996) calcul�erent l'e�et
de l'augmentation des poussi�eres sur les temp�eratures au Dernier Maximum Glaciaire. Overpeck
et al. (1996) conclurent ainsi que les poussi�eres ont pu être �a l'origine d'un fort r�echau�ement
dans les hautes latitudes, et donc être �a l'origine des �ev�enements de Heinrich. Il faut cependant
remarquer que les �etudes de Harvey (1988) et Overpeck et al. (1996) se sont sont faites avec
des distributions de poussi�eres atmosph�eriques approch�ees, ces distributions �etant souvent tr�es
di��erentes de celles �evalu�ees par les mod�eles.

Dans ce chapitre, le transport atmosph�erique des poussi�eres au DMG et leur e�et radiatif �a
cette même p�eriode sont �etudi�es ensemble pour la premi�ere fois. Dans la premi�ere partie de ce
chapitre (partie 7.1), je pr�esente les adaptations n�ecessaires pour utiliser le mod�ele de transport
dans le contexte du DMG. Dans un second temps, dans la partie 7.2, les simulations faites
avec ce mod�ele pour le Pr�esent (i.e avant la perturbation anthropique des sources de poussi�eres
min�erales) et pour le DMG sont pr�esent�ees d'un point vue atmosph�erique (les concentrations) et
g�eologiques (les d�epôts). Ces deux premi�eres parties reprennent certains r�esultats d�ej�a pr�esent�es
dans l'article de Mahowald et al. (1999). En�n, l'e�et radiatif et climatique des poussi�eres
pendant le Dernier Maximum Glaciaire est expos�e dans la partie 7.3. Les deux derni�eres parties
de ce chapitre sont issue d'un article de Claquin et al. (1999c, soumis �a Nature).

7.1 Adaptation du mod�ele de transport aux conditions du Der-

nier Maximum Glaciaire

La simulation du cycle atmosph�erique des poussi�eres au Dernier Maximum Glaciaire (DMG)
demande surtout une adaptation des donn�ees utilis�ees en entr�ee du mod�ele de transport o�-line.
Comme le but d'une telle simulation est de comparer les concentrations des poussi�eres au DMG
aux concentrations actuelles de poussi�eres, le premier probl�eme de cette �etude est celui de la
qualit�e de ces donn�ees d'entr�ee, celles-ci �etant bien meilleures pour la p�eriode actuelle que pour
le DMG. Dans cette �etude, je prend d�elib�er�ement le parti d'avoir une approche coh�erente pour
les deux �epoques, c'est �a dire que les m�ethodes utilis�ees pour le DMG sont �egalement utilis�ees
pour le pr�esent. Bien sûr, une telle d�emarche se fait souvent au d�etriment de la simulation du
cycle atmosph�erique des poussi�eres min�erales pour le Pr�esent, mais elle permet aussi d'avoir une
approche coh�erente pour chacune des variables. Par cons�equent, dans ce chapitre, l'accent est
plus mis sur la qualit�e de la di��erence entre les deux simulations plutôt que sur la valeur de
chacune de ces simulations.

Deux principales donn�ees d'entr�ee doivent être adapt�ees pour ce chapitre : les donn�ees clima-
tologiques, comme le vent ou la temp�erature, cette �etape �etant pr�esent�ee dans le paragraphe 7.1.1,
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et les donn�ees g�eomorphologiques, dont l'adaptation est expos�ee dans le paragraphe 7.1.2.

7.1.1 Les donn�ees climatologiques

Le seul moyen d'obtenir des donn�ees climatologiques pr�ecises pour les climats pass�es est
d'utiliser un Mod�ele de Circulation G�en�erale avec des conditions initiales adapt�ees �a la p�eriode
consid�er�ee. J'utilise ici la simulation du climat du DMG faite par le mod�ele ECHAM 3 (Mod�ele de
Circulation G�en�erale de HAMbourg, Lorenz et al., 1996) selon les conditions prescrites par le pro-
jet PMIP (Projet d'Intercomparaison des Mod�eles Pal�eoclimatiques, Joussaume et Taylor, 1995 ;
Pinot, 1999), c'est �a dire 200 ppmv de CO2 dans l'atmosph�ere et des temp�eratures oc�eaniques
de surface donn�ees par CLIMAP (Climate Long-range Investigation, Mapping and Prediction,
1981). Les vents, les temp�eratures, les pressions, la couverture nuageuse, les pr�ecipitations et les
humidit�es relatives sont donc issues de cette simulation pour le DMG et, pour que la d�emarche
soit coh�erente, les mêmes donn�ees pour la p�eriode actuelle sont aussi issues du mod�ele ECHAM 3.
Comme on l'a �evoqu�e �a la �n du chapitre 5, il est clair que les vents issus d'un Mod�ele de Cir-
culation G�en�erale donnent des r�esultats moins r�ealistes que les vents des r�e-analyses CEPMMT.
Je montrerai n�eanmoins dans la suite de ce chapitre que les r�esultats restent malgr�e tout quali-
tativement satisfaisants.

Il faut �egalement noter que l'intensit�e des aliz�es ne varie quasiment pas entre le Pr�esent et le
DMG dans le mod�ele ECHAM. Cette observation est int�eressante car la forte concentration de
poussi�eres dans l'atmosph�ere glaciaire est souvent attribu�ee en partie �a une augmentation de la
force des vents (COHMAP, 1988). Inversement, c'est aussi l'augmentation de la taille moyenne
des poussi�eres dans l'Atlantique tropical qui �t dire �a Sarnthein et al. (1981) que les vents �etaient
plus forts au DMG.

7.1.2 Le mod�ele d'�erosion et les donn�ees g�eomorphologiques

Selon le mod�ele d'�erosion des sols que l'on souhaite utiliser, plusieurs types de donn�ees
g�eomorphologiques peuvent être n�ecessaires (par exemple, la hauteur de rugosit�e pour le mod�ele
de Marticorena et Bergametti, 1995, ou le type de sol pour le mod�ele pr�esent�e dans le chapitre 5
de cette th�ese). Malheureusement, aucune de ces donn�ees n'est disponible pour le Dernier Maxi-
mum Glaciaire. Pour cette �etude, on est donc contraint de calculer les �emissions de poussi�eres
avec le mod�ele simple d�ecrit dans l'�equation 2.1, o�u le 
ux d�epend du cube de la vitesse du vent,
d'une vitesse seuil d'�erosion, �x�ee ici �a 5 m.s�1, et d'un facteur d'�erosion calibr�e pour obtenir
des �emissions totales de 3000 millions de tonnes par an pour le Pr�esent. Je rappelle que cette
param�etrisation est le fruit d'une discussion de Mahowald et al. (1999), �a laquelle je n'ai pas
particip�e, et qui fut ant�erieure �a mon travail sur les sources pr�esent�e dans le chapitre 4. A l'heure
actuelle, il est sans doute possible d'am�eliorer cette formulation des sources pour le DMG.

Les r�egions touch�ees par la d�e
ation �eolienne sont prescrites selon le mod�ele BIOME 3 qui
�evalue les types de v�eg�etation en utilisant �a la fois les donn�ees climatologiques de temp�erature
et d'insolation, mais aussi le type de sol et la comp�etition entre esp�eces v�eg�etales (Haxeltine and
Prentice, 1996). Les r�egions �erodables sont ensuite d�e�nies selon leur Indice Foliaire (IF). Dans
les r�egions tropicales, on consid�ere que les zones o�u IF est inf�erieur �a 0.35 m2.m�2 sont �erodables,
cette valeur valant 0.20 m2.m�2 dans les r�egions tropicales temp�er�ees. Cette di��erence entre les
valeurs seuil utilis�ees s'explique par une l�eg�ere sous-estimation de l'Indice Foliaire par BIOME 3
dans les r�egions temp�er�ees. L'augmentation des surfaces �emerg�ees au DMG est prise en compte
selon les cartes de Peltier (1994). En�n, seuls les sols dont l'humidit�e est nulle peuvent être
soumis �a l'�erosion �eolienne.
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Pour le Pr�esent, la r�epartition des �ecosyst�emes simul�ee par BIOME 3 est conforme aux ob-
servations (Haxeltine et Prentice, 1996). Au Dernier Maximum Glaciaire, le mod�ele BIOME 3
pr�edit presque un doublement des zones potentiellement sources de poussi�eres. Cette augmen-
tation est particuli�erement sensible en Asie, dans les hautes latitudes, en Thailande, dans le
nord-est br�esilien et en Australie. Pour l'Asie et les hautes latitudes, l'expansion des zones
arides est con�rm�ee par les donn�ees polliniques ainsi que par la position des loess (Mahowald
et al., 1999). Pour la Thailande, le nord-est br�esilien et l'Australie, les donn�ees disponibles sont
insuÆsantes pour con�rmer la pr�esence de d�eserts (Mahowald et al., 1999).

Une fois les sources de poussi�eres et les donn�ees climatologiques adapt�ees pour le Dernier
Maximum Glaciaire, le mod�ele de transport de poussi�eres d�ecrit dans le chapitre 2 peut être
utilis�e sans modi�cation, �a l'exception de la vitesse de s�edimentation des particules, qui est ici
�x�ee �a 0.05 cm.s�1 pour �economiser du temps de calcul.

7.2 Les r�esultats du mod�ele de transport : concentrations at-

mosph�eriques et d�epôts de poussi�eres au Dernier Maximum

Glaciaire

Les r�esultats de la simulation du cycle atmosph�erique des poussi�eres min�erales peuvent être
abord�es sous deux angles : celui des concentrations atmosph�eriques et celui des d�epôts, marins
ou continentaux. Dans l'article de Mahowald et al. (1999), les d�epôts de poussi�eres observ�es dans
les glaces et les s�ediments marins sont compar�es aux r�esultats du mod�ele. Une telle approche est
particuli�erement adapt�ee quand on d�esire valider un mod�ele de transport pour une telle p�eriode
recul�ee. L'analyse des r�esultats se fait en trois �etapes : tout d'abord, les d�epôts mod�elis�es pour
les deux p�eriodes sont compar�es aux valeurs disponibles (partie 7.2.1), puis les deux simulations
du Pr�esent sont compar�ees (partie 7.2.2), et en�n, la distribution atmosph�erique des poussi�eres
pour le DMG est compar�ees �a la distribution actuelle (partie 7.2.3).

7.2.1 Comparaison des mod�eles avec les mesures de d�epôts

Les 
ux de d�epôts obtenus dans les deux simulations de Mahowald et al. (1999) sont com-
par�es aux donn�ees sur la Figure 7.1. Ces donn�ees de 
ux de d�epôts de poussi�eres d�esertiques
ont �et�e r�eunies au sein d'une base de donn�ees appel�ee DIRTMAP (Dust Indicator and Records
of Terrestrial and Marine Paleoenvironments, Mahowald et al., 1999, voir http ://www.bgc-
jena.mpg.de/bgc-prentice/start1.html). Ces donn�ees sont compar�ees au r�esultats du mod�ele sur
la Figure 7.1. Le d�eveloppement de cette base de donn�ees se poursuit actuellement sous l'impul-
sion de Karen Kohfeld au Max Planck Institut de Jena. Trois types de donn�ees sont prises en
compte : les d�epôts oc�eaniques, les d�epôts glaciaires, et les d�epôts continentaux. Pour chacun de
ces environnements, une technique ind�ependante de calcul des 
ux de d�epôts a �et�e d�evelopp�ee par
Mahowald et al. (1999). La principale limitation �a l'utilisation de DIRTMAP est li�ee aux �echelles
de temps couvertes par les �echantillons, celles-ci variant beaucoup selon que l'on consid�ere des
calottes de glace ou des s�ediments marins. La comparaison des donn�ees de DIRTMAP avec les
r�esultats du mod�ele (Figure 7.1) montre qu'�a un ordre de grandeur pr�es, le mod�ele simule les
d�epôts de poussi�eres de mani�ere satisfaisante. De plus, l'augmentation des d�epôts de poussi�eres
entre le Pr�esent et de DMG est correctement reproduite, en particulier dans les hautes latitudes
(
ux de d�epôts inf�erieurs �a 1 g.m�2.an�1). La r�epartition g�eographique de ces augmentations de
poussi�eres atmosph�eriques est discut�ee en d�etails dans la partie 7.2.3.
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Fig. 7.1 { Comparaison des 
ux de d�epôt de poussi�eres (g.m�2.an�1) observ�es avec les 
ux
de d�epôt de poussi�eres mod�elis�es, pour la simulation au Pr�esent (�gure de gauche) et pour la
simulation au Dernier Maximum Glaciaire (�gure de droite). Cette �gure est directement issue
de l'article de Mahowald et al. (1999).

7.2.2 Comparaison entre les deux simulations au Pr�esent

Les contenus int�egr�es moyens des poussi�eres dans l'atmosph�ere �evalu�es par le mod�ele pour le
DMG et la p�eriode actuelle sont pr�esent�es sur la Figure 7.2. A titre de comparaison, j'expose aussi
les concentrations moyennes de poussi�eres calcul�ees selon l'approche d�evelopp�ee du chapitre 3
au chapitre 5 de cette th�ese.

La comparaison des simulations du cycle actuel des poussi�eres min�erales selon les deux
approches impose plusieurs commentaires :

{ La simulation de Mahowald et al. (1999) au Pr�esent ne fait apparâ�tre quasiment aucune
poussi�ere min�erale au dessus de l'Asie, alors que les donn�ees satellites TOMS et les ob-
servations (Iwasaka et al., 1988, Suzuki and Tsunogai, 1988) montrent que cette r�egion
du globe est soumise �a une �erosion �eolienne tr�es intense. Dans le chapitre 5, on a ce-
pendant montr�e la diÆcult�e de bien param�etrer la d�e
ation �eolienne dans cette zone. En
particulier dans le d�esert du Taklamakan, la calibration du facteur d'�emission sur les ob-
servations satellitales donnait des r�esultats diÆcilement justi�ables. Cette incapacit�e du
mod�ele d'�erosion BIOME 3-ECHAM �a simuler les 
ux asiatiques de poussi�eres est une
limitation importante qu'il faudra, �a terme, s'attacher �a r�eduire. Plusieurs m�ethodes sont
envisageables pour limiter ces incertitudes : soit une meilleure d�e�nition de la relation
Indice A�erosol TOMS-�epaisseur optique, ce qui permettrait de calibrer ou d'inverser les
�emissions de poussi�eres de cette r�egion, soit une campagne de mesure sur les �etats du sol
dans cette zone, car ces derniers sont encore tr�es mal connus.

{ L'allure g�en�erale du panache de poussi�eres au dessus de l'Atlantique est bien reproduite
dans les deux mod�eles, cependant, l'approche de Mahowald et al. (1999) produit nettement
plus de poussi�eres que ma m�ethode (la valeur moyenne des concentrations est 60% plus
�elev�ee, passant de 36 mg.m�2 �a 59 mg.m�2). Cette di��erence a plusieurs causes. Tout
d'abord, les �emissions totales de Mahowald et al. (1999) sont calibr�ees sur 3000 Mt par an
alors que mon mod�ele d'�emission pr�evoit 2300 Mt par an, or on a vu dans le chapitre 5
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Pr�esent (Chapitre 6 de cette th�ese)

valeur moyenne = 36 mg.m�2

Pr�esent (Mahowald et al., 1999)

valeur moyenne = 59 mg.m�2

Dernier Maximum Glaciaire (Mahowald et al., 1999)

valeur moyenne = 162 mg.m�2

Fig. 7.2 { Contenus int�egr�es annuels des poussi�eres min�erales (en mg.m�2) pour le Pr�esent
selon l'approche utilis�ee au Chapitre 6 (�gure du haut), pour le Pr�esent selon Mahowald et al.
(1999) (�gure du milieu), et pour le Dernier Maximum Glaciaire selon Mahowald et al. (1999)
(�gure du bas).
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que ces deux valeurs �etaient r�ealistes. De plus, la di��erence la plus importante repose
sans doute sur les donn�ees climatologiques utilis�ees. En e�et, la simulation \Pr�esente" de
Mahowald et al. (1999) se base sur les r�esultats du mod�ele ECHAM, et donc sur une ann�ee
climatologique moyenne, tandis que ma simulation est sp�eci�quement faite pour l'ann�ee
1990, qui n'a aucune raison de repr�esenter un cas moyen. En l'occurence, Moulin et al.
(1998) ont montr�e que la variabilit�e interannuelle pouvait modi�er les �epaisseurs optiques
des poussi�eres min�erales de pr�es de 30%.

{ Au dessus de l'Australie, la simulation de Mahowald et al. (1999) produit nettement plus
de poussi�eres que la mienne. Dans les mod�eles d'�erosion, la surestimation des �emissions de
poussi�eres en Australie est un probl�eme commun que l'on retrouve dans les r�esultats de
Tegen et Fung (1995). Tr�es probablement, ce r�esultat est dû �a la faiblesse et la constance
de la vitesse seuil de friction (useuil vaut 5 m.s

�1) et au calibrage des �emissions totales sur
la valeur de 3000 millions de tonnes par an. Une telle proc�edure augmente arti�ciellement
la quantit�e des �emissions dans les r�egions semi-arides comme l'est la majeure partie de
l'Australie.

7.2.3 Comparaison entre les simulations du Pr�esent et du DMG

La comparaison des simulations de Mahowald et al. (1999) pour le Pr�esent et pour le DMG
m�erite �egalement d'être discut�ee.

{ A l'�echelle globale, le contenu atmosph�erique moyen des poussi�eres min�erales est augment�e
d'un facteur trois entre le Pr�esent et le DMG (de 59 mg.m�2 �a 162 mg.m�2, Figure 7.2).
Il est diÆcile d'estimer la qualit�e de ce r�esultat car les seules donn�ees disponibles pour
le DMG, les donn�ees de d�epôts, montrent une augmentation d'un facteur 2 �a 20 selon la
r�egion. Il faut noter qu'il n'y a pas, a priori, de relation simple entre les concentrations
atmosph�eriques et les d�epôts. Ces r�esultats laissent cependant supposer que les poussi�eres
min�erales in
uen�caient signi�cativement les 
ux radiatifs au DMG.

{ Au dessus de l'Afrique et de l'Atlantique Nord, l'augmentation de la quantit�e de poussi�eres
est faible : les maximums locaux, vers 2500 mg.m�2, restent situ�es au dessus de la Mau-
ritanie et du Lac Tchad, et le panache de poussi�eres n'est pas plus large au dessus de
l'Atlantique. En e�et, l'Afrique est une r�egion aussi �erodable au Pr�esent qu'au DMG et la
quantit�e de poussi�eres �emise n'augmente donc qu'�a la p�eriph�erie de cette zone d�esertique.
Cependant, il ne faut pas oublier que les vents simul�es dans le mod�ele ECHAM n'aug-
mentent quasiment pas entre le Pr�esent et le DMG, alors que dans d'autres mod�eles
comme celui du LMD, la force des aliz�es augmente nettement. La faible variation des
concentrations au dessus de l'Afrique doit donc être analys�ee avec pr�ecaution.

{ Au contraire de l'Afrique, l'Australie produit plus de poussi�eres min�erales au DMG qu'au
Pr�esent, principalement parce que les zones �erodables y sont nettement plus importantes.
Un important panache d'a�erosols se d�eveloppe ainsi au dessus de l'Indon�esie et de l'Oc�ean
Indien. Le même ph�enom�ene se reproduit en Patagonie o�u les �emissions de poussi�eres sont
aussi plus importantes. Ces augmentations des �emissions de poussi�eres dans l'h�emisph�ere
sud repr�esentent une fraction tr�es importante de l'augmentation globale des poussi�eres
atmosph�eriques. Cependant, les observations de d�epôts �a proximit�e de l'Australie (Hesse,
1994 ; McTainsh et Lynch, 1996) et en Antarctique (Basile et al., 1997) montrent que la
source australienne de poussi�eres au DMG est sans doute surestim�ee. Cette surestimation
s'explique de la même mani�ere que pour le Pr�esent, �a savoir par une sous-estimation de la
vitesse seuil d'�erosion dans cette r�egion.

{ Dans les hautes latitudes, le mod�ele pr�evoit une augmentation des d�epôts de poussi�eres
en accord avec les observations (voir les valeurs les plus faibles sur la Figure 7.1). Dans
l'h�emisph�ere Nord, le panache de poussi�eres se d�eveloppe d'Ouest en Est, en partant de
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Fig. 7.3 { Moyennes zonales annuelles du contenu int�egr�e en poussi�eres min�erales pour le Der-
nier Maximum Glaciaire et le Pr�esent. Les r�esultats sont expos�es pour pour Septembre-Octobre-
Novembre (SON), D�ecembre-Janvier-F�evrier (DJF), Mars-Avril-Mai (MAM) et Juin-Juillet-
Août (JJA).

l'Afrique, puis des sources asiatiques (Taklamakan, Gobi) pour atteindre ensuite le Nord de
la Sib�erie, l'Alaska, puis le Groenland. Con�rmant les conclusions de Biscaye et al. (1997),
le mod�ele de Mahowald et al. (1999) pr�evoit que la majeure partie des d�epôts du Groenland
viennent du d�esert de Gobi. Dans l'h�emisph�ere sud, les quantit�es de poussi�eres atteignant
l'Antarctique sont correctement reproduites cependant, au contraire de Grousset et al.
(1992) et Basile et al. (1997) qui attribuent ces poussi�eres �a la Patagonie, le mod�ele sugg�ere
que la moiti�e d'entre elles pourraient venir d'Australie. Cette conclusion est sans doute un
peu due �a la sur�evaluation des sources australiennes �evoqu�ee pr�ec�edemment.

{ De plus, plusieurs nouvelles sources apparaissent pendant le Dernier Maximum Glaciaire.
Trois d'entre elles sont situ�ees en r�egion �equatoriale : le nord-est br�esilien, la Somalie
(qui est tr�es nettement intensi��ee), et l'̂�le de Sumatra. Ces trois sources contribuent �a
l'augmentation de la quantit�e de poussi�eres dans les r�egions tropicales. De plus, une source
de r�egion temp�er�ee apparâ�t �egalement pendant la p�eriode glaciaire : la Mandchourie. A
l'heure actuelle, aucune donn�ee ne permet de corroborer la d�eserti�cation de ces zones
pr�evue par BIOME3.

Par ailleurs, la variabilit�e saisonni�ere des poussi�eres est pr�esent�ee en moyenne zonale sur la
Figure 7.3 pour le Pr�esent et le DMG. Au Pr�esent, la latitude �a laquelle se situe le panache de
poussi�eres au dessus de l'Atlantique �evolue de 10�2ÆN en hiver �a 20�2ÆN en �et�e, conform�ement
aux observations du satellite Meteosat (Moulin, 1997). Cette variation saisonni�ere de la position
du panache de poussi�eres suit simplement la variation saisonni�ere des anticyclones tropicaux.
Au DMG, les panaches sont en moyenne d�ecal�es de 4Æ vers le Sud, en accord avec les donn�ees
polliniques de Hooghiemstra (1998). On peut noter qu'un tel d�ecalage est �a peine au dessus de
la limite de d�etection pour les d�epôts oc�eaniques (Siegel et al., 1990). Ce d�ecalage des panaches
de poussi�eres vers le sud est sans doute trop faible pour avoir eu une in
uence notable sur les
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for�cages radiatifs.

7.2.4 Conclusion et transition

Je dispose donc de deux simulations coh�erentes du cycle atmosph�erique des poussi�eres
min�erales, une pour le Dernier Maximum Glaciaire et une pour le Pr�esent. Pour le cycle ac-
tuel des poussi�eres, la comparaison des r�esultats de ce chapitre ont �et�e compar�es �a ceux du
chapitre pr�ec�edent. Pour le DMG, les d�epôts simul�es furent compar�es aux d�epôts mesur�es et
donn�es par la base de donn�ee DIRTMAP. Cette deux comparaisons montrent que les simula-
tions \Pr�esent" et \DMG" sont globalement satisfaisantes pour l'�etude de l'e�et radiatif des
poussi�eres au DMG. En particulier, la coh�erence des approches entre le Pr�esent et le DMG
permet d'avoir une bonne con�ance dans la comparaison entre les deux simulations.

Il reste n�eanmoins un certain nombre de r�egions o�u les �emissions de poussi�eres sont sures-
tim�ees (Australie, Afrique) ou sous-estim�ees (Chine), un tel d�esaccord s'expliquant certainement
par l'extr�eme simpli�cation du mod�ele d'�erosion. L'am�elioration des simulations pr�ec�edentes
passe donc par une meilleure simulation des �emissions de poussi�eres, ceci demandant soit une
connaissance accrue des propri�et�es des sols pendant la p�eriode glaciaire, soit l'utilisation de
m�ethodes inverses o�u l'intensit�e des sources est calcul�ee �a partir de l'importance des d�epôts
(voir Reader et al., 1999).

En comparaison des �etudes les plus r�ecentes (Andersen et al., 1998), cette simulation du
DMG apparâ�t cependant comme l'une des plus r�ealiste �a l'heure actuelle. De plus, le fait que
l'approche reste la même pour les deux �epoques favorise les �etudes comparatives avec le Pr�esent.
Dans la suite de ce chapitre, j'utilise donc ces deux simulations pour �etudier l'importance de
l'e�et radiatif des poussi�eres min�erales au Dernier Maximum Glaciaire.

7.3 Le for�cage radiatif des poussi�eres au Dernier Maximum Gla-

ciaire

A partir des r�esultats pr�ec�edents et du mod�ele o�-line d�evelopp�e au cours de cette th�ese, il
est possible de calculer l'e�et radiatif des poussi�eres au DMG, et ainsi d'�evaluer si ces a�erosols
d�esertiques participent �a l'�equilibre climatique de la plan�ete. Le principal avantage de cette
approche est clairement l'association entre un mod�ele de transport pr�ecis et un code radiatif
�eprouv�e.

Avant de r�ealiser ce calcul, il fut d'abord n�ecessaire d'adapter les alb�edos des sols aux condi-
tion du DMG, ce qui est fait dans la partie 7.3.1. Ensuite, la relation liant la masse de poussi�eres
suspendues dans l'atmosph�ere au for�cage radiatif qu'elle induisent est pr�esent�ee (partie 7.3.2). Le
but de cette �etude �etant d'�evaluer l'e�et climatique des poussi�eres min�erales, je me base sur une
relation simple issue des MCG pour estimer l'impact des for�cages radiatifs sur les temp�eratures.
Cette relation est pr�esent�ee dans la partie 7.3.3. Ensuite, la distribution et l'amplitude du for�cage
radiatif des poussi�eres entre le DMG et le Pr�esent sont discut�ees pour les hautes latitudes, o�u
Overpeck et al. (1996) les rendent responsables d'un intense r�echau�ement de l'atmosph�ere, et
dans les basses latitudes, o�u on verra qu'elles entretiennent un refroidissement proche de celui
du CO2. Ces deux analyses sont d�evelopp�ees dans les parties 7.3.4 et 7.3.5.

7.3.1 L'adaptation des alb�edos du sol
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Pr�esent

Dernier Maximum Glaciaire

Fig. 7.4 { Alb�edo de la surface pour le Pr�esent (�gure du haut) et pour le Dernier Maximum
Glaciaire (�gure du bas). Pour les surfaces continentales, l'alb�edo est �evalu�ee selon le mod�ele
BIOME 3 d�evelopp�e par C. Roelandt. Pour les surfaces oc�eaniques, l'alb�edo de la mer est issu
des simulations du MCG LMD 4.

Avant de pouvoir simuler l'e�et radiatif des poussi�eres au Dernier Maximum Glaciaire, il est
n�ecessaire de connâ�tre la valeur de l'alb�edo de la surface pour cette p�eriode marqu�ee par une
diminution de la v�eg�etation, l'�emergence de nouvelles terres et l'extension des calottes de glace.
Comme on l'a pr�esent�e dans le chapitre 2, les cartes d'alb�edos de la surface sont �evalu�ees dans
cette �etude par le biais du mod�ele BIOME 3 (surfaces continentales) et par le mod�ele LMD 4
(surfaces oc�eaniques). Une version adapt�ee aux conditions du DMG existant d�ej�a pour ces deux
mod�eles, il ne fut pas diÆcile d'obtenir des cartes d'alb�edo de la surface pour cette �epoque
(Figure 7.4).

Deux incertitudes importantes subsistent sur la valeur des alb�edos pour la p�eriode glaciaire :
{ L'exacte position des glaciers au DMG n'est pas connue pour toutes les r�egions. En par-
ticulier, l'existence d'une calotte de glace sur la presqu'̂�le de Taymir et la mer de Kara
(dans tout l'extr�eme Nord de la Sib�erie) est actuellement s�erieusement remise en question
(Moller et al., 1999). Ce probl�eme n'est pas anodin pour les calculs radiatifs car, comme
le montre la �gure 7.2, les plus hautes concentrations en poussi�eres aux hautes latitudes
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Fig. 7.5 { Le for�cage radiatif dans le visible (en haut) et dans l'infrarouge (en bas), en moyenne
mensuelle, est trac�e en fonction du contenu int�egr�e en poussi�eres min�erales pour le Pr�esent (�a
gauche) et pour le Dernier Maximum Glaciaire (�a droite) pour les points dont l'alb�edo vaut 0.3.
On notera que la relation entre l'�epaisseur optique et le for�cage radiatif net est simplement la
somme des relations dans le visible et dans l'infrarouge.

se situent au dessus de la Sib�erie.
{ Dans les hautes latitudes, au DMG, la question de la pr�esence d'une banquise dans le Nord
de l'Atlantique, en particulier au large de l'Europe du Nord a r�ecemment �et�e pos�ee par
Weinelt et al. (1996).

L'in
uence de ces deux sources d'incertitudes sur les for�cages radiatifs sera explor�ee dans la suite
de ce chapitre.

7.3.2 La relation masse de poussi�ere - for�cage au DMG

Les premi�eres �etudes sur l'e�et radiatif des poussi�eres min�erales se faisaient en g�en�eral par le
biais d'une relation lin�eaire reliant la contenu int�egr�e en poussi�eres,M , �a leur for�cage radiatif, F ,
(Charlson et al., 1991). La pente de la cette relation lin�eaire d�epend de l'alb�edo du sol, mais aussi
des propri�et�es optiques des a�erosols et de la transmittance de l'atmosph�ere. Sur la �gure 7.5,
les for�cages radiatifs des poussi�eres dans le visible et dans l'infrarouge sont trac�es en fonction
du contenu int�egr�e de poussi�eres, pour le Pr�esent, et pour le Dernier Maximum Glaciaire, pour
les sols dont l'alb�edo vaut 0.3. Dans chacun des cas, la pente de relation M=F est �egalement
calcul�ee.

Dans le visible, cette pente varie �a peine entre le Pr�esent et le DMG, ce qui est dû �a l'absence
de variation notable de l'extinction sp�eci�que, de l'alb�edo de simple di�usion, et du param�etre
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d'asym�etrie. De même, les transmittances de l'atmosph�ere et la couverture nuageuse ne changent
pas suÆsamment d'une p�eriode �a l'autre pour avoir un e�et cons�equent sur le for�cage radiatif
des poussi�eres dans le visible. La stabilit�e des propri�et�es optiques dans le visible peut être
directement reli�ee �a la constance du rayon moyen en masse (1 �m en moyenne dans les deux
simulations) et �a l'absence de prise en compte de la min�eralogie.

Ces deux aspects m�eritent d'être comment�es.
{ Tout d'abord, l'absence de variations du rayon moyen en masse, rm, entre le DMG et le
Pr�esent n'est pas en accord avec toutes les observations. Ainsi, au large de l'Afrique occi-
dentale, Petit et al. (1981) ont mesur�e une tr�es nette augmentation de la taille moyenne
des particules au Dernier Maximum Glaciaire. Par contre, dans les calottes de glace, Stef-
fensen (1997) n'observe pas de variations temporelles de rm, tandis que dans les s�ediments
marins, Rea (1994) ne constate aucune corr�elation entre les 
ux �eoliens et la taille des
grains. Il est donc diÆcile de conclure de mani�ere d�e�nitive sur l'�evolution de la taille
des grains au DMG. Parall�element, il est probable que dans le cas o�u la taille des grains
augmenterait vraiment, le mod�ele serait sans doute incapable d'en rendre compte pour
plusieurs raisons. Premi�erement, le rayon massique moyen \de d�epart" reste le même pour
les deux simulations. La connaissance actuelle de la granulom�etrie des sols au DMG ne
permet pas d'aÆner cette hypoth�ese. Deuxi�emement, dans le mod�ele ECHAM, les vents
ne sont pas particuli�erement plus forts au DMG, ce qui n'est pas le cas d'autres mod�eles
pal�eoclimatiques (PMIP, communication personnelle). Cette remarque implique clairement
que les simulations du transport atmosph�erique des poussi�eres devront, dans le futur, être
faites avec di��erents types de GCM. On pourrait ainsi imaginer que les poussi�eres min�erales
deviennent une composante du projet PMIP (Paleoclimate Modeling Intercomparison Pro-
ject, Joussaume et Taylor, 1995). Troisi�emement, le mod�ele de transport semble g�en�erer
un rayon massique moyen \d'�equilibre", proche de 1. �m, qui n'�evolue quasiment plus �a
partir d'une certaine distance de la source. La question de l'existence de ce rayon massique
d'�equilibre reste ouverte. Ainsi, �a partir des mesures du r�eseau AERONET, A. Smirnov
(communication personnelle, 1999) trouve que la valeur de 1. �m est tr�es fr�equente �a
distance des r�egions sources.

{ Par ailleurs, l'absence de prise en compte de la min�eralogie des sources est aussi une ap-
proximation grossi�ere au vu des r�esultats du chapitre pr�ec�edent. Ce choix est actuellement
impos�e par l'absence de donn�ees sur la min�eralogie des sols au Dernier Maximum Gla-
ciaire, ce qui ne permet pas de faire de simulations avec plusieurs esp�eces min�erales. De
mani�ere assez paradoxale, j'utilise donc dans ce chapitre les indices de r�efraction de Pat-
terson (1981) et Volz (1973) que j'ai d�enigr�e dans le chapitre pr�ec�edent. Il est donc tr�es
clair que de nouvelles simulations du cycle atmosph�erique des poussi�eres min�erale devront
bientôt être faites en prenant compte la min�eralogie des sources, même de mani�ere ap-
proximative. Ce d�ecalage entre les conclusions du chapitre 6 et les hypoth�eses du pr�esent
chapitre s'explique historiquement car les r�esultats du chapitre 6 furent les derniers �a être
obtenus au cours de cette th�ese.

Dans l'infrarouge (Figure 7.5, bas), on observe une petite variation de la pente de la relation
M=F , laquelle est plus faible au DMG qu'au Pr�esent. Vue l'absence de changement des propri�et�es
optiques dans le visible, il est improbable que cette variation soit due �a un changement des
propri�et�es optiques infrarouges. Par contre, la diminution globale des temp�eratures du sol et
de l'atmosph�ere au DMG explique sans doute cette l�eg�ere diminution (10%) du for�cage radiatif
infrarouge des poussi�eres.

Globalement, cette �etude sugg�ere que la relation M � F ne varie donc pas de mani�ere
signi�cative entre le Pr�esent et le DMG. Cette conclusion a toutefois besoin d'être con�rm�ee
avec des simulations tenant compte de la min�eralogie des sources de poussi�eres au Dernier
Maximum Glaciaire.
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Pr�esent

valeur moyenne -0.17 W.m�2

Dernier Maximum Glaciaire

valeur moyenne -0.35 W.m�2

Di��erence Pr�esent - DMG
valeur moyenne -0.18 W.m�2

Fig. 7.6 { For�cage radiatif des poussi�eres min�erales au sommet de l'atmosph�ere (en W.m�2), en
moyenne annuelle, pour le Pr�esent (en haut), pour le Dernier Maximum Glaciaire (au milieu),
et pour la di��erence (LMG-Pr�esent) (en bas).
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7.3.3 Principe d'�evaluation de l'�eventuelle r�eponse climatique

En l'absence de Mod�ele de Circulation G�en�erale, il est diÆcile de traduire l'e�et des for�cages
radiatifs sur les temp�eratures de surface, or l'objet de cette �etude est aussi d'avoir une id�ee
r�ealiste de cette r�eponse en temp�erature. Pour ce faire, je me sers donc d'un moyen indirect :
j'utilise les r�esultats de la simulation de Hewitt et Mitchell (1997), faite avec le MCG UKMO, o�u
les temp�eratures changent en r�eponse au for�cage du CO2, de la constante solaire et l'alb�edo du
sol (Figure 7.7). En faisant l'hypoth�ese que la r�eponse en temp�erature, �Ts, est proportionnelle
au for�cage radiatif, �F , il est possible de d�e�nir la sensibilit�e climatique, � (� = �Ts / �F ),
du pal�eoclimat. Cette constante de proportionnalit�e est ensuite applicable au cas des poussi�eres
min�erales en faisant une seconde hypoth�ese que la r�eponse du climat est ind�ependante de la
nature du for�cage (et en particulier de sa variabilit�e spatio- temporelle). La robustesse de cette
derni�ere hypoth�ese d�epend clairement du Mod�ele de Circulation G�en�erale que l'on consid�ere.
D'une part, en partant d'un mod�ele id�ealis�e bas�e sur le MCG du GISS, Hansen et al. (1997)
montrent que cette hypoth�ese est partiellement fausse. D'autre part, E. Roeckner (communi-
cation personnelle) trouva que la r�eponse du MCG ECHAM 4 �etait relativement insensible �a
la nature du for�cage radiatif. Dans la suite de ce travail, je consid�ere que cette hypoth�ese est
valide, mais il est donc clair que les r�esultats obtenus par la suite devront être r�e�evalu�es �a l'aide
d'un (ou de plusieurs) MCG.

Dans la suite de cette �etude, je ferai donc l'hypoth�ese que le � calcul�e par Hewitt et Mitchell
(1997) peut donner une \premi�ere approximation" de l'e�et des poussi�eres min�erales sur les
temp�eratures du climat glaciaire. Par ailleurs, a�n de couvrir toutes la gamme des �, j'utiliserai
aussi les sensibilit�es des autres MCG de PMIP (i.e. 10 mod�eles)1 (Pinot et al., 1999).

7.3.4 Le for�cage radiatif et la r�eponse climatique dans les hautes latitudes

Dans les hautes latitudes, la pr�esence d'une surface tr�es r�e
�echissante sous la couche d'a�erosols
rend le for�cage radiatif des poussi�eres positif pendant le DMG (Figure 7.6). Ce for�cage radiatif
positif est particuli�erement sensible dans les hautes latitudes de l'h�emisph�ere Nord, o�u les ca-
lottes de glace sont stables pendant toute l'ann�ee et les d�eserts abondants. Qualitativement, ces
r�esultats con�rment donc les conclusions de Overpeck et al. (1996) que les poussi�eres min�erales
peuvent, potentiellement, r�echau�er les hautes latitudes. On a �evoqu�e plus tôt que l'�etendue des
glaces de l'h�emisph�ere Nord �etait actuellement remise en cause pour l'Atlantique Nord (Wei-
nelt et al., 1997) et pour le Nord de la Sib�erie (Moller, 1999), cependant, comme on le v�eri�e
dans l'exp�erience 1 sur la Table 7.1, ces �eventuelles variations ont peu d'e�et sur les moyennes
h�emisph�eriques du for�cage radiatif.

D'apr�es la sensibilit�e climatique de Hewitt et Mitchell (1997), les for�cages radiatifs agissant
au dessus de 60ÆN (i.e., principalement la perte d'�energie �a cause de l'augmentation de l'alb�edo
de calottes de glace) valent en moyenne �19. W.m�2 et provoquent un refroidissement de �20ÆC.
Etant donn�e que le for�cage radiatif des poussi�eres diminue le for�cage de 5% au dessus de 60ÆN,
il est raisonnable de penser que le r�echau�ement dû au poussi�eres min�erales est proche de +1ÆC
dans cette r�egion. Deux raisons font penser que cette valeur est une borne sup�erieure de l'e�et
de r�echau�ement des poussi�eres dans les hautes latitudes :

{ Tout d'abord le MCG du UKMO (Hewitt et Mitchell, 1997) est un des plus \froids" dans
les hautes latitudes. En utilisant les r�eponses climatiques de tous les autres mod�eles du
projet PMIP (Pinot, 1999), on obtient une r�eponse climatique variant de 0.35 �a 1ÆC.

1On utilise les MCG dont la temp�erature oc�eanique de surface est calcul�ee de mani�ere interactive



CHAPITRE 7 : EFFET DES POUSSIERES AU DMG 119

50N50S 30N30S 15N15S Eq 90N90S
−25

−20

−15

−10

−5

0

T
 (

o C
)

−100

−50

0

50

%

−2

−1

0

1

W
.m

−
2

Poussieres

−25

−20

−15

−10

−5

0

5

W
.m

−
2

Albedo
CO2

a)

b)

c)

d)

Fig. 7.7 { (a) Di��erents for�cages radiatifs (en W.m2) agissant au Dernier Maximum Glaciaire :
l'alb�edo de la surface, la variation de l'ensoleillement, et la diminution de la quantit�e de CO2.
(b) For�cage radiatif (en W.m2) des poussi�eres min�erales sur le climat du DMG (on notera la
di��erence d'�echelle). (c) Variation (en %) du for�cage radiatif total induite par les poussi�eres
min�erales. Cette variation est donc n�egative quand les poussi�eres provoquent un for�cage n�egatif.
(d) R�eponse en temp�erature (en ÆC) du Mod�ele de Circulation G�en�erale UKMO (Hewitt et
Mitchell) aux di��erents for�cages radiatifs en l'absence de poussi�eres min�erales.
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Latitudes Cas Standard Exp�erience 1 Exp�erience 2

60ÆN-90ÆN 0.8 0.7 0.8
30ÆN-60ÆN 0.2 0.2 0.2

Equateur-30ÆN -0.5 -0.5 -0.5
Equateur-30ÆS -0.7 -0.7 -0.3
30ÆS-60ÆS 0.0 0.0 0.0
60ÆS-90ÆS 0.3 0.3 0.2

Tab. 7.1 { For�cage radiatif (i.e : DMG - Pr�esent) net au sommet de l'atmosph�ere pour di��erentes
bandes de latitudes. L'exp�erience 1 repr�esente le cas o�u les calottes de glace de l'h�emisph�ere Nord
sont r�eduites conform�ement aux �etudes de Weinelt et al. (1997) et de Moller (1999). L'exp�erience
2 repr�esente le cas o�u le panache de poussi�eres Australien (entre 60 et 180ÆE et entre 0 et 90ÆS)
est r�eduit d'un facteur 4.5 de mani�ere �a ce que les d�epôts oc�eaniques au large de l'Australie
correspondent aux observations.

{ De plus, on a clairement montr�e dans le chapitre 6 que la mod�elisation des poussi�eres at-
mosph�eriques avec les indices de r�efraction de Patterson (1981) et Volz (1973) provoquait
une nette surestimation de l'absorption d'�energie solaire par les poussi�eres. Parall�element,
�a moins d'adopter une approche \min�eralogique", ce qui parait assez diÆcile dans le cas du
DMG, ces deux indices de r�efraction sont les seuls disponibles. Or l'e�et de r�echau�ement
des hautes latitudes est uniquement dû �a cette absorption des poussi�eres dans le visible.
Dans l'�etat actuel des connaissances, il est impossible de quanti�er exactement l'e�et qu'au-
rait la min�eralogie sur ces changements de temp�erature, mais il est tr�es probable qu'elle
diminuerait encore l'e�et r�echau�ant des poussi�eres min�erales sur les hautes latitudes.

Ces r�esultats sont donc tr�es en de�c�a de l'estimation de Overpeck et al. (1996) que les
poussi�eres min�erales peuvent r�echau�er les atmosph�eres des hautes latitudes jusqu'�a 4ÆC en
moyenne annuelle. Cette �ecart entre les deux simulations provient d'une di��erence fondamentale
entre les distributions atmosph�eriques des poussi�eres. Sur la �gure 7.8, les �epaisseurs optiques
sont expos�ees en moyenne annuelle pour la simulation de Overpeck et al. (1996) et pour ce tra-
vail. Dans l'�etude de Overpeck et al. (1996), non seulement, l'�epaisseur optique des poussi�eres
dans les hautes latitudes est largement surestim�ee (Figure 7.8), mais en plus, ces poussi�eres
des hautes latitudes sont situ�ees en majorit�e au dessus de la calotte glaciaire Laurentide (donc
une r�egion de fort alb�edo), ce qui accentue leur caract�ere \r�echau�ant". Au contraire, dans la
simulation pr�esent�ee ici, les a�erosols d�esertiques sont transport�es depuis les d�eserts Arabes et
Moyen Orientaux vers le Nord-est, ce qui donne un maximum de concentrations aux hautes
latitudes au dessus de la Sib�erie, qui �etait libre de glace au DMG et donc peu r�e
�echissante.
La distribution atmosph�erique des poussi�eres ayant �et�e construite par Overpeck et al. (1996) en
faisant l'approximation d'une r�epartition uniforme de l'�epaisseur optique au dessus des zones
de d�epôt, il est sans doute raisonnable de penser que les r�esultats pr�esent�es dans ce chapitre
sont plus r�ealistes. Il est donc peu probable, comme l'ont aÆrm�e Overpeck et al. (1996), que les
poussi�eres min�erales aient contribu�e �a l'initiation de fontes massives et brusques des calottes de
glaces (�ev�enements de Heinrich).

Un b�emol doit cependant être apport�e �a cette conclusion. En e�et, de r�ecentes observations
ont r�ecemment mis en �evidence la pr�esence �eventuelle de sources de poussi�eres dans les hautes
latitudes Nord, soit par observation des loess (Beget et al., 1996), soit par l'�etude des pollens
(Tarasov et al, 1999). Cette �eventualit�e, qui n'est prise en compte par aucun mod�ele, pourrait
expliquer le d�eveloppement de panaches de poussi�eres au dessus des calottes de glace. Ces pa-
naches seraient alors intenses, locaux et contiendraient les particules d'une taille suf�sante pour
absorber beaucoup d'�energie et provoquer ainsi des r�echau�ements soudains. La quanti�cation
de ce ph�enom�ene devra être faite dans les ann�ees �a venir.
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Cette approche

valeur moyenne 0.14

Overpeck et al. (1996)

valeur moyenne 0.035

Fig. 7.8 { Epaisseur optique des poussi�eres min�erales, en moyenne annuelle pour le Dernier
Maximum Glaciaire selon l'approche pr�esent�ee dans ce chapitre (en haut) et selon l'approche de
Overpeck et al. (1996) (en bas).
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7.3.5 Le for�cage radiatif et la r�eponse climatique dans les basses latitudes

Dans les basses latitudes, les poussi�eres min�erales ont un e�et radiatif globalement n�egatif, ce
qui cache des anomalies positives au dessus des d�eserts et des anomalies n�egatives au dessus des
oc�eans. En moyenne zonale, ce refroidissement vaut �0.6 W.m�2 entre 30ÆS et 30ÆN (Table 7.1),
cependant, comme on l'a mentionn�e pr�ec�edemment, la surestimation de la source de poussi�eres
australiennes pourrait aussi amener �a une surestimation de cet e�et radiatif. A�n de quanti�er
cette surestimation, j'ai r�ealis�e une �etude parall�ele o�u les �epaisseurs optiques entre 60ÆE et
180ÆE et entre 0 et 90ÆS sont r�eduites d'un facteur 4.5 pour que les valeurs de d�epôts mod�elis�ees
soient en accord avec valeurs de d�epôts observ�ees. Ce test donne une valeur du for�cage valant
�0.4 W.m�2 entre 30ÆS et 30ÆN (voir la Table 7.1).

Appliqu�ee �a la sensibilit�e climatique trouv�ee par les mod�eles de PMIP (Pinot et al. (1999) :
de �1 �a �5ÆC degr�e de refroidissement pour un for�cage de �2W.m�2), ces for�cages radiatifs
des poussi�eres produisent un refroidissement compris entre -0.2 et -1.5ÆC entre 30ÆS et 30ÆN. Il
faut �egalement noter que les valeurs obtenues ici sont quelque peu sous-estim�ees car la prise en
compte de la min�eralogie augmenterait largement les valeurs n�egatives au dessus des oc�eans et
diminuerait les for�cages positifs au dessus des d�eserts. Sachant que les mesures les plus r�ecentes
font �etat d'un refroidissement proche de �3ÆC dans des eaux tropicales au DMG (Sonzogni et al,
1998, Farrera et al., 1999), il est probable que les poussi�eres min�erales aient largement particip�e
�a ce refroidissement.

Il est int�eressant de remarquer que la pr�esence de poussi�eres dans l'atmosph�ere au DMG
est intimement coupl�ee avec les basses temp�eratures oc�eaniques de surface et la r�eduction du
CO2 atmosph�erique. Tout d'abord, le faible niveau de CO2 au DMG contribue �a faire bais-
ser les temp�eratures par r�eduction de l'e�et de serre de ce gaz. R�eciproquement, les basses
temp�eratures augmente la solubilit�e du CO2 dans l'oc�ean, et contribuent donc, parmi d'autres
processus, �a r�eduire la quantit�e de CO2 dans l'atmosph�ere (Broecker et Henderson, 1998). De
plus, ces deux aspects contribuent tous les deux �a augmenter la quantit�e de poussi�eres dans
l'atmosph�ere : les faibles temp�eratures oc�eaniques provoquent un ralentissement du cycle de
l'eau (�evaporation/condensation) qui ass�eche les continents, tandis que la baisse du CO2 (jus-
qu'�a 185 ppmv, Petit et al., 1999) diminue la productivit�e primaire continentale, et donc la
couverture v�eg�etale des zones �erodables (Mahowald et al., 1999). A leur tour, les poussi�eres
min�erales ont un for�cage radiatif n�egatif qui diminue la temp�erature des oc�eans, mais elles sont
est �egalement responsables d'une augmentation de la productivit�e primaire oc�eanique par fer-
tilisation des eaux par le fer et donc d'une baisse de la quantit�e de CO2, (Martin, 1990). Il est
donc possible que la temp�erature de l'oc�ean, le CO2 atmosph�erique et la quantit�e de poussi�eres
permettent de maintenir le syst�eme climatique dans un des �etats (m�etastable) glaciaires (selon
les m�ecanismes �evoqu�e plus haut) ou inter-glaciaires (en inversant tous les m�ecanismes), dans
lesquels la Terre s'est fr�equemment trouv�ee pendant les derniers 420,000 ans (Petit et al., 1999).
Bien sûr, cette vision sch�ematique des choses devra, �a terme, être v�eri��ee par le biais d'un
Mod�ele de Circulation G�en�erale.

7.4 Conclusions et perspectives

7.4.1 Conclusions de ce chapitre

Dans ce chapitre, le mod�ele o�-line pr�esent�e dans les chapitres pr�ec�edents a �et�e appliqu�e
au climat du Dernier Maximum Glaciaire (DMG). A�n d'avoir une approche coh�erente, j'ai
adopt�e les mêmes m�ethodes pour simuler les poussi�eres min�erales au Pr�esent et au DMG, cette
d�emarche se faisant souvent au d�etriment de la simulation \actuelle".
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La partie \transport", r�ealis�ee par Mahowald et al. (1999), donne pour le climat actuel des
champs de concentrations de poussi�eres min�erales acceptables dans l'optique d'une comparaison
avec les champs de poussi�eres au DMG. La comparaison des d�epôts de poussi�eres dans les glaces
ou dans les oc�eans montrent que la simulation au DMG est satisfaisante, except�ee au large de
l'Australie o�u la quantit�e d'a�erosols est surestim�ee.

La partie \radiative", pr�esent�ee dans ce chapitre, est faite de la même mani�ere que pr�ec�e-
dement dans cette th�ese �a l'exception des indices de r�efraction qui sont ceux de Patterson (1981)
et Volz (1973) faute d'une description correcte de la min�eralogie des sols au DMG. Les cartes
d'alb�edo des sols sont calcul�ees par le mod�ele BIOME 3 pour le Pr�esent et le DMG. Les deux
principaux r�esultats de cette simulation sont : 1) que le r�echau�ement de l'atmosph�ere provoqu�e
par les poussi�eres dans les hautes latitudes n'est pas suf�sant pour expliquer la fonte massive des
calottes de glace (sauf dans le cas de sources locales tr�es importantes), et 2) que les poussi�eres
agissent en synergie avec le CO2 pour maintenir le syst�eme dans son �etat glaciaire.

7.4.2 D�eveloppements futurs

La simulation du cycle atmosph�erique des poussi�eres min�erales au Dernier Maximum Gla-
ciaire est toujours limit�ee par un certain nombre de diÆcult�es :

Tout d'abord, la formulation des sources de poussi�eres pour le DMG n'est pas encore
compl�etement satisfaisante. D'un cot�e, les �emissions du continent australien sont largement
surestim�ees, de l'autre, celles des d�eserts asiatiques sont plutôt sous estim�ees. Deux raisons sont
susceptibles d'expliquer cette limitation du mod�ele. Soit les vents du DMG sont mal reproduits
par le MCG ECHAM- la forte non-lin�earit�e du mod�ele d'�erosion des sols pouvant ais�ement ex-
pliquer qu'une petite erreur sur les vents entrâ�ne une forte erreur sur les �emissions. Il serait
donc pro�table que l'on puisse, �a terme, inter-comparer les mod�eles d'�emissions de poussi�eres
pour le DMG, par exemples �a l'aide de deux GCM dont on sait que les vents au DMG sont
tr�es di��erents (ECHAM et LMD). Soit l'approche simpliste de la vitesse seuil d'�erosion des sols
et la calibration du facteur d'�emission sur les �emissions globales sont inadapt�ees aux d�eserts
australien et asiatique. A l'heure actuelle, deux techniques semblent possibles pour am�eliorer ce
point.

{ Si on consid�ere que la majeure partie de l'incertitude sur les d�epôts de poussi�eres repose
sur la param�etrisation de la source, il est possible d'\inverser" les facteurs d'�emissions
de poussi�eres �a partir des mesures de d�epôts. Ce travail, qui est fortement limit�e par la
disparit�e de ces mesures de d�epôts, a �et�e r�ealis�e par Reader et al. (1999) avec le mod�ele
du CCCMA, et est �egalement en cours avec le mod�ele TM 3 (Mahowald, 1999, commu-
nication personnelle). Cette technique d'inversion est certainement tr�es prometteuse mais
se heurte �a deux principales diÆcult�es. Tout d'abord, les champs de vents du DMG sont
suf�samment di��erents entre les mod�eles pour que les r�esultats d�ependent beaucoup du
mod�ele de transport utilis�e. De plus, une telle technique est inadapt�ee pour reproduire
l'aspect morcel�e des �emissions dans l'espace et dans le temps, comme par exemple les
�emissions locales au pied des calottes de glaces.

{ Il serait �egalement possible d'envisager une approche \physique" des �emissions de poussi�eres
si on acquerrait une connaissance suÆsante des propri�et�es des sols au Dernier Maximum
Glaciaire. Des travaux se d�eveloppent actuellement dans cette direction (Roelandt, com-
munication personnelle), cependant, �a ma connaissance, aucun r�esultat satisfaisant n'a
encore �et�e obtenu.

Dans un second temps, les r�esultats de ce chapitre devront être num�eriquement con�rm�es
avec l'aide d'une approche min�eralogique du transport des poussi�eres. Le principal obstacle �a ce
travail est l'absence d'informations sur la min�eralogie des sols au Dernier Maximum Glaciaire.
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L'hypoth�ese la plus simple serait sans doute de consid�erer que la composition des sols d�esertiques
n'a pas vari�e pendant les 21,000 derniers ans, ce qui doit être partiellement vrai car la nature
des roches m�eres n'a pas chang�e. Il est cependant clair que la quantit�e d'h�ematite pr�esente dans
le sol, et surtout son �etat de m�elange avec les autres min�eraux, est directement d�ependante
des conditions climatiques. Or on a vu pr�ec�edemment que cette quantit�e d'h�ematite contrôle en
grande partie les propri�et�es optiques des poussi�eres min�erales. L'�etude de la quantit�e d'h�ematite
pr�esente dans les sols au Dernier Maximum Glaciaire est donc une �etape indispensable �a la
quanti�cation de l'e�et climatique des poussi�eres �a cette �epoque.



Annexe A

Variables

Symbole utilis�e Description de la variable

A Att�enuation de la force du vent par les �el�ements non �erodables, sans unit�e
(�equation 2.2)

Aj Amplitude des oscillateurs di�electriques utilis�es pour mod�eliser les indices
de r�efraction, en s�2 (�equation 3.1).

� Exposant pour la loi de Junge, sans unit�e (�equation 2.4).
� Fraction de di�usion arri�ere, sans unit�e (paragraphe 2.6.1.
C (parfois C(r)) Facteur d'�erosion des sols, en g.s2.cm�5 (�equation 2.1.
Ch Pigmentation d'un sol dans la classi�cation de Munsell, sans unit�e (par-

tie 4.2.3).
�, �1, �2 Constante di�electrique r�eduite d'un milieu : � = �1 - i.�2, sans unit�e

(�equation 3.1).
�, �j Fr�equence �electomagn�etique, fr�equence de r�esonnance electromagn�etique,

en Hz, (�equation 3.1).
F , Fi, Fa For�cage radiatif au sommet de l'atmosph�ere, for�cage instantan�e, for�cage

ajust�e, en W.m�2.
g Param�etre d'asym�etrie des a�erosols, sans unit�e (partie 2.6.1).

 E�et de l'encoûtement des sols sur les vitesses seuil d'�erosion, sans unit�e

(�equation 2.2).
� Flux horizontal de poussi�eres min�erales au sol, en g.cm�1.s�1 (Figure 2.2).
h Humidit�e du sol, di��erentes unit�es possibles (�equation 2.2).
Hu Teinte d'un sol dans la classi�cation de Munsell, sans unit�e (partie 4.2.3)
IA Indice a�erosol indiqu�e par le satellite TOMS. En fait, une att�enuation du

rayonnement ultraviolet, sans unit�e (Chapitre 5).
J Constante de normalisation pour la loi de Junge, sans unit�e (�equation 2.4)
k Opacit�e infrarouge des a�erosols (rapport entre leur extinction dans l'in-

frarouge et leur extinction dans le visible), sans unit�e (Chapitre 3).
� Longueur d'onde du rayonnement �electromagn�etique (en nm ou en �m)
� Sensibilit�e climatique au for�cage radiatif, en ÆC.W�1.m2 (partie 7.3.3).

�a suivre
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Symbole utilis�e Description de la variable

M Contenu int�egr�e en a�erosols, en g.m�2.
m(�) Indice de r�efraction d'un milieu : m(�) = n'(�) - i.n"(�), sans unit�e
� Cosinus de l'angle solaire (sans unit�e) .
N(r), ni(r) Distribution globale (ou partielle) de la taille des particules, sans unit�e

ou en particules.m�3 (voir en particulier le chapitre 2).
n0(�) Partie r�eelle de l'indice de r�efraction, en fait rapport entre la vitesse

de la lumi�ere dans le mat�eriau et la vitesse de la lumi�ere dans le vide,
sans unit�e.

n00(�) Partie imaginaire de l'indice de r�efraction, en fait absorption du rayon-
nement au sein du mat�eriau, sans unit�e.

�1, �2 Param�etres de la loi Gamma, sans unit�e (�equation 2.6).
P (�) Fonction de phase (intensit�e de la di�usion dans la direction �), .
pi Proportion massique d'un min�eral dans un m�elange, sans unit�e

(�equation 3.3).
Psn P�eriode de s�echeresse n�ecessaire avant qu'un sol soit �erodable, en jours

(�equation 5.2).
	 Flux vertical de poussi�eres min�erales au sol, i.e quantit�e de poussi�eres

inject�ee dans l'atmosph�ere, en g.cm�2.s�1 (�equation 2.1).
Qext, Qdif , Qabs Facteurs d'extinction, de di�usion, d'absorption, sans unit�e

(�equation 2.9).
Qtot Quantit�e de poussi�eres �emise annuellement, en Tg.an�1 (para-

graphe 5.3.3).
RR Rapport de rougeur d'un sol (�equation 4.1).
Rs, Rv, Rl, Rg, Ro Alb�edo de la surface, de la v�eg�etation, de la liti�ere, de la glace et de

l'oc�ean, sans unit�e (partie 2.7).
r Rayon des particules, en �m (r est �egalement utilis�ee pour donner le

coeÆcient de corr�elation entre deux jeux de donn�ees, sans unit�e)
reff Rayon eÆcace d'une population de particules, en �m (Table 2.2).
rc Rayon critique d'une population de particules, i.e. rayon pour lequel

son for�cage radiatif au sommet de l'atmosph�ere devient nul, en �m
(paragraphe 2.8.1).

� Densit�e des particules (en kg.m�3).
S(�) Intensit�e du spectre electromagn�etique �a la longueur d'onde �, en

W.m�2.�m�1.
�0 (�g) Ecart type arithm�etique (ou g�eom�etrique) des distributions en taille

des particules, sans unit�e. Notons que plusieurs auteurs donne �0 en
�m, ce qui est inexact.

� Section des particules, en m2 (�equation 2.9).

�a suivre
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Symbole utilis�e Description de la variable

�ext, �dif , �abs, �emi Section eÆcace d'extinction, de di�usion, d'absorption et d'�emission,
en m2 (�equation 2.9).

��ext Extinction sp�eci�que des particules, en m2.g�1 (�equation 2.14).
Ts (Toce) Temp�erature de la surface (de l'oc�ean) en (ÆK).
� (��) Epaisseur optique des a�erosols (pour la longueur d'onde �), sans unit�e

(�equation 2.14).
� Angle solaire (en radians).
u,u� Vitesse du vent �a 10 m�etres, vitesse de friction du vent, en m.s�1

(�equation 2.1).
useuil (u

�

seuil) Vitesse seuil d'�erosion �a 10 m�etres (et de friction) �a partir de laquelle
l'�erosion �eolienne commence, en m.s�1 (�equation 2.1).

V a Intensit�e de la coloration d'un sol dans la classi�cation de Munsell,
sans unit�e (partie 4.2.3).

!� Alb�edo de di�usion simple (�eventuellement �a la longueur d'onde �),
sans unit�e (partie 2.6.1)

!c Alb�edo de di�usion simple pour lequel le for�cage radiatif au sommet
de l'atmosph�ere est nul, sans unit�e (paragraphe 2.8.1).

x Param�etre de taille des particules, x = 2�r=�, sans unit�e (para-
graphe 2.6.1).

z0 Hauteur de rugosit�e des surfaces �erodables, en m (�equation 2.2.
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Annexe B

Acronymes

Acronyme utilis�e Description

BDMSA Base de Donn�ees sur la Min�eralogie des Surfaces Arides (voir chapitre 4)
CEPMMT Centre Europ�een de Pr�evision M�et�eorologique �a Moyen Terme (voir

ECMWF)
CMS Carte Mondiale des Sols, �edit�ee par la FAO.
DIRTMAP Dust Indicator and Records of Terrestrial and Marine Paleoenvironments

(voir le chapitre 6).
ECHAM European Climate Model HAMbourg. MCG de l'institut Max Planck, �a

Hambourg
ECMWF European Center for Medium range Weather Forecast
EMT E�ective Medium Theories ou Th�eories du Milieu E�ectif (voir la partie

3.4.1).
FAO Food and Agriculture Organization
GISS Goddard Institute of Space Science (NASA, New-York). Terme d�esignant

aussi leur MCG
GSFC Goddard Space Flight Center (NASA, Greenbelt)
IAAC Institut f�ur Anorganische und Angewandte Chemie (Universit�e de Ham-

bourg)
LISA Laboratoire Interuniversitaire des Syst�emes Atmosph�erique (Cr�eteil)
LITE Lidar In space Technology Experiment.
LMD Laboratoire de M�et�eorologie Dynamique (Paris). Terme d�esignant aussi

leur MCG
LOA Laboratoire d'Optique Atmosph�erique (Lille)
LSCE Laboratoire des Sciences du Climat et de l'Environnement (Saclay)
MCG Mod�ele de Circulation G�en�erale (mod�ele num�erique de calcul climatique)
MPI Max Planck Institut (par d�efaut, le MPI Meteorlogie de Hambourg)
NASA North American Space Agency. Agence spatial am�ericaine
NCAR National Center for Atmospheric Research. Centre de recherche clima-

tique am�ericain
PICASSO-CENA Path�nder Instruments for Cloud and Aerosol Spaceborne Observations-

Climatologie Etendue des Nuages et des A�erosols
SOTER SOils and TERrain Database. Projet IGBP d'uni�cation des donn�ees

p�edologiques
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Acronyme utilis�e Description

TMM Table Min�eralogique Moyenne (voir le chapitre 4) table donnant la com-
position min�erale moyenne de chaque type de sol

TOMS Total Ozone Mapping Spectrometer. Instrument satellitale d�edi�e �a la
mesure de l'ozone, mais aussi utilis�e pour les a�erosols absorbants

UGAMP
UNESCO United Nations Educational, Social and Cultural Orgnaization
USDA United States Department of Agriculture
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