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Résumé

Le travail de these s’est organisé autour de l'application de l'algorithme de télédétection des
aérosols au-dessus des terres émergées développé pour le capteur ENVISAT/MERIS sur une base
de données du capteur SeaSTAR/SeaWiFS. La télédétection des aérosols au-dessus des terres
émergées est basée sur la détection des cibles de végétation sombre dans le bleu et le rouge (DDV)
a 'aide d’un seuil sur 'ARVI. Le point critique de I'algorithme est la faible couverture du produit
aérosol (inférieure a 2% des terres émergées). Pour remédier a cette faible couverture, le concept
de DDV a été étendu a des surfaces plus brillantes appelées LARS. La réflectance des LARS est
modélisée grace a la linéarité de la réflectance de surface en fonction de 'ARVI. Une étude
statistique sur les données SeaWiFS basée sur ’homogénéité spatiale des aérosols sur ces petites
sous scénes a permis de confirmer le nouveau modele établi par HYGEOS sur les données MERIS.
La comparaison des produits aérosols SeaWiFS avec les données photométriques du réseau
AERONET montre une bonne inversion des épaisseurs optiques des aérosols dans le bleu et une
surestimation des épaisseurs optiques des aérosols dans le rouge. Nous avons maintenant un
produit aérosol opérationnel sur les données SeaWiFS. Dans le cadre de deux projets européens,
nous avons été amenés a appliquer l'algorithme de télédétection des aérosols au-dessus des terres
émergées. Le projet EXPER/PF porte sur la qualité de l'air et la possibilité de conversion des
épaisseurs optiques des aérosols en mesure de « Particulate Matter » a 'aide d’une large base de
données sur les particules et des données auxiliaires. Le projet SISCAL concerne la « couleur de
I'eau » et lapplication de la télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées dans une
approche innovante des corrections atmosphériques au-dessus des eaux intérieures.

Abstract

This work is organized on the application of the aerosol remote sensing over land algorithm
developed for the ENVISAT/MERIS sensor on a large database of SeaSTAR/SeaWiFS sensor. The
aerosol remote sensing over land is based on the DDV (Dense Dark Vegetation) detection selected
with the ARVI thanks to the darkness of the DDV in the blue and the red. The critical point of the
algorithm is the weak coverage of the aerosol product (around 2% of the land). To fix this
coverage problem, the DDV concept has been extended to brighter surfaces called LARS (Land
Aerosol Remote Sensing). The LARS reflectance is modelized thanks to the linearity between the
surface reflectance and the ARVI. A statistical study based on the aerosol spatial homogeneity over
small SeaWiFS subscenes allows confirming the new model established by HYGEOS on MERIS
data. The comparison of the SeaWiFS aerosol product with AERONET data shows a good retrieval
of the aerosol optical thickness in the blue and an overestimation of the aerosol optical thickness
in the red. Now, we have an operational aerosol product with SeaWiFS. In the frame of two
European projects, we applied the aerosol remote sensing over land algorithm. The EXPER/PF
project relies on air quality and the possibility of the conversion of the aerosol optical thickness
into PM with the help of a large database on particles and auxiliary data. The SISCAL project relies
on the “water color” and the application of the aerosol remote sensing over land for an innovative
approach of the atmospheric correction over inland waters.
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Introduction générale

Les aérosols troposphériques jouent un role clé dans le fonctionnement du systeme climatique terrestre.
Plus de trois milliards de tonnes de particules sont injectés chaque année dans l'atmosphere par des
processus naturels ou par les activités humaines. Les aérosols absorbent et/ou diffusent une partie des
rayonnements solaires et telluriques (effet direct), interviennent dans la formation des nuages et influencent
leur durée de vie et leurs propriétés optiques de ceux-ci (effet indirect). Par ces deux effets, les aérosols
affectent de facon significative le bilan radiatif terrestre et le cycle de I'eau. A I’échelle locale, les fortes
concentrations en aérosols ont un effet négatif sur la santé. Une étude de I'Institut National de Veille
Sanitaire (INVS) montre que pour une concentration de 5 pg/m3 de particules en suspension dans lair, le
taux de mortalité est inférieur a 20 pour 100 000 habitants. Si on double la concentration de particules, le
taux de mortalité devient supérieur a 30 pour 100 000 habitants.

La forte variabilité spatiale et temporelle des aérosols nécessite des observations globales et fréquentes (au
minimum journaliéres) de I'atmosphére. Celles-ci sont rendues possibles par la télédétection spatiale qui est
basée sur l'interprétation du spectre de la lumiére solaire réfléchie par le systéme « atmospheére-surface ». Le
point critique pour la télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées est la connaissance de la
contribution de la surface.

Le Laboratoire Interdisciplinaire des Sciences de 'Environnement (LISE) est impliqué dans la mission
MERIS depuis plusieurs années. Il a été en charge de développer l'algorithme de télédétection des aérosols
au-dessus des terres émergées. Le travail de thése s’est donc orienté sur I'évaluation et les améliorations de
lalgorithme ainsi qu’aux applications de la télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées.
L’application de l'algorithme aux données SeaWiFS, dont les caractéristiques spectrales sont proches de
celles de MERIS, était justifiée par le fait que la base de données SeaWiFS était plus importante que celle de
MERIS. Ces travaux s’inscrivent dans le cadre de projets européens qui appliquent la télédétection des
aérosols au-dessus des terres émergées, a la qualité de l'air et aux corrections atmosphériques au-dessus des
eaux intérieures.

Le premier chapitre rappelle les bases de 'optique atmosphérique et les définitions des grandeurs qui
vont permettrent de formuler le signal au sommet de l'atmosphére. Les différentes méthodes de
télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées sont introduites et les produits officiels sur les
aérosols fournis par les agences spatiales sont décrits.

Le deuxiéme chapitre développe la formulation du signal dans le cadre de la télédétection des aérosols
au-dessus des terres émergées par le capteur MERIS. L’algorithme est basé sur I'inversion du signal mesuré
au-dessus des surfaces de végétation sombre (appelées DDV). La DDV est sélectionnée a 'aide d'un seuil sur
un indice spectral, TARVI. La réflectance de la DDV dans le bleu et dans le rouge étant connue, la
caractérisation des aérosols est donnée par une information sur I’abondance (l’épaisseur optique) et une
information sur la granulométrie (la dépendance spectrale des épaisseurs optiques). Les détails de
l'algorithme appliqué au capteur SeaWiFS et I'évaluation des produits aérosols réalisée a I'aide de données
photomeétriques in situ sont reportés. L’évaluation des produits aérosols SeaWiFS confirme les limitations de
l'algorithme et la nécessité d’introduire un nouveau modéle de réflectance de surface.

La principale limitation de I'algorithme est la faible couverture de la DDV au seuil nominal ’ARVI. Pour
augmenter cette couverture, I'idée est d’étendre le concept de DDV a des surfaces plus brillantes (appelées
LARS) en diminuant le seuil d’ARVI. La caractérisation des aérosols est alors possible grace a la linéarité
entre les réflectances de surface dans le bleu et le rouge et TARVI. Un nouveau modéle de réflectance de
surface est alors nécessaire. Il est représenté par une réflectance DDV au seuil nominal d’ARVI et la pente de
la réflectance de surface en fonction de I'ARVI. Le troisieme chapitre décrit le nouveau modele de



réflectance de surface pour MERIS. Deux études, une sur SeaWiFS basée sur I’homogénéité spatiale des
aérosols, l'autre sur MERIS et des mesures photométriques, permettent de définir un nouveau modele de
réflectance de surface.

Le quatrieme chapitre est une application de la télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées a
la qualité de l'air. Cette application rentre dans le cadre du projet européen EXPER/PF qui tente de corréler
les mesures optiques et les mesures gravimétriques de la densité de particules au sol appelées PM (Particulate
Matter), qui sont les mesures standard de particules des réseaux de la qualité de I'air. Pour cela une large base
de données a été développée. Cette base contient des produits satellitaires et des mesures de PM. Une
approche statistique, qui prend en compte les données météorologiques, montre la possibilité de
cartographier les PM depuis I'espace.

Le dernier chapitre est une approche originale des corrections atmosphériques au-dessus des eaux
intérieures. Cette approche est motivée par les problemes de corrections atmosphériques des algorithmes
classiques pour la couleur de I'eau. Ces algorithmes se basent sur ’hypothese que I'eau est optiquement noire
dans le PIR. Or pour les eaux intérieures de fortes turbidités ce n’est pas le cas. Le signal sortant de ’eau dans
le PIR est alors interprété comme du signal atmosphérique. Ce surplus de signal atmosphérique dans le PIR
est propagé dans le visible et entraine une sous estimation du signal sortant de I'’eau dans le bleu. Notre
approche est basée sur la correction du signal mesuré au-dessus des eaux intérieures par le signal
atmosphérique moyen retrouvé au-dessus des terres émergées entourant les eaux intérieures. Pour respecter
I'hypothése de 'homogénéité spatiale des aérosols, une contrainte est nécessaire sur la taille des images ou le
signal atmosphérique est moyenné. Cette méthode a été développée dans le cadre du projet européen
SISCAL.

-10 -



CHAPITRE 1

Généralités sur la télédétection des aérosols

1 Introduction

Ce chapitre est dédié a la formulation du signal en optique atmosphérique ainsi qu’aux outils et méthodes
de télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées. La premiére partie reprend les concepts optiques
associés a la télédétection ainsi que la formulation des interactions entre la lumiére et les composants de
latmosphere, c’est-a-dire I'absorption et la diffusion par les molécules et par les aérosols. La principale
technique de télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées est basée sur I'interprétation de la
lumiére solaire réfléchie par le systéme « atmospheére+surface ». La formulation du signal telle qu’elle est
mesurée par un satellite est alors introduite. Ce signal peut-étre simplement séparé en deux composantes,
une composante atmosphérique et une composante de surface. La deuxieéme partie introduit les différentes
méthodes pour extraire la composante atmosphérique. Les différences entre ces méthodes résident alors dans
Iestimation de la composante de surface, qui est le point clé de la télédétection des aérosols au-dessus des
terres émergées. Une fois la composante atmosphérique connue et les contributions moléculaires enlevées
(absorption gazeuse et diffusion Rayleigh), il est nécessaire de faire certaines hypotheses sur les modeles
d’aérosol afin d’en déduire les propriétés optiques. Enfin un tableau récapitulatif des produits aérosols
officiels distribués par les agences spatiales au-dessus des terres émergées est donné.

2 Le signal au sommet de 'atmosphere (signal TOA)

Dans cette partie, nous allons définir les quantités fondamentales qui sont utilisées dans la formulation
du signal mesuré par un satellite au sommet de I'atmospheére. Ce signal est un champ radiatif transporté
entre la source d’émission (le Soleil) et le récepteur (le satellite). Le signal mesuré par le satellite est décrit
par I'équation de transfert radiatif qui gouverne le champ radiatif dans le milieu atmosphérique qui absorbe,
émet et diffuse la radiation. L’atmosphere terrestre est composée dune part de gaz en quantité quasi-
constante (principalement di-azote N2 et di-oxygéne Oz2), d’autre part de gaz en quantité variable dans le
temps et 'espace (vapeur d’eau H20, ozone Os) et enfin de particules solides et liquides telles que des
aérosols, des gouttelettes d’eau et des cristaux de glace.

2-1  Définitions des grandeurs radiométriques

On se limite ici aux grandeurs optiques mesurées dans le spectre solaire. Le domaine thermique, pour
lequel on parle de température apparente, est exclu. L’ensemble des définitions, concepts et grandeurs
monochromatiques associées utilisés en optique atmosphérique est exposé dans Deschamps et al. (1983) et
Lenoble (1993). Le flux énergétique ¢ correspond a une énergie émise, recue ou transportée par unité de
temps et s’exprime donc en watts. On définit ensuite la densité de flux énergétique F (ou flux net) comme un
flux d’énergie traversant un élément de surface élémentaire d~ (Eq. 1-1).

F= % (wm>) [1-1]

La luminance énergétique correspond au flux énergétique traversant une surface élémentaire d2, suivant
une direction & par rapport a la normale a la surface comprise dans un angle solide d2 (Fig. 1-1), et s’écrit :
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2
L= d—¢ (W.mi2 .srfl). [1-2]
dQd> cos@

Figure 1-1 : Flux énergétique traversant une surface.

On parle également de luminance énergétique monochromatique Z; (W.m2.srl.um™) :
p g getiq q M

L
dA

Dans le cadre de capteur satellitaire, en tenant compte de la réponse spectrale des filtres des instruments, il
est utile d’introduire la notion de luminance monochromatique équivalente L. Si R; est la sensibilité
spectrale du filtre :

(1-3]

[L,R,dA
B [1-4]
Y [Raz
AL

Cette luminance monochromatique équivalente sera simplement appelée luminance dans la suite. Elle
dépend des directions d’illumination et d’observation.

2-1-1 Grandeurs géométriques

Définissons les différents angles que nous allons utiliser dans le cadre du systéme « Soleil-Terre-satellite »
(Fig. 1-2).

A

YV~
<)
Pava

v

Figure 1-2 : Représentation des angles définissant la position du soleil et du satellite.

Avec les notations suivantes pour :
e Lavisée du satellite : I'angle zénithal de visée & et 'angle azimutal de visée ¢v.
e La position du soleil : 'angle zénithal solaire & et 'angle azimutal solaire ¢s.
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e la différence azimutale Ay entre les plans verticaux contenant les directions d’incidence (plan
solaire) et d’observation.

On emploie généralement les cosinus des angles zénithaux notés s et i, soit :
/us,v = COS(HS,V) [1_5]

Avec ces notations, la masse d’air m qui correspond au trajet direct de la radiation entre le Soleil et le
capteur est donnée par :

1 1

m=—-+—
M, H, [1-6]

Nous définissons ensuite 'angle de diffusion & comme étant I'angle entre la direction du rayon incident
solaire et la direction d’observation.

Figure 1-3 : Convention des vecteurs d’illumination S et d’observation V' pour le calcul de I'angle de diffusion @.

La convention des vecteurs d’illumination S et d’observation ¥ donne Pexpression de @ en fonction des
angles &, G- et Ap=@v-ps, soit :
cos(@) = 005(9S )cos(eV ) + sin(eS )sin(ev )cos(A(p) [1-7]

L’angle de diffusion est alors égal a 0° en diffusion avant et est égal a 180° en rétrodiffusion.

2-1-2 La réflectance bidirectionnelle

Dans le systéme « Soleil-Terre-satellite », on appelle £s'éclairement solaire qui représente le flux solaire
arrivant au sommet de l'atmospheére par unité de surface. La réflectance bidirectionnelle est alors définie
comme le rapport du flux réfléchi sur le flux incident. La réflectance bidirectionnelle au sommet de
l'atmosphere pro4, qui dépend de la géométrie d’illumination et d’observation, s’écrit alors :

Proa(05,0,,Ap) = 14 (65.6,-00)
UsEg . [1-8]
Dans le cas d’une surface lambertienne, c'est-a-dire une surface qui réfléchit la lumiere de fagon isotrope, la
réflectance bidirectionnelle est constante et ne dépend donc pas des directions d’incidence et de réflexion.
Dans la suite, le terme bidirectionnel sera omis.

2-1-3 La transmission et I’épaisseur optique

Au passage d'un milieu, un champ radiatif de luminance L est soumis a des pertes par extinction. Ces
pertes sont décrites par la loi de Lambert qui s’écrit :

dL =—o,Ldx, [1-9]
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ou e est le coefficient d’extinction du milieu et dx représente la distance parcourue par la radiation. L’unité
du coefficient d’extinction est donc le m!. On définit la transmission directe sur le trajet total :

t, = exp(—jagdx). [1-10]
Dans le cas de I'atmosphere, on considere que le coefficient d’extinction ne dépend que de I'altitude z Entre
le sommet de 'atmospheére et le sol, on définit 'épaisseur optique totale 7par :

= jwl o, (z)dz [1-11]

Cette épaisseur optique totale est donc sans dimension. En appliquant ’hypothése d’une atmosphére plane-
paralleéle et homogene, la transmission directe dans la direction du Soleil s’écrit alors :

ZD(es):exp -=
Hs ). [1-12]
Le phénomeéne d’extinction représente l'atténuation totale de I'énergie solaire dans I'atmosphére. On
distingue dans cette atténuation les pertes par absorption simple (caractérisées par un coefficient
d’absorption o2) et les pertes par diffusion (caractérisées par un coefficient de diffusion os) dans d’autres
directions. Le coefficient d’extinction oe étant égal a la somme des coefficients d’absorption et de diffusion.
L’albédo de diffusion simple qui caractérise I’absorption s’écrit alors :

@, =—*. [1-13]
O

e

L’albédo de diffusion simple est compris entre 0 et 1. Pour caractériser les pertes par diffusion, il est
nécessaire d’introduire la fonction de phase, notée P. La fonction de phase représente la probabilité de
diffusion d'un photon dans une certaine direction par rapport a sa direction d’incidence. La fonction de
phase, caractéristique d'un type de diffuseur () & une longueur d’onde donnée, dépend de l'angle de
diffusion @ et sera notée Pi(®). Les différents constituants de 'atmosphere (molécules, aérosols, gouttelettes
d’eau et cristaux de glace) ont tous des propriétés de diffusion et d’absorption de la lumiére. Les propriétés de
diffusion et d’absorption des gouttelettes d’eau et des cristaux de glace ne sont pas abordées dans ce travail
(observation en ciel clair).

2-2  Les principales méthodes de télédétection des aérosols

Une étude sur la télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées (Ramon et al., 1999) donne les
principales méthodes de télédétection depuis 'espace :

e L’extinction solaire : la méthode de mesure de l'extinction solaire (c'est-a-dire la mesure de
Patténuation par visée directe du Soleil) permet surtout I'étude des aérosols stratosphérique par
visée au limbe.

e L’infrarouge thermique : cette méthode utilise '’émission thermique de la Terre et des particules.
Son principal avantage est la possibilité de réaliser des mesures de nuit. Cette méthode a permis
par exemple, de suivre le cycle journalier des aérosols désertiques (Legrand et al., 1988).

e La rétrodiffusion de la lumiére solaire : cette méthode est basée sur la mesure du signal solaire
réfléchi et/ou diffusé par le systéme « Terre-atmospheére ».

Toutes ces méthodes sont dites passives. A cela, on peut ajouter la méthode active plutdt récente qui
consiste en l'utilisation d'un lidar et qui permet surtout d’obtenir des informations sur le profil vertical des
aérosols (Kaufman et al., 2003). La méthode la plus répandue pour la télédétection des aérosols est la
méthode en rétrodiffusion. Elle mesure la lumiére solaire réfléchie par le systéeme Terre-atmosphere (voir
Fig. 1-4). En rétrodiffusion, la luminance aux courtes longueurs d’onde détectée par un satellite est ainsi
composée de la radiation diffusée par 'atmospheére dans la direction du capteur (1) et de la radiation solaire
réfléchie par la surface de la Terre (2). En fait, ces deux termes résultent a leur tour de différentes
contributions qui sont représentées schématiquement sur la figure (1-5).
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1: signal atmosphérique

2: contribution de la surface

{3

1
\\\\\/// A
atmosphére

S S/

surface

Figure 1-4 : Contributions au signal en rétrodiffusion.

Lorsqu'un capteur regarde un pixel a la surface de la Terre, il voit différentes contributions au signal
mesuré. Tout d’abord au premier ordre, le capteur voit la contribution du pixel et la contribution de la
lumiére diffusée a travers une seule rétrodiffusion dans I'atmosphére. Au second ordre, le capteur voit la
lumiere diffusée par une série de diffusion (en avant et en arriere) dans l'atmosphére et les effets
d’environnement. Ces différentes origines de la lumiére captée par un satellite doivent étre prises en compte
dans la modélisation du signal afin d’en extraire de la maniére la plus précise la quantité recherchée (King et

al., 1999).
\ contribution du pixel

luminance atmosphérique

SATELLITE

SOLEIL

. absorption

SURFACE DE LA TERRE
Figure 1-5 : Schéma des différentes contributions au signal mesuré en rétrodiffusion
(d’aprés Deschamps et al., 1983)

- 15 -



2-3  La formulation du signal TOA en ciel clair

Le signal mesuré au sommet de 'atmospheére peut étre prédit par l'utilisation d'un code de transfert
radiatif. Parmi les codes les plus répandus on peut citer MODTRAN4 (Anderson et al., 2000), les OS (Deuzé
et al., 1989) ou MOMO (Fell et Fischer, 1995). Dans notre cas, nous avons opté pour le code de transfert
radiatif des OS, qui est une méthode basée sur les ordres successifs de diffusion. Cette méthode consiste a
résoudre 'équation de transfert radiatif développée en série de Fourier. L’atmosphére est considérée comme
plane-paralléle et homogéne. Elle est divisée en sou-couches de méme épaisseur optique et I'intégration
angulaire s’effectue grice a une quadrature de Gauss (a 24 angles vers le haut et vers le bas).

La formulation du signal TOA est basée sur le code 5S (Tanré et al., 1990). Une version plus récente
appelée 6S (Vermote et al, 1997) est accessible gratuitement sur Internet (www-loa.univ-
lille1.fr/SOFTWARE/Msixs/msixs_gb.html). Le code 6S est un code qui simule la luminance réfléchie par le
systéme « atmosphere-Terre-atmospheére » telle que la mesure un satellite observant la Terre illuminée par le
Soleil. Cette luminance dépend donc de la surface mais aussi des 2 principales interactions avec
Patmosphere, absorption et la diffusion par les molécules et les aérosols. Les principales améliorations du
code 6S sont la précision du calcul de la diffusion moléculaire, la possibilité de comparer des données
satellitaires & des mesures aéroportées, et de prendre en compte les effets directionnels de la surface.

Dans le cas d’une surface lambertienne, la réflectance au sommet de 'atmospheére selon 6S, pros, s’écrit :

1%
pTOA :Tg patm +T(1u5)ﬁT(/uV) ’ [1_14]

atml~— g

e  T:estla transmission due aux seuls gaz absorbants pour une double traversée de 'atmosphére (trajet
Soleil-surface-satellite). Elle dépend de la masse d’air et de 'abondance des gaz absorbants.

®  pam est la réflectance atmosphérique, c’est-a-dire le signal mesuré par le satellite si le sol est non
réfléchissant. Elle dépend des conditions géométriques d’illumination et d’observation et des
constituants de 'atmosphere (molécules et aérosols).

o T{us) et T(uv) sont les transmissions atmosphériques, descendante et montante, respectivement.
Elles tiennent compte des aérosols et des molécules, hors absorption gazeuse, et se décomposent en
un terme diffus #4(@) qui correspond aux photons ayant été diffusés au moins une fois sur le parcours
et d’'un terme direct ¢p(4) (Eq. 1-10),

e g est la réflectance de surface,

e sumest I'albédo sphérique de I'atmospheére (rapport entre le flux renvoyé par I'atmosphére et un flux
incident isotropique).

La réflectance atmosphérique, qui serait le terme observé au niveau du satellite si le sol était noir, peut se
décomposer en premiére approximation comme la somme de deux termes : un terme moléculaire appelé
réflectance Rayleigh et noté pz, et un terme aérosol appelé réflectance des aérosols et noté p.. La résolution
de 'équation de transfert radiatif en approximation de la diffusion primaire et en développant au premier
terme en 7; permet d’écrire la réflectance Rayleigh sous la forme :

_4(©) [1-15]

Apg gty
ou 7z est I'épaisseur optique Rayleigh et Pz la fonction de phase Rayleigh. Avec les mémes approximations,
on peut écrire la réflectance des aérosols :

R

_#,7,5(0) [1-16]
Apg

ou 7z est I'épaisseur optique des aérosols, . leur fonction de phase et aw1’albédo de diffusion simple (Eq. 1-
13).

a
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2-4  Limitations

L’originalité de la formulation du signal au sommet de I'atmosphére de type 6S est le découplage des
effets atmosphériques pour un modéle d’atmosphére a une couche composée de molécules et d’aérosols. Les
limitations principales de cette formulation sont les géométries rasantes, les diffusions multiples et le
couplage entre I'absorption et la diffusion. Les géométries rasantes entrainent des phénomeénes de réfraction
de la lumiere que l'on ne peut plus négliger. Enfin, pour minimiser le probleme lié au couplage entre
Pabsorption et la diffusion la solution la plus simple est de se placer dans des bandes spectrales peu
contaminées par I'absorption gazeuse.

3 L’atmosphere et la réflectance des aérosols

La radiation totale (diffusée et réfléchie) mesurée au sommet de I'atmosphére est généralement exprimée
en terme de réflectance (Eq. 1-8). La réflectance au sommet de 'atmospheére est composée d’'une réflectance
atmosphérique, d’une réflectance de surface et des termes de transmission (voir Eq. 1-14). La réflectance
atmosphérique est elle-méme composée d'une réflectance Rayleigh, d’'une réflectance des aérosols et d’un
terme de couplage entre la diffusion par les molécules (ou diffusion Rayleigh) et la diffusion par les aérosols.
Cest la réflectance des aérosols qui est la quantité recherchée dans la télédétection des aérosols au-dessus des
terres émergées. Cette réflectance des aérosols dépend a chaque longueur d’onde, de I’épaisseur optique des
aérosols, de la fonction de phase des aérosols, de I’'albédo de diffusion simple et de la géométrie (Eq. 1-16).

3-1  Comment extraire la composante atmosphérique ?

Hors absorption gazeuse et en négligeant les réflexions multiples entre le sol et I'atmosphere, I'équation
(1-14) permet d’écrire plus simplement la réflectance p* appelée réflectance apparente, comme la somme de
la réflectance atmosphérique pxm et de la réflectance de surface p; atténuée de la transmission
atmosphérique totale,

p*=patm+Tatmpg’ [1_17]

ou Tum représente la transmission totale (montante et descendante, directe et diffuse).

Dans le signal mesuré par un satellite, il y a donc une compétition entre la contribution atmosphérique et
la contribution de la surface. La figure (1-6) illustre 'importance relative de la surface sur la réflectance au
sommet de I'atmospheére. Pour les surfaces sombres, l'effet est positif et donc la réflectance atmosphérique
domine le signal. Pour des surfaces brillantes, I'effet est négatif et donc C’est la réflectance de surface qui
domine. La réflectance de surface est encore plus dominante lorsque I'absorption des aérosols augmente
(diminution de wv). La réflectance atmosphérique étant surtout dépendante des aérosols, le maximum de
sensibilité de I'épaisseur optique des aérosols sur la réflectance TOA se produit au-dessus des surfaces
sombres. De plus, certaines régions, comme les déserts, ont un albédo de surface proche de la valeur critique,
définie comme la valeur de réflectance de surface pour laquelle la luminance au sommet de 'atmospheére
n’est pas directement reliée a I’épaisseur optique des aérosols.

Pour Kaufman et al. (1997), la télédétection des aérosols au-dessus des surfaces sombres est optimisée pour
les surfaces de réflectance p; < 0,06. En rétrodiffusion, il existe plusieurs méthodes de télédétection des
aérosols dans le cas de capteur passif visant la surface terrestre. Elles ont évolué avec les technologies
développées par I'industrie spatiale. On est passé de l'utilisation de plusieurs larges bandes spectrales a des
bandes spectrales plus fines en y ajoutant I'approche multi-directionnelle et la polarisation. Ces différentes
techniques sont décrites dans le paragraphe suivant.
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Figure 1-6 : Différence entre la réflectance TOA et la réflectance de surface en fonction de la réflectance de surface pour
différentes valeurs de 1 (0; 0,2 ; 0,4 et 0,6) et de o (0,81 et 0,96). La longueur d’onde est de 610 nm (d’apres Fraser et
Kaufman, 1985)

3-2  Les méthodes utilisant la réflectance dans de multiples bandes spectrales:

L’augmentation de la réflectance atmosphérique en présence d’aérosols est la caractéristique la plus
distinctive en télédétection spatiale (King et al., 1999). Une large couche d’aérosols, un événement de
poussieres désertiques ou un feu de forét peut étre facilement détectés par I'augmentation de la réflectance
dans une bande du spectre visible. En premiere approximation, la réflectance atmosphérique est uniquement
dépendante de I'épaisseur optique des aérosols (Eq. 1-16). Le principe de télédétection de I'épaisseur optique
des aérosols au-dessus des surfaces sombres est basé sur la linéarité de 'augmentation de la réflectance TOA
(pour une quantité fixée de molécules et d’ozone) avec 'augmentation de I’épaisseur optique des aérosols. En
appliquant cette linéarité a toutes les géométries, facilement représentables sous forme de tables précalculées
(appelées LUT), on peut rechercher I'épaisseur optique des aérosols qui donne la réflectance la plus proche
du signal mesuré par le satellite.

L’avantage principal des méthodes a plusieurs bandes spectrales est la possibilité d’obtenir de nouvelles
informations. Par exemple, en utilisant deux bandes spectrales suffisamment éloignées, on déduit deux
épaisseurs optiques des aérosols et on peut calculer la dépendance spectrale de I'épaisseur optique des
aérosols qui fournit une information supplémentaire sur la taille moyenne des aérosols. Un autre exemple
pour la couleur de 'eau est le coefficient € qui est un rapport de deux réflectances des aérosols en diffusion
primaire a deux longueurs d’onde. Il permet de sélectionner un modéle d’aérosols, puis de corriger toutes les
bandes du capteur SeaWiFS du terme atmosphérique (Gordon et Wang, 1994). Enfin un dernier exemple est
I'indice spectral pour les aérosols absorbants dans l'ultra-violet utilisant les bandes a 340 et 380 nm du
capteur TOMS (J. R. Herman et al., 1997).

De maniere générale, la partie la plus délicate des algorithmes de télédétection des aérosols est la
soustraction de la réflectance de surface de la réflectance apparente (Eq. 1-17), la réflectance de surface étant
beaucoup plus difficile a caractériser sur les terres émergées que sur les océans a cause de I’hétérogénéité

spatiale des surfaces terrestres.
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3-2-1 Les surfaces de végétation sombre (DDV)

La méthode de télédétection des aérosols au-dessus des surfaces de végétation sombre (appelées DDV) est
basée sur le principe de la forte absorption des pigments chlorophylliens dans les bandes spectrales du bleu
(400-500 nm) et du rouge (600-700 nm). La figure (1-7) montre les spectres de réflectance d’un sol brun (en
pointillés), de végétation standard (en trait gras) et de DDV (en trait fin). Les valeurs plus faibles de
réflectances sur tout le spectre de la DDV par rapport a la végétation standard peut s’expliquer par la
structure du couvert. En effet, les interactions multiples a 'intérieur du couvert entrainent un phénomeéne
de piégeage de la lumiere.

------ Sol brun
—/e&gétation
DDV

Réflectances de surface

Figure 1-7 : Spectres de réflectance de surface de végétation (en trait gras), d’'un sol brun (en pointillés) et de DDV (en
trait fin).

L’équation (1-17) s’écrit alors :

p*:patm +TatmpDDV’ [1-18]

ou poovest la réflectance de la DDV. Pour estimer 1'épaisseur optique des aérosols au-dessus de la DDV, la
réflectance de ces surfaces sombres doit étre estimée dans le bleu et le rouge avec une incertitude de 0,5 a
1% (Kaufman et Sendra, 1988). Cette incertitude se traduit par une erreur sur 'épaisseur optique des
aérosols de 0,05 a 0,1.

3-2-2 Laréduction de contraste

La sélection des pixels DDV est une trés bonne méthode pour interpréter le signal satellitaire en terme de
contribution atmosphérique. Cependant, dans les régions ol la couverture DDV est tres faible ou
inexistante, cette méthode ne peut-étre appliquée. Une méthode alternative, la réduction de contraste, a
alors été développée pour ces cas de figure. Sur une série temporelle, la présence d’aérosol réduit
globalement le contraste (luminance atmosphérique et éclairement au sol) et localement par les effets
d’environnement. C’est 'étude de cet effet pixel par pixel et de sa variabilité temporelle d’image a image qui
permet de caractériser les aérosols. La différence de réflectance apparente de deux pixels adjacents s’écrira a
partir de I'équation (1-17) :

Ap*=Ap,,, +AT,, p, +T,,A0, - [1-19]
On considére tout d’abord que le terme atmosphérique est le méme pour les deux pixels adjacents, soit
Aparm=0. Ensuite, une image d’une journée claire permet de connaitre la différence de réflectance de surface
(4pg). La différence de réflectance apparente ne dépend alors que de la différence de transmissions
atmosphériques ATam, qui peut-étre attribuée a une variation de la quantité d’aérosols.
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Cette méthode a été appliquée aux données TM (Tanré et al., 1988) et aux données AVHRR (Holben et
al., 1992) sur des zones arides ou le concept d’invariance de la surface est largement validé. La détermination
de la différence de réflectance de surface est un point essentiel a cette méthode. Cette détermination ne peut
étre réalisée que pour des journées tres claires, sur des surfaces temporellement invariantes. Ceci est une
tache difficile a réaliser avec des images satellites (présence de nuages, angle de visée différent a chaque prise
de vue, géolocalisation précise, etc...) qui, de plus, demande une inspection visuelle de la netteté de I'image.
De plus, la réflectance de surface dépend de ses caractéristiques bidirectionnelles et nécessite donc des
mesures dans les mémes conditions géométriques. Les nouveaux capteurs tels MODIS, MISR ou POLDER-2
permettent de déduire la réflectance de surface bidirectionnelle avec une meilleure précision que dans le
passé. La méthode de réduction de contraste pourrait alors étre appliquée a toutes les conditions
géométriques. Enfin la méthode de réduction de contraste dépend fortement de la résolution du capteur. Par
exemple, la réduction de contraste est 40 % plus faible pour un capteur a une résolution de 1 km que pour
un capteur a une résolution de 30 m (Tanré et Legrand, 1991) mais elle reste forte lorsque les conditions de
visibilité sont tres faibles.

3-2-3 Les observations multi-directionnelles

La télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées dépend fortement de la connaissance de la
surface. La réflectance de la surface peut étre soustraite par l'utilisation de mesures multi-directionnelles.
Une méthode de télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées utilisant les observations multi-
directionnelles a été développée pour le capteur MISR. L’intérét principal de ces différentes observations de
la méme scéne est une meilleure estimation de la réflectance de surface. Cette méthode est basée sur
I'interprétation du signal diffusé par les aérosols au-dessus des surfaces sombres. Le but est alors de trouver la
réflectance atmosphérique et la réflectance de surface qui minimise la différence entre le signal mesuré et le
signal simulé (Martonchik et al., 1998). Cette méthode, basée sur les surfaces sombres et donc limitée en
couverture spatiale, a ensuite été modifiée pour prendre en compte toutes les surfaces (Martonchick et al.,
2002).

Il est important de noter que les données MISR pourraient étre utilisées avec des méthodes a une seule
observation en moyennant les différentes observations. En revanche, Veefkind et al. (2000) ont développé
une méthode basée sur la double directionnalité du capteur ATSR-2 et sur l'utilisation de la bande dans le
moyen IR. La méthode est basée sur le rapport, indépendant de la longueur d’onde et notée k, entre les deux
réflectances de surface mesurées pour la visée au nadir pgnret la visée en avant pgr(avec un angle de visée de
56°). Ainsi, la réflectance de surface de la visée en avant s’écrit simplement :

P D) =kp,, (1) [1-20]

La valeur du rapport est estimée dans un premier temps dans la bande du moyen IR (a 1,6 um) ou la
contribution atmosphérique est négligée. Ensuite, en combinant les deux réflectances apparentes mesurées,
on peut, a 'aide de 'équation (1-17), faire disparaitre la réflectance de surface, soit :

Pn _patm,n — p_/' _patm,f . [1—21]
kT

atm,n atm, f

En considérant que la réflectance atmosphérique augmente avec I'épaisseur optique des aérosols, une
méthode itérative permet de retrouver les épaisseurs optiques des aérosols a trois longueurs d’onde. Enfin,
une derniére sélection est réalisée sur la dépendance spectrale des épaisseurs optiques des aérosols.

3-2-4 La lumiére polarisée

La télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées avec l'aide de la polarisation a été développée
autour du capteur POLDER. Le principe qui se cache derriere l'utilisation de la polarisation est que la
lumiére polarisée est beaucoup plus sensible a la diffusion atmosphérique qu’a la réflectance de surface (M.
Herman et al., 1997). Ainsi en lumiére polarisée, I'équation (1-17) s’écrira :

N
ppol = patm,pol + Tatmpg,pol : [1_22]

Sous I'hypotheése d’un sol lambertien, il n’y a pas de directions privilégiées et donc la contribution de la
surface est nulle en lumiére polarisée (pgpoi=0).Cependant les surfaces naturelles ne sont pas lambertiennes et
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il est nécessaire de les caractériser pour les éliminer du signal (M. Herman et al., 1997). Pour cela Nadal et
Bréon (1999) ont développé un modele de BRDF de surface a partir des signaux polarisés et multi-
directionnels dans le rouge et le PIR. Ce modéle utilise des coefficients empiriques ajustés pour différentes
classes de surfaces terrestres. La principale limitation de I'utilisation de la polarisation pour la télédétection
des aérosols est liée au fait que I'efficacité de polarisation de la diffusion atmosphérique diminue lorsque la
taille des particules augmente. De fait seules les petites particules seront détectées au-dessus des terres
émergées (Deuzé et al., 2001).

Nous avons vu précédemment que la télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées était basée
sur l'interprétation du signal mesuré par le satellite. Ce signal est composé d’un terme atmosphérique et d'un
terme de surface. Différentes méthodes permettent de soustraire le signal de surface mais il est aussi
nécessaire de connaitre la composante d’absorption gazeuse et la composante de diffusion Rayleigh afin
d’extraire du signal atmosphérique le signal des aérosols.

3-3  Soustraire la composante d absorption gazeuse et la composante Rayleigh

D’une maniere générale, on décompose les propriétés optiques de I'atmosphere en quatre termes: la
diffusion moléculaire (ou diffusion Rayleigh), I’absorption moléculaire (ou absorption gazeuse), la diffusion
des aérosols et I'absorption des aérosols. La diffusion Rayleigh s’applique a des molécules de tailles tres
inférieures a la longueur d’onde considérée. La diffusion Rayleigh est estimée par une épaisseur optique
Rayleigh (7x), qui dépend fortement de la longueur d’onde et de la pression atmosphérique, et par une
fonction de phase Rayleigh (Pz(®)) qui s’écrit d'une maniere simplifiée:

P,(®)= 72(214_ g) %(1 +cos’(0)) + 2‘155 )
ot 8=0,0279 est le facteur de dépolarisation. On retient que la fonction de phase Rayleigh est symétrique par
rapport a 90° d’angle de diffusion.

[1-23]

Dans le spectre solaire, 'absorption gazeuse est principalement due a 'oxygéne (O2), I'ozone (O3) et la
vapeur d’eau (H20). L’oxygéne est considéré comme uniformément mélangé dans I'atmosphere et ne dépend
que de la pression barométrique au sol alors que les quantités d’ozone et de vapeur d’eau varient
sensiblement de maniére spatiale et temporelle. L’absorption gazeuse est caractérisée par un terme de
transmission qui dépend du composant et de la longueur d’onde. On retiendra essentiellement que 'ozone
absorbe les rayonnements dont les longueurs d’onde sont inférieures a 290 nm ainsi qu'une partie du
rayonnement dans le rouge. L’oxygéne, quant a lui, présente une bande étroite d’intense absorption autour
de 760 nm et la vapeur d’eau absorbe une majeure partie du rayonnement solaire de l'infrarouge a

l'infrarouge thermique.

3-4  Linterprétation de la composante aérosols

, .

Les propriétés optiques des aérosols sont treés variables spatialement et temporellement. Entre I’émission
de poussiéres qui accompagne une éruption volcanique, en passant par les tempétes de sable, les feux de
foréts jusqu'aux émissions de particules dues a l'industrialisation, les propriétés optiques des aérosols sont
beaucoup plus complexes.

Les aérosols ont des origines trés diverses et des tailles comprises entre 0,01 et 100 pm (d’Almeida et al,,
1991). IIs peuvent venir de sources primaires (poussiéres désertiques, embruns marins, cendres volcaniques
et poussiéres industrielles) ou de sources secondaires par transformation gaz-particule (sulfates, composés
organiques). Certaines de ces particules sont émises par des sources naturelles et d’autres par des sources
anthropiques (Table 1-1).

La quantité annuelle émise dans 'atmospheére de particules d’origine naturelle est estimée a environ 3100
Mt/an et celle des particules d’origine anthropique a environ 450 Mt/an (Kiehl et Rodhe, 1995). Une majeure
partie des aérosols d’origine naturelle est constituée de grosses particules alors que les aérosols anthropiques
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sont principalement des particules fines. On considére généralement une variabilité spatiale a I’échelle
régionale de la plupart des aérosols due a leur faible temps de résidence dans I'atmosphére (de quelques
secondes a plusieurs jours suivant la taille). Cette variabilité spatiale peut atteindre une échelle globale dans
le cas d’éruptions volcaniques projetant des particules dans la stratosphere (les temps de résidence peuvent
étre alors d’une ou plusieurs années) ou le transport des aérosols désertiques par les masses d’air sur de tres
longues distances. Dans notre cas, nous nous sommes essentiellement focalisés sur les aérosols primaires
troposphériques au-dessus de I'Europe de I'Ouest, restreignant les différentes sources d’aérosols aux sources
régionales d’origines marines et industrielles dans la plupart des cas.

Estimated Flux (Tg yr ™)

Particle Size
Source Low High Best Category”
NATURAL
Primary
Soil dust (mineral aerosol) 1000 3000 1500 Mainly coarse
Sea salt 1000 10000 1300 Coarse
Volcanic dust - 10000 30 Coarse
Biological debris 26 80 50 Coarse
Secondary
Sulfates from biogenic gases 80 150 130 Fine
Sulfates from volcanic SO, 5 60 20 Fine
Organic matter from biogenic VOC 40 200 60 Fine
Nitrates from NO, 15 50 30 Fine and coarse
Total natural 2200 23500 3100
ANTHROPOGENIC
Primary
Industrial dust, etc. (except soot) 40 130 100 Fine and coarse
Soot 5 20 10 Mainly fine
Secondary
Sulfates from SO, 170 250 190 Fine
Biomass burning 60 150 90 Fine
Nitrates from NO, 25 65 50 Mainly coarse
Organics from anthropogenic VOC 5 25 10 Fine
Total anthropogenic 300 650 450
Total 2500 24000 3600

‘Coarse and fine size categories refer to mean particle diameter above and below | um, respectively.
Note: Sulfates and nitrates are assumed 1o occur as ammonium salts. Flux unit: Tg yr™ (dry mass).
Source: Kiehl and Rodhe (1995).

Table 1-1 : Estimation des émissions des principaux aérosols.

3-4-1 Les modéles d’aérosol

Dans I'ensemble, il est possible de classer les aérosols en différents types dans le but d’établir une
climatologie globale (d’Almeida, 1991). Plusieurs composantes de base des aérosols ont été définis (Shettle et
Fenn, 1979 ; WCP-112, 1986 ; Hess et al., 1998), les principales étant appelés « dust-like », « soot », « water-
soluble » et «sea-salt ». Les aérosols dits « dust-like » sont d’origine minérale comme les poussiéres
sahariennes, les « soot » comprennent les particules issues de la combustion de matiéres organiques
(biomasse, combustibles fossiles), les « water-soluble » correspondent aux aérosols solubles dans l'eau et
enfin les «sea-salt » correspondent aux aérosols générés dans un environnement marin. Ces différentes
composantes de base des aérosols ont permis d’établir des modeles qui sont des combinaisons de ces
différentes composantes de base suivant la situation géographique et 'importance de chaque composante.
Les principaux modeles d’aérosol sont le modele rural (« dust-like » et « water-soluble »), le modele
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continental (« dust-like », « water-soluble » et « soot »), le modéle maritime (« sea-salt ») et le modéle
désertique (« dust-like »).

3-4-2 Les propriétés optiques des aérosols

Les caractéristiques physico-chimiques des aérosols qui vont permettre le calcul des propriétés optiques
sont la granulométrie et 'indice de réfraction. Si la particule est absorbante, I'indice de réfraction n est
imaginaire et s’écrit n=m + ik, avec k négatif. Les aérosols sont généralement considérés comme sphériques
et homogenes, c'est-a-dire que 'indice de réfraction est le méme a l'intérieur de I'aérosol. Cela permet de
calculer leurs propriétés de diffusion par la théorie de Mie.

La granulométrie n1(r) représente la distribution en taille des aérosols : le nombre de particules de rayon
compris entre ret (r + dr) est n(z)dr. Plusieurs lois existent pour formuler la granulométrie. Dans ce travail
nous avons utilisé la loi de Junge (Junge, 1963) qui se définit par :

n(r)=C-r,”
n(r)=C-r

, pour r < Irmin €t [1-24]

» POUr Imin < ¥ < T'max . [1—25]
Le parametre ajustable v, ou parametre de Junge, est lié au coefficient d’Angstrom o qui exprime la
dépendance spectrale de I'épaisseur optique des aérosols, soit :

%j)) i (’%)a : [1-26]

L’épaisseur optique des aérosols étant décroissante avec la longueur d’onde, « est négatif. Nous avons alors :
v=—a+3. [1-27]
Ceci n’est vrai que si zmin = 0 et zmax—> .

La loi de Junge a I'avantage de la simplicité, car elle ne nécessite qu'un seul parametre pour décrire la
distribution en taille contrairement aux lois log-normale ou gamma-modifiée. Elle permet de définir un
modele optiquement équivalent et donc de restituer les parametres optiques des aérosols de fagon précise.
Son inconvénient majeur est qu’elle est mono-modale et qu’elle ne présente aucun effet spectral. Cette loi a
été largement utilisée pour la télédétection des aérosols (Fraser and Kaufman, 1985 ; Nakajima and
Higurashi, 1997 ; M. Herman et al., 1997). Le coefficient d’Angstrom permet d’avoir une information
supplémentaire sur les aérosols avec un a=0 pour les grosses particules et un a=-2 pour les petites particules
(Fig. 1-8).
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Figure 1-8 : Echelle de variation du coefficient d’Angstrom «.

Pour interpréter la réflectance des aérosols, il est nécessaire de connaitre I'albédo de diffusion simple,
I'épaisseur optique et la fonction de phase. En faisant des hypothéses sur la granulométrie et 'indice de
réfraction des aérosols, il est possible pour différents modeles d’aérosol de calculer la fonction de phase. La
figure (1-9) montre des exemples de fonction de phase pour différents modeles d’aérosol. On remarque la
forte pointe avant pour des faibles angles de diffusion et un minimum de la fonction de phase aux alentours
de 120°-130°.
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Fonction de phase aérosol
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Figure 1-9 : Exemple de fonction de phase des aérosols pour 3 modeles.

3-5  Que peut-on caractériser depuis I'espace?

La caractérisation des propriétés optiques des aérosols depuis 'espace est un probléme encore ouvert et
dépend essentiellement des objectifs que 'on veut atteindre. D’une maniére générale, depuis I'espace, on
peut obtenir une information sur I'abondance des aérosols par I'intermédiaire de leur épaisseur optique et
une information sur leur taille par le coefficient d’Angstréom. Le paragraphe suivant donne une vue compléte
des capteurs fournissant a I’heure actuelle des produits officiels « aérosols ».

3-6  Les produits aérosols officiels sur les terres émergées

Comme nous I'avons vu précédemment, plusieurs méthodes de télédétection des aérosols au-dessus des
terres émergées existent et toutes ces méthodes présentent des avantages et des inconvénients. Ces
différentes méthodes ont été développées et appliquées suivant les caractéristiques techniques des capteurs.
D’un point de vue opérationnel, il n’y a que 5 capteurs qui fournissent un produit officiel « aérosols » au-
dessus des terres émergées. La table 1-2 récapitule les caractéristiques des produits officiels « aérosols »
fournis par ces capteurs.

Les produits officiels « aérosols » au-dessus des terres émergées sont accessibles via Internet aux adresses

suivantes :
e POLDER: http://smsc.cnes.fr/POLDER/Fr/A_produits_scie.htm
e MISR: http://eosweb.larc.nasa.gov/PRODOCS/misr/products/level2. html
e MODIS: http://daac.gsfc.nasa.gov/MODIS/
e TOMS: http://toms.gsfc.nasa.gov/aerosols/aot.html
e MERIS: http://envisat.esa.int/instruments/meris
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Capteur — plateforme / Période Méthode de Résolution Produits Références

agence spatiale télédétection des = spatiale (Km)
aérosols du capteur
TOMS - Nimbus 7, 1979-2000. Absorption dans 50 7(380), HermanJ. R. et al.,
Meteor 3, ADEOS, Earth r'ov Indice 1997
Probe, QuickTOMS / Aérosol Torres et al., 1998
NASA
POLDER 1(2)-ADEOS 1 | 1996-1997 Polarisation, multi | 7 x 6 7(865), a, Herman M. et al.,
(2)/ CNES-NASDA (2003) directionnalité Indice 1997
Aérosol Deuzé et al., 2001
MODIS - Terra, Aqua / 1999-au;j. Surface sombre 0,25-1 7(550), o Kaufman et al., 1997
NASA Chu et al., 2002
MISR / NASA 2000-au;j. Surface sombre, 1,1 T(558), Martonchick et al.,
multi 1998, 2002
directionnalité
MERIS-ENVISAT / ESA | 2002-auj. Surface sombre 0,3-1,2 T(865), a Santer et al., 1999
Ramon et Santer,
2001

Table 1-2 : Récapitulatif des différents satellites qui fournissent un produit officiel « aérosols » au-dessus des terres
émergées.

3-7  Quelles validations ?

La validation des produits aérosols est une étape nécessaire a 'estimation de la qualité des produits. Cette
validation est généralement réalisée a l'aide de mesures photométriques au sol. Pour cela, le réseau
AERONET qui mesure I'épaisseur optique des aérosols et le coefficient d’Angstrom en de multiples sites du
globe et qui fournit ces produits gratuitement par Internet, est un outil de validation trés intéressant
(Holben et al., 1998). La précision des épaisseurs optiques des aérosols AERONET est inférieure a 0,01. Par
exemple, la comparaison des épaisseurs optiques des aérosols MODIS avec les données AERONET (entre
juillet et septembre 2000, soit 315 comparaisons) a montré que le produit de I'épaisseur optique des aérosols
MODIS au-dessus des terres émergées était estimé avec une erreur de Az =+ 0,05 + 0,27 (Chu et al., 2002).

Cependant, la validation des produits aérosols nécessite tout d’abord une validation des hypotheses
utilisées dans les schémas d’inversion des propriétés optiques des aérosols :

e La réflectance de surface : pour certaines méthodes la validation des réflectances de surface a
l'aide de mesure in situ pourrait étre envisagée. On peut aussi I'aborder par une correction
atmosphérique incluant les aérosols et comparer les résultats avec les valeurs des modéles.

e Les modeles d’aérosol : la validation des modeles d’aérosol est une partie trés importante car ces
modeéles fixent certaines propriétés optiques comme la fonction de phase et I'albédo de diffusion
simple.

4 Conclusion

La télédétection passive des aérosols au-dessus des terres émergées dans le spectre visible est basée sur
l'utilisation du rayonnement solaire réfléchie vers le capteur. Le signal mesuré par le capteur peut-étre
simplement séparé en trois composantes : le signal moléculaire, le signal des aérosols et le signal de la
surface. De ces trois composantes, le signal moléculaire est le plus facile a estimer car il ne dépend que de la
pression. Ainsi, le point critique de la télédétection des aérosols est I'estimation du signal de surface.
Différentes méthodes ont été développées pour estimer ce signal (surfaces sombres, polarisation de la
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lumiére et/ou observations multi-directionnelles). A partir de la composante spectrale des aérosols, on peut
déterminer deux informations, 'une sur I'abondance des aérosols reliée par 1'épaisseur optique des aérosols
et 'autre sur la taille moyenne des particules grice au coefficient d’Angstrom. Pour cela, des hypothéses sont
nécessaires sur la nature des aérosols comme la forme, la loi de distribution en taille et I'indice de réfraction.
L’algorithme MERIS de télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées est basé sur la détection de
la DDV a l'aide d’un indice spectral. Un modéle de réflectance de DDV permet d’inverser le signal mesuré
pour déterminer les propriétés optiques des aérosols. A partir du moment ou le modéle d’aérosol est fixé, la
seule inconnue est leur épaisseur optique.
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CHAPITRE 2

SeaWiFS et 'algorithme MERIS

1 Introduction

Le schéma de télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées pour MERIS est basée sur
l'utilisation de trois bandes spectrales : le bleu (412,5 et 442,5 nm), le rouge (665 nm) et le PIR (865 nm). Ces
bandes étant utilisées dans les missions spatiales pour la couleur de I'eau, cet algorithme peut étre appliqué a
d’autres capteurs. Tout d’abord, l'algorithme MERIS fut appliqué aux données MOS (Borde et al., 2003) et
ensuite aux données SeaWiFS (Ramon et al., 2001; Vidot et Santer, 2004). Dans ce chapitre, nous allons
décrire 'adaptation de l'algorithme de télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées de MERIS a
SeaWiFS. Les principales différences concernent les données auxiliaires. Une évaluation des performances
de l'algorithme est réalisée par une étude de sensibilité des produits aérosols a chaque étape de I'algorithme.
Cette évaluation montre les limitations de l'algorithme. Une comparaison a I’échelle européenne entre les
produits aérosols issus des données SeaWiFS et les mesures photométriques du réseau AERONET permet de
conclure sur la qualité du produit aérosol MERIS.

2 L’adaptation de I'algorithme MERIS a SeaWiFS

2-1  Description de l'algorithme MERIS

Le capteur MERIS (Rast et al., 1999) embarqué sur la plateforme d’observation de la Terre ENVISAT
(ESA) a été mis en orbite le 1°r mars 2002 (voir le site Internet http://envisat.esa.int). La mission premiére de
MERIS est Pobservation de la couleur de 'océan et, secondairement, on 'applique a I'étude de I'atmosphere
et de la surface terrestre. MERIS est un satellite hyperspectral comprenant 15 bandes du bleu au PIR (400-
900 nm). MERIS a pour objectifs une mission globale couvrant 'océan ouvert (résolution spatiale de 1200
m) et une mission régionale couvrant les terres émergées et les zones cotiéres (résolution spatiale de 300m).
Il permet une couverture globale de la Terre en 3 jours. La caractéristique majeure du capteur MERIS est la
possibilité de programmation de la largeur et de la position des bandes spectrales (Merheim-Kealy et al.,
1999).

2-1-1 Formulation simplifiée pour la correction de la diffusion moléculaire

L’algorithme corrigeant les données MERIS des effets d’atmospheére a été développé pour fournir les
réflectances de surface au-dessus des terres émergées dans toutes les bandes MERIS sauf celles dédiées aux
abondances gazeuses (Santer et al. 1999). Il est basé sur l'utilisation de LUTs de fonctions atmosphériques. La
lumiére captée par le satellite a une origine multiple et une décomposition du signal de type 6S a été
développée pour formuler les différentes contributions d’une fagon simple. Les différentes contributions au
signal mesuré sont l'absorption par les gaz, la diffusion Rayleigh, la diffusion par les aérosols et la
contribution de surface. Ainsi, 'atmospheére est modélisée schématiquement suivant trois couches (Fig. 2-1).
Cette modélisation est basée sur I’hypothese classique d'un découplage des effets atmosphériques.

En dehors des bandes a forte absorption gazeuse, ou le couplage entre 'absorption et la diffusion est
faible, la réflectance au sommet de I'atmospheére proa s’écrit:
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pTOA :pnng’ [2_1]

ou png est la réflectance corrigée de l'absorption gazeuse et 7z est la transmission gazeuse totale. Cette
transmission gazeuse dépend, pour chaque bande spectrale, du composé chimique absorbant (ozone,
oxygene ou vapeur d’eau). La transmission totale est alors le produit des transmissions de chaque absorbant.

En considérant que le systéme « aérosol-surface » est lambertien, la formulation 6S permet d’écrire la
réflectance corrigée de I'absorption gazeuse Ong :
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Figure 2-1 : Représentation schématique de 'atmosphére en trois couches.

Et finalement, en considérant la surface lambertienne, la réflectance au-dessus de la couche d’aérosols pae
s’écrira :
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ou les indices R, a et g correspondent aux molécules, aux aérosols et a la surface, respectivement. Les
fonctions 7* et 7', appelées transmissions montante et descendante, dépendent de I'angle zénithal solaire et
de I'angle zénithal de visée, respectivement, et sest I’albédo sphérique.

Méme si cette modélisation de I'atmosphére ne traduit pas totalement la réalité, elle constitue une bonne
approximation pour le transfert radiatif et permet de corriger directement les images satellitaires de la
diffusion moléculaire. L'intérét principal de cette correction est alors de pouvoir appliquer des seuils sur la
réflectance corrigée de la diffusion moléculaire pour la classification des pixels (présence de nuages, eaux
intérieures) et de pouvoir calculer I'indice de végétation pour la sélection des pixels DDV ou I'inversion des
propriétés optiques des aérosols sera réalisée. Pour MERIS, I'indice de végétation utilisé est ’ARVI (Kaufman
et Tanré, 1992) qui se calcule par 'équation suivante :

ir
PP =" —y(p

b
ag ag a

SN
g ag

ARVI =
PP —pph "))
ag ag ag ag” [2-4]
ou yest égale a 1,3 pour la végétation sombre (Santer et al., 1999), les suffixes pir, r et b correspondent aux
bandes spectrales MERIS a 865, 665 et 442,5 nm. Kaufman et Tanré (1992) ont montré que 'ARVI est 4 fois
moins sensible aux effets atmosphériques que le NDVI, indice standard de classification des surfaces
terrestres (Tucker, 1979).

2-1-2 Formulation améliorée du signal

Cependant cette formulation est limitée par les hypotheéses de réflecteurs lambertien de la surface et de la
couche d’aérosols. En effet, I'inversion des propriétés optiques des aérosols étant réalisée au-dessus de pixels
couverts de végétation dense (DDV), il est nécessaire de prendre en compte les propriétés directionnelles du
couvert végétal. L’estimation du signal TOA sur ces pixels a partir de ’hypothese d’un sol lambertien est
erronée a cause du couplage entre la BRDF de la surface et la BRDF de 'atmosphere (Lee et Kaufman, 1986 ;
Vermote et al., 1997). Une formulation non lambertienne de type 6S a alors été introduite par Ramon et
Santer (2001) qui décompose l'interaction entre le champ radiatif et la surface en 5 termes. Les 5 termes de
couplage entre un milieu diffusant et une surface réfléchissante sont représentés sur la figure (2-2).
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Figure 2-2 : Représentation schématique des cinq termes montrant I'interaction entre la surface et I'atmospheére (d’apres
Ramon et Santer, 2001).
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Ces 5 termes correspondent :

e aux photons directement transmis sur la cible et directement réfléchis vers le capteur,

e aux photons diffusés par I'atmosphere, réfléchis par la surface et directement transmis vers le
capteur,

¢ aux photons directement transmis vers la surface et diffusés par I'atmosphere vers le capteur,

e aux photons diffusés par I'atmosphere, réfléchis par la cible et diffusés par atmosphere vers le
capteur (soit deux diffusions),

e aux photons ayant de multiples interactions avec I’atmosphere et la cible avant d’étre captés.

La méme formulation s’applique au couplage entre les aérosols et les molécules. Dans ce cas, on considére les
5 termes de couplage cités ci-dessus mais en remplacant la surface par la couche « aérosols+surface ». Cette
nouvelle formulation du signal est alors écrite :

Pog = Pr +R1.R2+R3, [2-5]

avec R1, la composante qui tient compte des couplages entre les aérosols et la surface, RZ, la composante qui
tient compte des couplages entre le Rayleigh et la surface, et R3, la composante qui tient compte du couplage
entre le Rayleigh et les aérosols (Schmechtig, 2000).

La comparaison de la nouvelle formulation prenant en compte les effets directionnels avec le modeéle
lambertien a montré que pour les fortes turbidités de I'atmosphere, la différence est faible mais elle devient
importante pour les faibles turbidités. En effet, la prise en compte des effets directionnels permet de
retrouver des épaisseurs optiques des aérosols faibles alors qu’elle ne le permet pas avec le modéle
lambertien. De plus, les coefficients d’Angstrom retrouvés sont plus réalistes avec la prise en compte des
effets directionnels (Ramon et Santer, 2001). La principale limitation de cette nouvelle formulation est pour
le cas des grands angles zénithaux solaires, surtout dans le bleu.

2-2  Le modéle de réflectance de surface de MERIS

Nous avons vu au chapitre précédent 'importance d'une bonne caractérisation du modele de réflectance
de surface pour toutes les méthodes de télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées. Le principe
de télédétection des aérosols de MERIS est basé sur la détection de la DDV. Le modeéle de réflectance de
surface de MERIS est centré sur la connaissance de la réflectance de la DDV. Pour caractériser la BRDF de la
DDV, une étude a été réalisée a l'aide des mesures POLDER a 443, 670 et 865 nm sur deux périodes :
novembre 96 et juin 97 (Leroy et al., 1998). Onze biomes ont été étudiés sur 'ensemble de la surface
terrestre qui permettent de regrouper les quatre grandes formations végétales du globe: zone boréale, zone
tropicale, zone tempérée et zone équatoriale (Fig. 2-3).

A partir de ces 11 biomes, 20 modeles de réflectances DDV ont été sélectionnés en prenant en compte la
variabilité saisonniére de certains biomes (différence été/hiver). La méthodologie pour caractériser la BRDF
de ces 20 modeles de réflectance DDV est la suivante :

e Sélection des pixels DDV a l'aide du NDVI pour les 11 biomes étudiés, pour les 2 mois
d’observations et pour les 3 bandes POLDER dans le visible et le PIR.

e Elaboration des BRDFs moyennes par la mise en commun de 'ensemble des observations de tous
les pixels d'un méme biome et d'une méme période d’observation.

e Extrapolation des BRDFs moyennes pour les configurations particulieres de MERIS (bandes
spectrales, configurations géométriques d’illumination et d’observation) a 'aide du modeéle de
transfert radiatif de Kuusk (1995) qui permet de calculer la BRDF d’un couvert végétal.
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Figure 2-3 : Représentation géographique des 11 biomes MERIS.

La figure 2-4 montre les valeurs de réflectance de la DDV a 442 et 665 nm en fonction de I'angle zénithal
solaire, pour une visée au nadir et pour les modeles des latitudes moyennes européennes en hiver (traits
pleins) et des latitudes moyennes européennes en été (traits pointillés).
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Figure 2-4 : Réflectances DDV a 443 nm (*) et a 670 nm (+) en fonction de I'angle zénithal solaire &, pour une visée au
nadir et pour les modeles des latitudes moyennes européennes en hiver (traits pleins) et des latitudes moyennes
européennes en été (traits pointillés).

Les réflectances DDV présentent de faibles variations saisonniéres. Le « hot-spot », qui est représenté par
une augmentation de la réflectance en retrodiffusion pure (@=180°), correspond aux faibles valeurs de I'angle
zénithal solaire. D’'une maniére générale, on retiendra une valeur de 1.5% pour la réflectance DDV dans le
bleu et 2% dans le rouge. Les valeurs de réflectances DDV sont stockées dans des LUTs. Ces LUTs sont
indexées pour chacun des 20 modeles de DDV, en fonction d’une quadrature de Gauss a 12 angles formant
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78 couples de valeurs de Os et Ov et des 19 valeurs de différence d’azimut (de 0° a 180° par pas de 10°). La
partie suivante va décrire 'ensemble des étapes de l'algorithme de télédétection des aérosols au-dessus des
terres émergées appliqué aux données SeaWiFS. La formulation du signal et les LUTs de fonctions
atmosphériques restent les mémes pour SeaWiFS mais certains parametres comme la quantité d’ozone, la
pression de surface ou le modeéle d’élévation de terrain ont été intégrés avec des données différentes de la
chaine de niveau 2 MERIS.

2-3  Les caractéristiques de Sea WiF$S

Le capteur satellite SeaWiFS est un capteur dédié a la “couleur de 'océan”, embarqué sur la plateforme
SeaStar (NASA), et mis en orbite le 1 Aofit 1997. Clest un satellite hélio synchrone avec une orbite
circulaire a une altitude de 705 km. L’instrument SeaWiFS est un scanner optique dont les longueurs d’'onde
s’échelonnent du bleu au PIR. La table (2-1) donne la liste des longueurs d’onde centrales des 8 bandes
spectrales, leurs largeurs de bandes ainsi que le résumé des caractéristiques de la mission.

Bandes spectrales de SeaWiFS

Ne de bande et longueur d’onde centrale Largeur de bande
1:412 nm 20 nm
2:443 nm 20 nm
3:490 nm 20 nm
4:510 nm 20 nm
5:555 nm 20 nm
6:670 nm 20 nm
7 : 765 nm 40 nm
8:865 nm 40 nm

Caractéristiques de la mission

Orbite (altitude) Héliosynchrone (705 Km)
Croisement a I'équateur midi +20 min, descendant
Période orbitale 99 minutes

Trace au sol pour champ de vue de 58.3 degrés || 2801 Km LAC

Trace au sol pour champ de vue de 45 degrés 1502 Km GAC

Résolution spatiale (au nadir) 1,13 Km (LAC) ou 4,5 Km (GAC)

Répétitivité 1 a 2 images/jour

Table 2-1 : Caractéristiques de SeaWiFS.

La particularité du capteur SeaWiFS est qu’il possede un mécanisme qui permet a l'instrument d’étre
orienté de +20°, 0° ou -20° dans la direction de la sous trace pour éviter la réflexion directe du Soleil sur la

surface de I'eau (appelée “Glitter”).
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2-4  Ladaptation de l'algorithme MERIS a Sea WiFS

2-4-1 Bandes spectrales

L’adaptation de I'algorithme MERIS au capteur SeaWiFS a été simplifiée par le fait que les bandes utiles a
la télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées sont trés proches. La table (2-2) donne les valeurs
des longueurs d’onde centrales et des largeurs de bande pour les quatre bandes utiles. Les trois premieéres
bandes (412, 443 et 670 nm) sont nécessaires a I'inversion des propriétés optiques des aérosols (T. et ), car
C’est dans le bleu et dans le rouge que la végétation est la plus sombre (DDV). Ces 3 bandes ont été choisies
car elles permettent a priori un calcul plus précis de la dépendance spectrale de I’épaisseur optique des

aérosols.
SeaWiFS MERIS
N° de Longueur d’onde centrale Largeur de N° de Longueur d’onde centrale Largeur de
bande (nm) bande bande (nm) bande
(nm) (nm)
1 412 20 1 4125 10
2 443 20 2 4425 10
6 670 20 7 665 10
8 865 40 13 865 20

Table 2-2 : Correspondance entre les bandes SeaWiFS et MERIS pour la télédétection des aérosols au-dessus des terres
émergées.

La bande a 865 nm permet, en amont par le calcul de 'ARVI, de sélectionner les pixels ou sera réalisée
l'inversion. Les longueurs d’onde centrales sont quasi équivalentes entre les deux capteurs alors que les
largeurs de bandes sont doublées pour SeaWiFS. La différence des largeurs de bandes n’a pas d’incidence
forte car le signal au sommet de 'atmospheére est spectralement monotone.

2-4-2 Géométrie

L’étude des conditions géométriques de SeaWiFS montre que 20% des angles de diffusion @ sont proches
de 140° et que plus de 70% des angles de diffusion sont supérieurs a 150° (Martiny, 2002). Les données
MERIS ont tendance a seffectuer avec des angles de diffusion plus petits. Par exemple, sur 13 images
MERIS, 10 images ont des angles de diffusion inférieures a 140°. Ainsi, contrairement a MERIS, les grands
angles de diffusion de SeaWiFS peuvent entrainer des problémes liés a la présence du « hot-spot » (@=180°),
méme si 'augmentation de la réflectance de surface dans le « hot-spot » est prise en compte dans les modeéles
de réflectance de DDV (Fig. 2-4).

2-4-3 Etalonnage

La précision de I’étalonnage radiométrique de SeaWiFS apreés le lancement a été estimée a 3% dans toutes
les bandes (Barnes et al., 2000). Cependant les radiomeétres opérant dans le visible et le PIR se dégradent au
cours du temps. Un suivi de I'étalonnage de SeaWiFS a donc été mis en place (McClain et al., 1992). Dans le
projet SeaWiFS, I'importance est donnée aux luminances au niveau de I'eau et pas aux luminances mesurées
par le capteur. Ainsi, I'étalonnage de SeaWiFS est réalisé a I'aide d'une bouée permettant des mesures de
luminances de l'eau. Pour étre en accord avec les mesures de la bouée il est nécessaire de changer les
coefficients d’étalonnage de SeaWiFS. Une table des coefficients d’étalonnage est fournie avec les données
SeaWiFS.
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2-5  Lalgorithme de télédétection des aérosols pour Sea WiFS

La figure (2-5) donne le diagramme de l'algorithme de télédétection des aérosols au-dessus des terres
émergées appliqué aux données SeaWiFS. Les données SeaWiFS sont disponibles sur le site du DAAC via
Internet (http://daac.gsfc.nasa.gov). Les données utilisées ici sont celles de la station de réception de Dundee
en Angleterre qui couvrent 'Europe de 'Ouest.
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Figure 2-5 : Schéma de l'algorithme de télédétection des aérosols au-dessus des terres émergées.

Les données SeaWiFS de niveau 1A LAC sont des comptes numériques géolocalisées avec une résolution
de 1,13 km au nadir. Les entrées de l'algorithme sont les images de niveau 1A dans les quatre bandes
spectrales (412, 443, 670 et 865 nm). Les 6 différentes étapes de I'algorithme sont :

e La génération des luminances TOA a 412, 443, 670 et 865 nm et la conversion des luminances en
réflectances.

e La correction de I'absorption gazeuse.

e La correction de la diffusion Rayleigh.

e La classification des pixels (masque nuage et eaux intérieures).
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e Lasélection des pixels DDV.
e L’inversion des propriétés optiques des aérosols sur les pixels DDV.

2-5-1 Etape 1 : Génération des luminances et conversion de la luminance en réflectance

Les images de niveau 1B, c'est-a-dire des luminances obtenues par lapplication des coefficients
d’étalonnage, sont générées par I'intermédiaire du logiciel SEADAS. Ce logiciel a été spécialement développé
pour le traitement des données SeaWiFS. Il est accessible gratuitement sur le site Internet
(http://seadas.gsfc.nasa.gov) mais il nécessite une licence IDL. Dans SEADAS, les seules corrections
atmosphériques concernent la couleur de 'océan (Gordon et Wang, 1994). La conversion des luminances au
sommet de I'atmosphere Lis en réflectances p™ selon I'équation (1-8), s’écrit :

ror_ My [2-6]
/USES, j
ou Es; est 'éclairement solaire corrigée de la distance Terre-Soleil au jour julien ;.

Yo,

2-5-2 Etape 2 : Correction de I’absorption gazeuse

La seconde étape est la correction de I'absorption gazeuse. Comme nous 'avons vu au premier chapitre,
dans le visible et le PIR, les principaux absorbants sont la vapeur d’eau, 'ozone et 'oxygéne. La correction
de I'absorption gazeuse est calculée par l'intermédiaire de la transmission gazeuse (Eq. 2-1). Les valeurs de
transmission de ces trois principaux absorbants ont été calculées a partir de 6S pour un profil de latitude
moyenne en été (quantité d’ozone Uos=319 DU) et pour différentes géométries. Les calculs de transmission
montre que seul I'ozone contamine le signal dans deux bandes (avec des valeurs de transmissions de 0,998 a
443 nm et comprise entre 0,96 et 0,985 a 670 nm).

Le calcul de la transmission ozone nécessite donc de connaitre le contenu en ozone. Il peut étre obtenu
par lintermédiaire d'une climatologie (Lenoble, 1993) ou a partir de données auxiliaires. Dans notre cas,
nous avons utilisé la quantité d’ozone Uos obtenue a partir des données auxiliaires associées aux images
SeaWiFS. Ces données proviennent du satellite TOMS, spécialement dédié a la mesure de 'ozone. Elles sont
fournies sur une grille de 1° en latitude sur 1,25° en longitude. L’épaisseur optique ozone To3 est obtenue par
le produit de la quantité d’ozone (en cm.atm!, avec 1000 DU = 1 cm.atm™!) et d’'un coefficient appelé ko.
fourni pour chaque longueur d’onde des bandes SeaWiFS. La réflectance au sommet de 'atmosphére p™4 est
alors corrigée de la transmission ozone Tos pour obtenir la réflectance corrigée de I'absorption par I'ozone
notée png, SOt :

_P . (2-7]
Avec la transmission ozone qui est donnée par :
T 03~ exp(-mt 03) , 28]

ou m est la masse d’air (Eq. 1-6).

2-5-3 Etape 3 : Correction de la diffusion Rayleigh

La troisieme étape de l'algorithme concerne la correction de la diffusion Rayleigh. Cette correction ne
dépend que de la pression atmosphérique. La réflectance corrigée de I'absorption gazeuse et de la diffusion
moléculaire, appelée pa, se déduit de I'équation (2-2). Pour cela, il est nécessaire de connaitre les autres
termes de 'équation. Les termes de transmissions dépendent de la géométrie et de I'épaisseur optique
Rayleigh. L’albédo sphérique moléculaire (sz) est précalculé pour des épaisseurs optiques Rayleigh comprises
entre 0,02 et 0,34 par pas de 0,02. La réflectance Rayleigh pr est calculée analytiquement suivant une

décomposition en série de Fourier de 'azimut a trois termes (Santer et al., 1999).
L’épaisseur optique Rayleigh 7z est calculée a partir de I'épaisseur optique Rayleigh au niveau de la mer

corrigée de laltitude. Pour cela on considére un profil exponentiel de la pression avec une hauteur d’échelle
des molécules (Hx) de 8340 m. Ce qui permet d’écrire :
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P=F, exp(— ZJ
Hy . [2-9]

La pression au niveau de la mer P est fournie par les fichiers auxiliaires NCEP associés aux données
SeaWiFS. Ces fichiers auxiliaires couvrent le globe sur une grille de 1° par 1° et contiennent plusieurs
données météorologiques dont la pression au niveau de la mer (en millibars), ’humidité relative (en %), la
quantité d’eau précipitable (en kg.m?), les vents, méridional et zonal (en m.s!). L’altitude z de la cible est
fournie par un modeéle d’élévation de terrain GTOPO 30 (accessible sur le site Internet:
http://edcdaac.usgs.gov/gtopo30/gtopo30.asp). Ce modele est un modele global d’élévation de terrain avec
une résolution de 30’ d’arc (environ 1 km). L’épaisseur optique Rayleigh a I'altitude z, s’écrit alors :

Tp, =7 P
R~ tRo
Py [2-10]
ou Tro sont les épaisseurs optiques Rayleigh fournies par SeaWiFsS, soient 0,3112, 0,2336, 0,0446 et 0,0169 a
412, 443, 670 et 865 nm et Psr est la pression standard de 1013 hPa.

La précision du modele d’élévation de terrain dépend de la géolocalisation. Pour SeaWiFS, la
géolocalisation est obtenue au niveau 1B avec une précision de 1+2 pixels (Patt, 2002). Cet écart n’a pas de
grande incidence sur le calcul de 'épaisseur optique Rayleigh sauf dans le cas de régions montagneuses. Pour
MERIS, le modele d’élévation de terrain a une résolution de 16 par 16 km?. Quelle est alors 'erreur commise
sur I'épaisseur optique Rayleigh avec un modele d’élévation de terrain de résolution moins fine? Pour
calculer cette erreur, on se réfere a 'équation (2-9) qui permet d’écrire en différenciant :

AP Az
P H,

L’erreur commise sur l'altitude se reporte directement en erreur sur la pression et par 'intermédiaire de
I'équation (2-10) se retrouve sur 'épaisseur optique Rayleigh. La figure (2-6) montre le rapport Az/Hzen
dégradant la résolution du modéle d’élévation de terrain de SeaWiFS a 16 par 16 km?. La zone géographique
représentée est comprise entre 30° et 80° de latitude et entre 0° et 30° de longitude. On observe que l'erreur
est inférieure a 3% sur toute 'Europe excepté dans les régions montagneuses ot elle peut atteindre 10%.

[2-11]
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Figure 2-6 : Rapport Az/Hr (en %) en dégradant la résolution du modele d’élévation de terrain & 16 par 16 km?.
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2-5-4 Etape 4 : Classification des pixels terres émergées en ciel clair

La quatriéme étape est une étape préliminaire de classification des pixels pour masquer les nuages et les
eaux intérieures. La classification des pixels nuages et eaux intérieures est réalisée a partir de seuils
radiométriques sur les réflectances dans le bleu, le rouge et le PIR. Pour les nuages, un seuil sur la
réflectance corrigée de I'absorption gazeuse et de la diffusion Rayleigh a 443 nm a été précalculé. Pour les
eaux intérieures, un test est réalisé sur les réflectances corrigées de I'absorption gazeuse a 670 nm et a 865
nm. Premiérement, la réflectance a 670 nm doit étre inférieure a un seuil précalculé et deuxiémement, la
réflectance dans le rouge doit étre supérieure a la réflectance dans le PIR.

2-5-5 Etape 5 : Classification des pixels DDV

La cinquiéme étape concerne la sélection des pixels DDV. Cette sélection est réalisée par comparaison
entre PARVI calculé a partir des réflectances corrigées de I'absorption gazeuse et de la diffusion Rayleigh a
443, 670 et 865 nm (Eq. 2-4) et un seuil nominal ’ARVI. Les seuils nominaux d’ARVI ont été précalculés a
partir des valeurs de réflectances des 20 modéles de DDV surmontés d'une couche d’aérosol de visibilité de
23 km, d’indice de réfraction de 1,44 et de coefficient d’Angstrém de -1. Pour chaque modéle de DDV, les
pixels sont alors identifiés DDV s’ils ont un ARVI supérieur au seuil nominal d’ARVI. Les valeurs des seuils
nominaux d’ARVTI sont stockées dans des LUTs. Ces LUT's sont indexées par chacun des 20 modeéles de DDV,
par un des 78 couples d’angle solaire et de visée et par une des 19 valeurs de différence d’azimut.

2-5-6 Qualité de la classification

La classification des pixels est illustrée sur la figure (2-7b) pour une image SeaWiFS acquise au-dessus de
I'Europe de I'Ouest le 3 septembre 1999 a 12h16 (720 par 1250 pixels).

Figure 2-7 : (a) Image SeaWiFS en fausse couleur du 03/09/1999 prise a 12:16:03. (b) Classification des pixels : les mers
sont en noir, les terres en vert clair, les eaux intérieures en vert foncé et la DDV en bleu.
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Cette image est tres intéressante car elle montre la qualité de la classification mais aussi ses limites. La
classification des mers (en noir), des terres émergées (en vert clair) et eaux intérieures (en vert foncé) est
bien réalisée. Pour les eaux intérieures, on identifie le Lac Léman. Cependant seuls les lacs d'une taille assez
importante sont repérés. Les grosses masses nuageuses sont également bien classées mais, sur le haut de
I'image, au-dessus de la Hollande, certains nuages fins ne sont pas détectés ainsi que les bords de nuages. Le
taux de couverture DDV est trés faible (en bleu) avec seulement 2,3%. Ce faible taux de couverture est le
point critique de I'algorithme car il ne permet pas d’avoir une représentativité suffisante des aérosols au-
dessus des terres émergées.

2-5-7 Etape 6 : Restitution du modéle d’aérosol au-dessus de la DDV

La restitution du modéle d’aérosols est basée sur 2 calculs indépendants sur les pixels DDV ou la
réflectance de surface est connue. Avant tout, l'indice de réfraction des aérosols est sélectionné avec une
valeur par défaut de 1,44. Cet indice n’a pas de partie imaginaire car il correspond aux sulfates qui
n’absorbent pas. Cet indice est généralement employé pour décrire des aérosols continentaux. Les modéles
d’aérosols ont alors été définis pour 26 coefficients d’Angstrom compris entre 0 et -2,5 par pas de 0,1. Ces 26
modeles couvrent une large gamme d’aérosols (Fig. 1-8).

Ainsi, aux 26 modéles d’aérosols des LUTs sont associées :

e Lafonction de phase (Pa) : elle est calculée en appliquant la théorie de Mie. L'utilisation de la loi de
Junge rend la fonction de phase indépendante de la longueur d’onde. Elle est pondérée par I'albédo
de diffusion simple (@oPa) qui vaut 1 car I'indice est réel (m=1,44). Elle est définie en 80 angles de
Gauss compris entre 0 et 180°.

e Le coefficient de correction de la diffusion primaire sur la diffusion multiple (f:) : ce coefficient est
recomposé a partir des 6 premiers termes de la série de Fourier (Santer et al., 1999). Il est précalculé
pour 78 couples d’angles d’incidence et d’observation et pour des épaisseurs optiques des aérosols a
550 nm variant de 0 a 1,5 par pas de 0,1.

e La transmission aérosol (Ta) : elle est précalculée pour 12 angles de Gauss compris entre 0 et 90° et
pour des épaisseurs optiques des aérosols a 550 nm variant de 0 a 1,5 par pas de 0,1.

e IL’albédo sphérique des aérosols (s=) : Il est précalculé pour des épaisseurs optiques des aérosols a 550
nm variant de 0 a 1,5 par pas de 0,1.

Une fois I'indice de réfraction choisi, I'inversion des propriétés optiques des aérosols au-dessus de la DDV
commence par un premier calcul d’épaisseurs optiques des aérosols a 412, 443 et 670 nm. Celui-ci est fait de
la maniére suivante :

e Pour chaque longueur d’onde associée a la DDV (412, 443 et 670 nm), on boucle sur les 26
coefficients d’Angstrém et on incrémente 1'épaisseur optique des aérosols a 550 nm (16 valeurs de 0
a 1,5 par pas de 0,1).

e Le coefficient d’Angstrom permet le calcul de I'épaisseur optique des aérosols a la longueur d’onde
considérée. Cette épaisseur optique des aérosols et le coefficient d’Angstrém permettent la
simulation du signal au-dessus de la couche Rayleigh suivant la formulation tenant compte des
effets directionnels (Eq. 2-5). A 'ordre 0, c'est-a-dire pour une épaisseur optique des aérosols nulle,
si le signal simulé est supérieur au signal mesuré par le capteur alors I'épaisseur optique des aérosols
est fixée a 0. Si le signal simulé est inférieur au signal mesuré alors on incrémente 1'épaisseur
optique des aérosols a 550 nm de 0,1. On continue ainsi de suite jusqu’a encadrer la valeur des
réflectances mesurées.

e Ensuite, par interpolation linéaire, on calcule I'épaisseur optique aérosols correspondant au signal
mesuré a la longueur d’onde considérée.

Le second calcul concerne le coefficient d’Angstrém qui est calculé par régression linéaire sur les 3
épaisseurs optiques des aérosols. Au final, on recherche le coefficient d’Angstrom calculé le plus proche de
celui utilisé pour la simulation. Ainsi en sortie de l'algorithme, nous avons pour chaque pixel DDV, une
épaisseur optique des aérosols et un coefficient d’Angstrom. Ce schéma d’inversion des propriétés optiques
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des aérosols au-dessus des terres émergées a été développé de sorte que la seule inconnue, a partir du
moment ou le modele d’aérosols est fixé, est I’épaisseur optique des aérosols.

3 Evaluation des performances de 'algorithme

3-1  Précisions espérées sur les produits aérosols

Une étude de sensibilité de 'algorithme MERIS sur les produits aérosols au-dessus des terres émergées a
été réalisée et les résultats sont résumés ici (Schmechtig et al., 2003). La méthodologie fut de simuler des
images tests pour différentes conditions et d’évaluer les erreurs dues a ’étalonnage, a la correction ozone, a
la pression de surface et a la réflectance DDV. Deux visibilités ont été choisies, 23 km et 8 km (soit a 550 nm,
7=0,232 et 1.=0,510) et un modele d’aérosol continental (a=-1, m=1,44). Les réflectances de DDV ont été
fixées a 1,5% dans le bleu et a 2,5% dans le rouge. La table (2-3) récapitule les erreurs absolues retrouvées.

L’impact de l'erreur sur I'étalonnage de 3% n’est pas critique sur I'épaisseur optique des aérosols mais
semble assez important sur le coefficient d’Angstrém. Une erreur de 10% sur la quantité d’ozone a un tres
faible impact sur les produits aérosols retrouvés. Une erreur de 3% sur la pression de surface (équivalent a
environ 30 hPa, pour des conditions standard de pression au niveau de la mer) n’est pas critique sur
I'épaisseur optique des aérosols mais semble avoir un impact important sur le coefficient d’Angstrom pour
une visibilité de 23 km. Cela s’explique par l'influence plus forte du Rayleigh sur le signal atmosphérique
dans le bleu lorsqu’il y a peu d’aérosols. L’erreur sur la réflectance de DDV est de loin la plus importante.
Lorsque I'on double la réflectance de DDV, on élimine quasiment la contribution des aérosols (pour une
visibilité de 23 km, 7.=0,232 et A1.=-0,22). Cette erreur sur la réflectance de DDV peut se comparer a une
variation de seuil ’ARVI. L’étude de sensibilité au seuil d’ARVI est développée au paragraphe suivant. La
prise en compte de la polarisation dans le calcul des LUTs montre un impact non négligeable sur 'épaisseur
optique des aérosols (Santer et al., 2004).

Visibilité de 23 km Visibilité de 8 km
A ATa(550nm) Aa ATa(550nm) Aa
étalonnage 3% 0,025 0,250 0,040 0,123
Uos 10% 0,002 0,031 0,003 0,019
Pression 3% 0,019 0,210 0,014 0,084
poDV 100% -0,22 -0,37 -0,184 -0,194

Table 2-3 : Erreurs absolues sur les produits aérosols.

3-2  Influence du seuil d’ARVI

La télédétection des aérosols au-dessus de la DDV est réalisée par comparaison entre ARVI mesuré par
le satellite et des seuils nominaux d’ARVI précalculés a partir des réflectances DDV des différents modeéles
de surface additionnés dune couche standard d’aérosols continentaux. Malgré sa «résistance» a
latmosphere par définition, 'ARVI peut varier d’environ 0,1 lorsque I’épaisseur optique des aérosols a 550
nm varie de 0 a 0,8 (Borde et al., 2003). Cette ambiguité amene deux questions. Tout d’abord, si pour un
méme seuil nominal d’ARVI, ’ARVI mesuré peut varier en fonction de 1'épaisseur optique des aérosols, quel
est 'impact sur la couverture DDV? On pourra avoir une réponse a cette question en faisant varier le seuil

-4] -



nominal d’ARVI. La seconde question est alors de savoir comment varient les produits aérosols lorsque 'on
fait varier le seuil nominal ’ARVI?

3-2-1 Que se passe-t-il en terme de couverture DDV ?

La figure (2-8) montre les taux de couverture DDV pour une série de 37 images SeaWiFS couvrant
I'Europe de I'Ouest (environ 1200 par 4000 km?) sélectionnées tout au long de I'année 2002. La couverture
DDV au seuil nominal est inférieure a 2% en été et elle est inférieure a 0,1% en hiver (trait plein). Cette
différence été-hiver s’explique par l'apparition de la végétation verte au printemps et sa disparition en
automne. Il est aussi intéressant de noter que la couverture nuageuse annuelle est environ de 50%. Lorsque
I'on diminue le seuil nominal d’ARVI de 0,1, on voit apparaitre de la DDV en été avec un taux d’environ
10% mais trés peu de DDV en hiver (trait pointillé long). On pourra donc s’attendre a avoir une variation de
la couverture DDV en fonction de la turbidité atmosphérique indépendamment de la réflectance de surface.
Cependant une étude réalisée sur des séries temporelles d’images SeaWiFS autour de Lille (France) et
Barcelone (Espagne) montre la stabilité temporelle de la couverture DDV avec de faibles variations d'une
image a une autre (Ramon et al., 2001).
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Figure 2-8 : Taux de couverture DDV (au seuil nominal (trait plein) ; au seuil nominal diminué de 0,1 (trait pointillé
long) ; au seuil nominal diminué de 0,2 (trait pointillé court)) et nuageuse (x) pour une série de 37 images couvrant
I'Europe de I’Ouest durant 'année 2002.

3-2-2  Que se passe-t-il en terme de produits aérosols ?

L’inversion des propriétés optiques des aérosols est réalisée a 'aide des bandes dans le bleu et dans le
rouge. C'est donc a ces longueurs d’'onde qu’il faut regarder I'influence du seuil I’ARVI sur le produit
aérosol. La figure (2-9) montre I’épaisseur optique des aérosols a 443 nm en fonction de ’ARVI pour une
image SeaWiFS acquise au-dessus de la frontiere franco-belge le 3 septembre 1999 (environ 300 par 300
pixels). Le seuil nominal d’ARVT est d’environ 0,8 avec une épaisseur optique des aérosols centrée sur 0,1.
On remarque la diminution de I’épaisseur optique des aérosols & 443 nm en fonction de 'ARVI (on passe
d’une épaisseur optique de 0,2 pour un ARVI de 0,6 a une épaisseur optique de 0,1 au seuil nominal). On
remarque aussi la linéarité de la diminution de I'épaisseur optique des aérosols avec 'ARVI. Cette linéarité
est représentée sur la figure par une droite de régression linéaire.
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Figure 2-9 : Epaisseurs optiques des aérosols a 443 nm en fonction de ’ARVI pour I'image SeaWiFS du 03/09/1999.

, .

La variation de I'épaisseur optique des aérosols a 670 nm en fonction de ’ARVI est montrée a la figure (2-
10).
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Figure 2-10 : Epaisseurs optiques des aérosols a 670 nm en fonction de 'ARVI pour I'image SeaWiFS du 03/09/1999.

A cette longueur d’onde, on observe aussi la diminution de I'épaisseur optique des aérosols a 670 nm en
fonction de 'ARVI. Cette diminution est plus rapide qu’a 443nm. Dans le rouge, la linéarité de la diminution
de I'épaisseur optique des aérosols en fonction de 'ARVI est visible. Elle est aussi représentée sur la figure
par une droite de régression linéaire de pente supérieure a celle dans le bleu. On remarque aussi qu’en
diminuant le seuil ’ARVI de 0,2, les épaisseurs optiques des aérosols a 670 nm sont supérieures a celles a
443 nm. Cela aura un impact sur le calcul du coefficient d’Angstrém.
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La variation du coefficient d’Angstrom en fonction de 'ARVI est montrée a la figure (2-11). Lorsque 'on
diminue le seuil d’ARVI, le coefficient d’Angstréom augmente trés rapidement. En diminuant le seuil
d’ARVI, l'inversion sur les nouveaux pixels donne des valeurs plus proches de zéro (correspondant a un
modele d’aérosol « blanc », c'est-a-dire a des grosses particules). A partir d'une diminution de 0,1 du seuil
nominal d’ARVI (c'est-a-dire 0,7 en ARVI), les coefficients d’Angstrom atteignent des valeurs positives
jusqu’a la valeur plafond de 0,5. Le trait plein correspond a une droite de régression linéaire qui est biaisée
par les valeurs plafonds. Il ne semble pas qu’il y ait de linéarité entre le coefficient d’Angstréom et TARVI.
Cette sélection d’aérosols « blancs », c'est-a-dire ayant un coefficient d’Angstrém proche de zéro, aura un
impact trés important sur le calcul de I'épaisseur optique des aérosols a 865 nm.
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Figure 2-11 : Coefficient d’Angstrém en fonction de 'ARVI pour I'image SeaWiFS du 03/09/1999.

La figure (2-12) montre la variation de I'épaisseur optique des aérosols a 865 nm en fonction de TARVI.
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Figure 2-12 : Epaisseurs optiques aérosols a 865 nm en fonction de ’ARVI pour I'image SeaWiFS du 03/09/1999.
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L’augmentation de I'épaisseur optique des aérosols est encore plus importante a 865 nm qu’a 443 nm ou
670 nm, avec des épaisseurs optiques des aérosols multipliées par 5 lorsque I'on diminue le seuil ’ARVI de
0,2.L’augmentation de I'épaisseur optique des aérosols dans le bleu et le rouge par la diminution du seuil
d’ARVI s’explique par la sélection de nouveaux pixels ayant une réflectance de surface plus forte que celle
des pixels sélectionnés au seuil nominal, c'est-a-dire la valeur provenant des modeles de DDV. Ainsi, lors de
I'inversion, cette différence de réflectance de surface entrainera une surestimation de I'épaisseur optique des
aérosols. Cette surestimation sera alors directement transmise dans le calcul du coefficient d’Angstrom et de
Iépaisseur optique des aérosols a 865 nm. Basé sur des images MOS, il est montré dans Borde et al. (2003)
que C’est la réflectance de surface dans le rouge qui augmente le plus rapidement avec TARVL

3-2-3  Quelles sont les limitations et les solutions?

La diminution du seuil ’ARVI permet d'un c6té d’augmenter la couverture de DDV mais de l'autre
entraine une surestimation de I'épaisseur optique des aérosols inversée sur les nouveaux pixels sélectionnés.
Cette surestimation est plus forte dans le rouge. On peut donc diminuer le seuil d’ARVI pour avoir une
meilleure couverture de DDV mais on doit prendre en compte I'augmentation de la réflectance de surface et
étendre le modeéle de réflectance DDV a des surfaces plus brillantes pour corriger cette surestimation. Cette
solution a été initialisée sur des images MOS (Borde et al., 2003). Elle est basée sur la linéarité de
laugmentation de la réflectance de surface dans le rouge et 'ARVI. Une simple équation de droite permet de
corriger la réflectance de surface d’'un pixel en fonction de la différence entre son ARVI propre et le seuil
nominal d’ARVI. Les épaisseurs optiques des aérosols étaient alors retrouvées sur plus de 10% des images
avec une petite perte de précision en comparaison avec les épaisseurs optiques retrouvées au seuil nominal.

Une autre limitation a la diminution du seuil d’ARVTI est la présence de nuages fins et des ombres de
nuages. En présence d’'ombres de nuages, certains pixels peuvent étre sélectionnés comme de la DDV (Borde
et al., 2003). Un simple test sur la réflectance TOA a 865 nm, qui doit étre supérieure a 0,2 pour les vrais
pixels DDV, permet d’éliminer ces pixels. La présence de nuages fins pose un probléme de contamination du
signal. La figure (2-13a) montre la réflectance au sommet de I'atmosphere a 865 nm d’une image SeaWiFS
acquise au-dessus du Sud-Ouest de la France. On remarque la présence d’'une grosse masse nuageuse en bas a
gauche de I'image ainsi qu'un ensemble de petits cumulus en haut de I'image. La figure (2-13b) représente
I'ARVI associé a la figure (2-13a). On observe sur la figure (2-13b) une zone d’ARVI supérieure a 0,6
(repérée par des petits points blanc. Sur I'image de classification des pixels représentée a la figure (2-14a), ces

pixels sont classés DDV. Pour obtenir un maximum de pixels DDV, le seuil nominal ’ARVTI a été diminué
de 0,5.
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65 nm d’une scéne SeaWiFS au-dessus du Sud Ouest de la France. (b) image
associée de I'ARVI.

Figure 2-13 : (a) image de la luminance & 8

I1 est bien évident que ces pixels ne sont pas de la végétation sombre mais cela permet de voir ce qui se
passe lorsque I'on se rapproche dun nuage. Sur la figure (2-14a), la grosse masse nuageuse et les petits
cumulus sont bien masqués. La figure (2-14b) montre I'épaisseur optique des aérosols a 443 nm. On
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remarque tout de suite qu'en bord de nuage les épaisseurs optiques des aérosols augmentent trés fortement.
Les figures (2-15a) et (2-15b) montrent I'extraction de la zone d’intérét représentée par un carré blanc sur la

figure (2-14a). Sept points ont été extraits (numérotés de 1a 7 sur les figures) et leur ARVI sont donnés dans
la table (2-4).
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Figure 2-14 : (a) image de la classification des pixels (en noir les pixels terres non DDV, en vert
nuages). (b) Epaisseurs optiques des aérosols a 443 nm.

47
la DDV et en jaune les

N° du point 1 2 3 4 5 6 7

ARVI 0,76 0,6 0,56 0,57 0,52 0,46 0,39

Table 2-4 : ARVI des 7 points de la figure (2-14a).

{urknown)
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Figure 2-15: (a) Image de 'ARVI de la zone d’intérét. (b) Image de 'épaisseur optique des aérosols de la zone d’intérét.

Ces points présentent une augmentation croissante de I'épaisseur optique des aérosols a 443 nm avec une
diminution de 'ARVI. Les spectres de réflectances au sommet de la couche d’aérosol sont donnés a la figure
(2-16). Les différents spectres exhibent une croissance de la réflectance dans le bleu en fonction du numéro
du point. Ces points ont une signature spectrale typique de la végétation (voir Fig. 1-7) mais plus on
s’approche du nuage, plus les réflectances dans le visible augmentent et les réflectances dans le PIR
diminuent (excepté pour le point 7).
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Figure 2-16 : Spectres des réflectances au-dessus de la couche d’aérosols des points 1 a 7. Les numéros des points
d’extraction de la figure (2-15a) correspondent aux spectres croissants des réflectances dans le visible.

On peut expliquer cet effet simplement a l'aide de I'équation (1-17). Dans le visible, c’est la réflectance
atmosphérique pam qui prédomine et la présence de nuages fins ou de bord de nuages va entrainer un surplus
de signal. Dans le PIR, C’est le terme de surface pg qui prédomine mais il sera atténué par le terme de
transmission atmosphérique Tam qui diminue avec la présence de nuage. Les pixels contaminés par des
nuages fins ou des bords de nuages sont tres difficiles a classer a I'aide de seuils radiométriques. Une solution
pourra étre envisagée pour les bords de nuage par l'utilisation d'un filtre morphologique qui agira sur les
pixels voisins (selon un cercle de diametre de quelques pixels ou un carré d’une certaine dimension) d’'un
pixel classé nuage. Le probleme sera toujours présent pour les nuages fins de type cirrus qui peuvent avoir un
impact important sur le produit aérosol. De plus, dans certaines zones comme les couloirs aériens la présence
de trainées d’avions est quasi quotidienne et joue sur le produit aérosols.

4 Evaluation du produit aérosol au-dessus des terres émergées

4-1  Intercomparaison de deux méthodes

L’évaluation du produit aérosol sur SeaWiFS a été réalisée en collaboration avec Régis Borde (Vidot et al.,
2003). Pour cela nous avons comparé deux méthodes de télédétection des aérosols au-dessus des terres
émergées. Les produits aérosols issus de 'algorithme SeaWiFS ont été comparés aux produits aérosols issus
d’une méthode développée par Borde et Verdebout (2003). Cette méthode est basée sur l'utilisation du
modele RPV (Rhaman et al., 1993) qui prend en compte la BRDF de surface. A partir des hypotheses sur le
coefficient d’Angstrom et d'une atmosphére standard, le modele RPV peut simuler le signal TOA a partir de
quatre parametres: 'épaisseur optique des aérosols et 3 parametres de BRDF. Ainsi pour déterminer
I'épaisseur optique des aérosols a partir de mesures spatiales, il est nécessaire de spécifier les parametres
BRDF de la surface. Pour cela, un nombre limité de mesures photométriques in situ permet la caractérisation
de la surface. Cette caractérisation de la surface est réalisée par minimisation entre les luminances TOA
mesurées par le satellite et un jeu de luminances simulées représentatif de différentes conditions
géométriques, de différentes turbidités et de différents parametres de BRDF. Pour les simulations, le modeéle
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d’aérosol est un modele continental avec a=-1 et m=1,44. Le modéle BRDF défini et considéré comme stable
dans le temps, permet de retrouver les luminances TOA en déterminant I’épaisseur optique des aérosols.

Les méthodes DDV et RPV ont été comparées au-dessus de trois sites (Toulouse : 43,58°N ; 1,37°E, Ispra :
48,80°N ; 8,63°E et Venise : 45,31°N ; 12,51°E) faisant partie du réseau AERONET. Les criteres de sélection
des journées étaient la stabilité temporelle de I'épaisseur optique des aérosols a 550 nm in situ sur une
période de +30 min par rapport a I'heure de passage du satellite et des conditions de ciel clair pour les images
satellites. Ainsi 9 journées ont été sélectionnées pour le site de Toulouse, 13 pour le site d’Ispra et 33 pour le
site de Venise sur une période de trois mois entre les mois de juin et septembre 1999. Les épaisseurs optiques
des aérosols a 550 nm issues des mesures photométriques in situ couvrent une large gamme, entre 0,065 et
0,423 pour Toulouse, entre 0,066 et 0,63 pour Ispra et entre 0,085 et 0,468 pour Venise. La caractérisation de
la BRDF de la surface a nécessité 3 jours de mesures in situ pour Toulouse, 5 jours pour Ispra et 4 jours pour
Venise. Ces journées ont été sélectionnées pour couvrir un maximum de conditions géométriques.
L’algorithme de télédétection des aérosols au-dessus de la DDV a été appliqué a des sous-scénes d’image
SeaWiFS de 1,5° de latitude sur 2° de longitude autour du site AERONET. Dans l'algorithme SeaWiFsS,
lindice de réfraction est fixé a 1,44. Pour la comparaison, les épaisseurs optiques des aérosols et les
coefficients d’Angstrom ont été moyennés sur tous les pixels DDV de la sous-scéne.

Les images des produits aérosols de la méthode DDV sont montrées pour chaque site sur une journée a la
figure (2-17). La distribution de la DDV autour du site d’Ispra (représenté par une fléche sur la figure) est
trés bonne et donc il y a une bonne représentativité des aérosols (Figs. 2-17b et 2-17e). En revanche, pour le
site de Venise (Adriatique, Figs. 2-17a et 2-17d), la couverture de la DDV est faible et la zone concernée est
assez éloignée du site de mesure in situ (environ a une cinquantaine de kilomeétres au Nord-Ouest du site
AERONET). Pour Toulouse (Figs. 2-17c et 2-17f), la couverture DDV est plus importante dans les chaines de
montagne des Pyrénées (au Sud de Toulouse) et des Cévennes (a I'Est) qui se trouvent aussi a une
cinquantaine de kilometres du site AERONET. Les produits aérosols détectés en montagne ne sont
certainement pas représentatifs des mesures in situ effectuées en plaine prés de Toulouse.

La table (2-5) rappelle les caractéristiques des journées avec les valeurs moyennes de 1'épaisseur optique
des aérosols a 550 nm et du coefficient d’Angstrém. Parce qu’il est nécessaire d’avoir une couverture de DDV
suffisante, nous avons pris des sous-scénes assez larges qui entrainent des écarts-type des épaisseurs optiques
des aérosols et des coefficients d’Angstrom assez grands. Pour les trois sites, les valeurs moyennes des
épaisseurs optiques des aérosols a 550 nm sont faibles. Cela entraine une incertitude plus importante sur les
coefficients d’Angstrom retrouvés.

Taux de
Site jour couverture de <Ta (550nm)> Ecart-type de = <o> Ecart-type de o
pixels DDV (%)
Venise 24/07/99 1,3 % 0,067 0,038 -0,38 0,25
Ispra 24/07/99 10,7 % 0,069 0,060 -0,69 0,52
Toulouse 01/09/99 4,1 % 0,068 0,033 -0,59 0,44

Table 2-5 : Taux de couverture DDV (en %), valeurs moyennes des épaisseurs optiques aérosols a 550 nm, coefficient
d’Angstrom sur la sous-scéne et écart-types associés.
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Figure 2-17 : Images du coefficient d’Angstrom (a-b-c) et de I'épaisseur optique aérosols (d-e-f) issus de la méthode DDV
pour les trois sites.

La figure (2-18) donne, pour chaque site, les coefficients d’Angstrom issus de la méthode DDV en
fonction de ceux calculés a partir des données photométriques in situ. Le coefficient d’Angstrém in situ a été
calculé a partir des épaisseurs optiques des aérosols AERONET a 440 et 670 nm. Cette figure montre la
difficulté de retrouver le coefficient d’Angstrém avec la méthode DDV. Les deux types de mesure semblent

montrer la méme variabilité du coefficient d’Angstrom. L’hypothese de o égale a -1 semble une bonne

-49 -



approximation pour le site de Toulouse (Fig. 2-18c) et d’Ispra (Fig. 2-18b) mais pour Venise (Fig. 2-18a), des
aérosols plus petits semblent dominer (avec des o in situ plus petits).
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