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L’Afrique de I'Ouest compte parmi les régions ldsigppauvres au regard de I'économie
mondiale. Pour subvenir a ses besoins, elle restellement extrémement dépendante de son
agriculture, laquelle dépend largement des ressswen eau, approvisionnées une fois par an

durant la saison de Mousson.

Apres avoir connu une période d’'une vingtaine déamexcédentaires en précipitations,
I'Afrique de I'Ouest, plus particulierement la régi sahélienne, connait depuis la fin des
années 1960 un déficit pluviométrique, ponctué éitodes de sécheresse intense, survenues
au cours des années 70 et 80, marquées par un endegpres de 180 mm de pluie par
rapport aux deux décennies précéderitebédl et al.200Q Le Barbé et al.2002).

Les conséquences de cette sécheresse ont été idquaaaiour les populations locales, pour
qui secheresse est synonyme de famine et d’efforeire de I'économie locald@Mang et
Eltahir, 2000). Au-dela des impacts locaux de la variabdiégé précipitations en Afrique de
I'Ouest, ceci impacte également le climat a I'éh@lu globe étant donné que I'Afrique
tropicale est I'une de ses principales sourcesdear d'origine continentale.

Vu l'importance des impacts de la variabilité dimet en Afrique de I'Ouest sur les activités
humaines a I'échelle régionale et globale, il estethu fondamental de mieux comprendre les
mécanismes physiques a l'origine de cette variébile maniere a en améliorer la prévision.
Ainsi, de nombreuses études ont été menées adrdgsrcampagnes internationales, comme
GATE (GARP Atlantic Tropical Experiment1974), WAMEX West African Monsoon
EXperiment 1979), (HAPEX-SaheHydrologic and Atmospheric Pilot Experiment in the
Sahel, 1992) et aujourd’hui AMMA (Analyses Multidiscipkires de la Mousson Africaine),
dans I'objectif de comprendre les modes de vaitabides pluies en Afrique de I'Ouest ceci

en analysant le facteur climatique majeur dan® cétfion: la mousson Africaine.

Aujourd’hui, les scientifiques soupconnent le radfement des eaux du proche Atlantique
(Folland et al.,1986 Janicot et al.,1996; Semazzi et al1996) et le changement d'état des
surfaces continentales (déforestation et utilisaties solsCharney, 1975; Eltahir, 1998; Xue

et al., 2004 d'étre a 'origine de la variabilité de la mous$duest Africaine.

Cependant, le role de plusieurs parametres clés ldavariabilité des pluies en Afrique de
I'Ouest demeure mal cerné ; en particulier I'impdeis aérosols désertiques sur le bilan
radiatif en Afrique de I'Ouest et par conséquengela dynamique de la mousson Ouest
Africaine. D’autant plus que, cette région représela principale zone source d'aérosols
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minéraux a I'échelle du globe (avec une contributie 50% a la production globagender
et al.,2003a) et que la corrélation entre la sécherassahel et 'augmentation de la teneur
en poussiéres minérales dans lI'atmosphere estadaigja établieN'Tchayi et al.,1994,
1997), méme si la cause de ce phénonresee inconnue. S’agit-il d’'un changement des
facteurs meétéeorologiques impliqués dans les énmssidaéerosols (i.e augmentation de
I'intensité des vents en période de sécheresseixfeldiminution de la végétation? Ou d’'une

combinaison de ces deux facteurs?

De plus, de nombreuses études ont montré quevitdctinnuelle en aérosols désertiques en
Afrique au nord de I'Equateur, est maximale dufdansaison de mousson, particulierement
durant les mois de Juin-JuilldErfgelstaedter et Washingtaz)07a;Schepanski et al2007).
Ceci en coincidence avec la progression vers ld derla mousson et du passage du front
intertropical au-dessus des zones sources d'aéraidertiques en Afrique au nord de
'Equateur.

Etant donné ces éléments, il est devenu indispensidvaluer I'effet radiatif des aérosols

désertiques sur le bilan énergétique en AfriquéQ@eest; notamment leurs impacts radiatifs
sur la dynamique de la dépression thermique (He®f) lqui pilote en partie, I'intensité et la

progression vers le nord de la mousson Africainar (@xemple, le renforcement de la
dépression thermique favorise une aspiration \@erolkd du flux de mousson). Ceci requiert
une connaissance des mécanismes a meso écheliguéspldans les soulevements ainsi
gu'une bonne représentation dans les modeles ab@ogpes de ces meécanismes. En
conséquence, lidentification des facteurs mét@wgigues qui contrélent les soulévements
d’aérosols minéraux durant la saison de moussampgse comme premiére étape dans
I'évaluation du forcage radiatif des aérosols dégses et son impact sur la dynamique
atmosphérique en Afriqgue de I'Ouest. La modélisaties émissions d’aérosols désertiques
relatives a chaque mécanisme présente, quant,aestlein pré requis indispensable a toute

évaluation rigoureuse de cet impact.

Ce travall s’inscrit dans le cadre de I'étude dmpact radiatif des aérosols désertiques sur la

dynamique de la mousson Africaine et a pour oldgecti
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- ldentifier les mécanismes a méso échellmpliqués dans les soulevements de poussieres
désertique en Afrique de I'Ouest et plus particeléent ceux liés a la dynamique du front
inter tropical (FIT, zone de convergence entre ¢augson et 'harmattan).

- Simuler les mécanismes identifiés et les mécanissn connusafin d’'étre capable de
représenter les émissions d’aérosols relativesagughmécanisme ainsi que leur variabilité

spatio-temporelle, en intensité et en fréquence.

Dans ce travail de thése nous chercherons dongtgiiement a compléter nos connaissances
sur le cycle des aérosols désertiques en Afriquen@a de I'Equateur. Ainsi, nous
déploierons une stratégie visant a combiner obt8ensgau sol, aéroportées et spatiales en

synergie avec la modélisation a méso échelle.

Une grande partie de ce travail repose sur le pAEMA (AnalyseM ultidisciplinaire de la
MoussonAfricaine); projet dont la particularité est de couun large spectre de disciplines
scientifiques et de multiples échelles spatialeemiporelles. Ceci permet, en particulier, de
traiter les interactions aérosols/dynamique dedasson Africaine avec un angle d’approche

multidisciplinaire.

Les données que nous utiliserons dans cette éntdét® collectées durant deux campagnes
de terrain; la campagne BoDExBddélé Dust Experiment, 2005) et les périodes
d’observations spécifiques du projet AMMA, réalisém Tchad et en Afrique de I'Ouest,
respectivement. Ces données seront accompagnéestrdiail de modélisation en trois
dimensions avec le modele MesoNH permettant de l&terdes observations dans I'espace

et dans le temps.

Par la suite, nous décrirons danshapitre 1, les principales caractéristiques du climat en

Afrique de I'Ouest en soulignant ses élémentsid@ispensables pour notre étude.

Le chapitre 2, détaillera le cycle des aérosols désertiquag\véns la formation du matériel
erodable des sols, les processus d’émission desd®rdésertiques, les principales zones
sources d’émissions et la variabilité temporelles dmissions et du transport des aérosols

depuis le continent africain.



14 INTRODUCTION

Le chapitre 3 contiendra une description destruments dont les données seront investiguées
dans notre étude et exposera le modéle numérigliséud travers une description des

paramétrisations des processus impliqués.

Dans le chapitre 4, apres une breve présentation de la campagne BdMBS, nous
étudierons numériguement les soulévements liégetsxde basses couches dans une région

source a topographie complexe i.e. la région di&paession de Bodélé au Tchad.

Le chapitre 5 sera dédié a l'illustration du premier mécanismesdelevements d’aérosols,
identifié dans le cadre de ce travail de recherthgui met en évidence le réle du flux de
mousson nocturne dans les émissions d’aérosolessus du Sahel; les forts vents turbulents
présents au niveau du front de mousson provoquensalilévements intenses d’aérosols et la
dynamique spécifique a la région du front Intericapleur donne le potentiel d’atteindre des
altitudes élevées et de pouvoir contribuer au parisa grande échelle. Nous décrirons
également dans ce chapitre, a partir des obsengatiéroportées, la structure de I'atmosphere
dans la région du front intertropical y compris ¢esactéristiques thermodynamiques du flux
de mousson, du flux d’'Harmattan et du Jet d’Estaiin. Enfin, nous nous attacherons dans
ce méme chapitre a simuler le mécanisme identifé guantifier les émissions qui lui sont

associées.

Le chapitre 6 sera consacré a la présentation du phénoménerdation de cyclones dans la
région de I'I'TD mis en évidence dans le cadre deedabése. Nous éluciderons, également
dans ce chapitre, les implications que pourraigntrda dynamique des cyclones Sahéliens
sur les soulevements et le transport d’aérosoksrtigses.

Enfin, nous conclurons en rappelant les principgasultats obtenus et nous aborderons les

perspectives inspirées par cette étude tankapitre 7.
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1.1 Introduction

L’Afrique de I'Ouest compte parmi les régions qlenldésigne par zones de mousson (i.e.
'Asie du Sud et I'Australie). Au cours de I'annésdle connait une saison seche durant les
mois de Janvier-Février-Mars, une saison de pldigant les mois de Juillet-Aout-Septembre
et une saison de transition entre les deux duemtriois d’Avril-Mai-Juin. Ce systéme de

saison seche/saison humide est ponctue de phaseogplmoins intenses de la mousson

variant d'année en année.

La circulation atmosphérique dans les basses ceuahdfriqgue de I'Ouest est contrdlée par
deux flux principaux: Le flux de mousson et le fldarmattan. En hiver, 'Harmattan, un
air sec et chaud en provenance du désert du Saoarfie du nord-est vers le sud-ouest, i.e.
du continent vers l'océan. Aux environs de la niijula Zone de Convergence Inter
Tropicale (ZCIT), jusque-la située en dessous di¥N,l@emonte annoncant le début de la
saison humide. Les vents changent et soufflens @ler’océan vers le continent, apportant un
air chargé d’humidité au-dessus des terres. Caitcbgrésente un rappel des caractéristiques
générales de chaque saison en détaillant cellesssaices a la compréhension du travail
présenté dans ce document, apres avoir donné uguagpéomorphologique de I'Afrique du
Nord.

1.2 Géomorphologie du continent Africain au nord dé’Equateur

La surface continentale en Afriqgue occidentaleoggainisée autour de trois bandes zonales,
refletant celle des pluies avec des gradients ipaement méridiens (Fig. 1.1): la zone
saharienne tres seche occupant la partie la pluwal (au-dela de 17°N) avec un couvert
végétal quasi inexistant et un taux de précipitagtiomoyen annuel a moins de 200 mm; la
région guinéenne la plus au sud (en dessous de) J@¥dede une partie de forét équatoriale
et recoit en moyenne 1500 mm de pluies par ate; 8ahel qui est la zone de transition entre
ces deux régions trés contrastées avec des paticipg moyennes annuelles qui varient entre
200 et 1200mm. Ainsi, la frontiere climatique entaerégion aride du Sahara et la région
semi-aride du Sahel, définie par lisohyéte de ipitations 200 mm.ah est située aux
alentours de 17°NOubief,1963).
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Figure 1.1 Distribution des précipitations moyennes annueliur I'Afrique de I'Oues
(source: Famine Early Warning SystemUnited States Agency for Internatior
Development

Par ailleurs, cette surface continentale est medodé la présence de reliefs ayun role sur
la circulation atmosphérique. Le relief est primdgment composé d’'une succession
cuvettes et de massifs peu élevés séparés paigdes te crétes discontinues. Les ligne:
crétes étant du nord au sud composées par desfsn@sgi 12): Atlas (4000m), Hogg-Air
(3000m), Tibesti (3414m), 'Ennedi (3415m), le Fa-Djalon (1000m) et le Mont Cameroil
(4070m).

En plus des massifs montagneux, quatre autres typgmysages peuvent étre rencc au
Sahara associés a différents états de surfacel(BiCallot et al.,2000;Lauren, 2005):
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Figure 1.2: La carte des reliefs en Afrique de I'Ouest.

* Les ergssont des étendues de dunes sabli dans lesquelles on peut observer différ
types de dunesjives ou fixées, et de formes variabless principaux ergs du Sahara
situent: en Algérieen Mauritanie, aMali, au Niger et en Libye. Le désert de Libye,
s'étend depuis la Libye juscen Egypte et au Soudan, est plutbét caractéris@@arande:
étendues de sable ondulaliafticorena et al 2004).

* Les regssont des surfaces couvertes de petits rochersagildl®ux qui occupenla majeure
partie du désert du Sahafzes surfaceprésentent des seuils d’érosion élevés qui lesent

peu favorables a I'émissiate poussiére

* Les plaineset les dépressios sont caractérisées par la présedeedé|bts argileux ou
saléesCes dépots proviennent d’anciens lacs ou de cdasasi dju se sont asséchés suit
des modifications du climeen Afrique etont alors laissé place a des dépressiPar
exemple,de nombreux lacs sont apparus au cours de périadagles, ntamment dans le
nord du SaharaCallot, 1987; Callot et Fontugne1992; Petit-Maire, 1979; Petit-Maire et
Risler, 1983). L'évaporatiorde ces lacslorsque le climat est devenu aride, a condué
formation de plaines riche sédiments. Ces zones de dépresoccupenigénéralement des

surfaces limitées.
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Figure 1.3 Les principaux paysages présents en Afrique ad de I'Equateur selon Callot
et al., [2000].

1.3 La saison séche

Le climat hivernal en Afrique du Nord et de I'Ouesprésente une caractéristique principale;
la circulation atmosphérique est dominée par dessvde basses couches appelés Harmattan
(Hastenrath 1988). Ces vents sont la réponse au fort gradiergression meéridien résultant
de la présence de l'anticyclone de Libye et dedaezde basses pressions au niveau de
'équateur (Fig. 1.3). L’'Harmattan de I'Afrigue ddiord a donc une origine continentale et
parcourt une longue surface désertique ou les tampés sont élevées et la quantité de
vapeur d’eau est extrémement faible. Ainsi, I'Hattiara est un vent extrémement sec, chaud
la journée, froid durant la nuit et souvent chattlgépoussiérefHamilton et Archibalg1945).

La saison hivernale, en Afrigue au nord de I'Equateest également marquée par la
formation, durant la nuit, de jets de basses cauflbew Level Jets, LLJS) dans la circulation
d’Harmattan. Les LLJs se forment au-dessus du mentiAfricain tout le long de I'année
mais leur fréquence d’occurrence est plus impagtenthiver qu’en été. Ainsi, 50% des nuits
hivernales connaissent la formation de LLJs col®&6 en été. De plus, la fréquence
d’'occurrence et lintensité des LLJs sont accergupar la présence d’orographie qui
influence le flux général d’Harmattan. C’est typéguent le cas au-dessus, de la dépression de

Bodélé au Tchad, du centre du Niger et de 'Esfdudan.
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1.3.1 Les jets de basses couches: Formation et eydlurne
Les jets de basses couches ou LLJs sont communé&hsetvés durant la nuit et peuvent
s’étendre au dessus des plaines et des terrainglexas sur plusieurs dizaines a plusieurs
centaines de kilometreday, 1995; Davis, 2000). Au-dessus du Sahara, la formation des
LLJs se produit au cours des nuits calmes avecleilet de faibles vitesses de vents pres de
la surface ou les couches d'air sont bien strasifet la turbulence est supprimée (€hprpe
et Guymer,1977). Les LLJs sont caractérisés par des maximdenvitesses de vents
horizontaux dans les basses couches de la tropesgbd’ordre de 20 m/s (e.Blackadar,
1957,Holton, 1967,Banta et al.2006).

Le développement des LLJs s’explique par le méoamid’ oscillation d’inertie Blackadar,
1957). En effet, le développement d’'une couchevdiision nocturne par le refroidissement
de la surface continentale apres le coucher dul smaduit & un découplage entre cette
surface et les masses d’air qui se trouvent auddeds la couche d’inversion. Ces masses
d’air ne subissant plus la force de friction exerd¢@bituellement par la surface, ne sont
désormais soumises qu'au gradient de pressionaefaice de Coriolis. Un déséquilibre se
crée ainsi dans cette couche entre le gradientressipn et la force de Coriolis. Cette
instabilité des masses d’air initialise des ostdless autour du vent géostrophique et donne
lieu aux LLJs au sommet de la couche d'inversiBlagkadar,1957;Hoxit, 1975;Banta et

al., 2003). Dans de telles conditions, I'air au-destuta couche d’inversion est découplé de
la friction de la surface et la vitesse du ventsdaette couche d'air découplée n'est pas
influencée par le frottement (eldoxit, 1975; Garratt, 1992; Mahrt, 1999; Mauritsen et
Svenssorn2007). L'intensité des LLJs est d’autant plus éeque I'inversion de température

est importante, ce qui a pour effet de réduire afdage les effets de friction.

Souvent, les LLJs au-dessus de I'Afrique du nordosment apres le coucher du soleil et
durant la nuit quand la turbulence dans la couthéed cesse. Dans la plupart des cas, ils
persistent, jusqu'a ce que le mélange turbulerg aocouche limite reprenne apreés le lever du
soleil et le début du chauffage au sol qui supptimeersion de température et déclenche la
convection dans la couche limite. Ceci a un dowffet: le LLJ s’affaiblie vu qu’il a été

meélangé sur la couche limite en revanche les vprés de la surface s’intensifient étant
donné que le mélange turbulent raméne des fortis vimitialement en altitude, au pres de la

surface.



22 LE CLIMAT EN AFRIQUE DE L’'OUEST

De ce fait, les LLJs sont marqués par un cyclengisynchronisé au cycle jour/nuit et pt
étre influencé par Iprésence d’orographie par le biais du réchaufferr@fitoidissemen
associé aux regions surélevéTodd et al.2007). Par ailleurs, le cycle diurne des LLJs &t
décalage de phase avec celui des vents de sudaamaximums de vents associés auJs
sont présents la nuit tandis que les maximums désvide surface se produisent a le-
matinée \(Washington et al2006,Todd et al.2008).

En plus, les LLJs étant dépendant du climat Africéur fréquence d’occurrence ainsi (
leur distribution patiale varient avec les saisons. En hiver, lessldelforment généraleme
audessus d’'une bande zonale allant de 10°N a 20°i8 glden été cette bande est plus
nord entre 15°N et 30°N. Par ailleurs, en hiveaueprintemps la fréquence d’occuice des
LLJs est maximale (50%) et est plus marqué-dessus de la dépression de Bodélé au T
(jusqu’a 80%) alors qu’en été la fréequence d’'ocauce des LLJs est moins importante-
40%) et les LLJs se forment plutbt-dessus du suduest du SahareSchepanski et al.,
20009).

Les LLJs présents adessus de I'Afrique ainsi que les forts vents ddase qui y son
associés, pilotent en grande partie les souléevemdiierosols désertiques-dessus du
Sahara (e.godd et al.,2007; Knippertz,2008; Schepanski et al2009. Ce mécanisme (¢
soulevement d’aérosols (cf. Chapitre 2) fera I'blojeine étude numérique détaillée dan:
chapitre 4.

Figure 1.4 La circulation atmosphérique hivernale en AfriqieI'Oues.
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1.4 La saison de Mousson

La mousson africaine est le résultat d'un fort dage entre I'océan, I'atmosphére et le
continent. Elle constitue une réponse directe aaxlignts méridionaux de I'énergie statique
humide et seche. Au printemps, I'élévation du $obmtraine une augmentation des
températures de surface de I'océan Atlantique eodidinent africain. L’'océan ayant une plus
grande inertie thermique que le continent, la taatpée de surface du continent, est plus
élevée que celle de I'océan. Cette différence arégradient thermique méridien trés marqué
surtout dans la couche limite entre le golfe den@eiet les régions continentales de I'Afrique
de I'Ouest pendant I'été borédEl{ahir et Gong,1996). Ce gradient de température est
essentiel dans la dynamique de la mousson africihiremforce les alizés de I'hémisphére sud
(vents de sud-est) qui peuvent alors traversendisgyr. Une fois dans I'hémisphere nord, ces
vents charges d'’humidité sont déviés vers [I'Ests skeffet de la force de Coriolis
(conservation du moment angulaire) et aménent eswwohtinent I'hnumidité nécessaire a la
formation de zones de convection nuageuse. De faenmdaniere, les alizés de I’hémisphére

nord sont renforcés.

La saison de mousson est surtout marquée parrfefimm de nombreux systéemes convectifs
a méso échelle (Mesoscale Convective System, Mgigkont a l'origine de la majorité des
précipitations observées sur la région sahélieram@lgnt la saison de moussdiofiges et
Thorncroft, 1997; Mathon et Laurent2001). Plus intéressant, cette saison de l'ansée e
distinguée par une activité en aérosols minéragx étevéeEngelestadeter et Washington,
2007a).

1.4.1 La circulation de mousson
La circulation de mousson s'organise autour d'ésneés du mouvement zonal comme le
Jet d'Est Africain (African Easterly Jet, AEJ) Jit d'Est Tropical (Tropical Easterly Jet, TEJ)
et le Jet d’Ouest Subtropical (Subtropical Jet,)®T&n basses couches avec des flux opposeés
de mousson et d'Harmattan. Les deux principalasctsties convectives sont la ZCIT,
caractérisée par un maximum de température poientiguivalente et la dépression
thermique (Heat Low, HL) associé a un maximum deptrature de surface. On présente ici

l'organisation d'un régime de mousson typique das oe Juin-Juillet-Aout-Septembre.
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1.4.2.1 Dans les basses couches
Dans les basses couches, la circulation de mowstarganisée autour de deux flux clés qui
sont leflux de mousson flux de sud-ouest venant du golfe de Guinée Hdrimattan, flux
de nord-est venant des zones désertiques (Fig. @es) deux flux varient en fonction des
conditions de surface (SST, température au sdiasavégétée...). La rencontre du flux de
mousson (air humide) et de I'Harmattan (air seenfo prés de la surface une zone de
convergence appeléeront Inter Tropical (FIT, Hastenrath,1988), positionné autour de
20°N en Juillet (Sultan et al., 2007).

- Le flux de mousson

Le flux de mousson est un vent de sud-ouest daddsses couches, dirigé de l'océan
Atlantique vers le continent (en bleu sur la Fig)1ll doit son origine au gradient thermique
entre les deux hémispheres, orienté du sud vemsrig & partir du printemps du fait de la
migration vers le nord du forcage radiatif et dd#asse des températures de surface (SSTs)

dans I'Atlantique équatorial.

L'intensité du flux de mousson et son contenu éhiiEnge sont déterminants pour le
positionnement de la convection nuageuse sur lensott Africain du fait qu'’il constitue le

principal moyen de transport de I'hnumidité deptoséan vers les terres.

Le flux de mousson est bien marqué durant la nuifag¢t de I'absence du mélange turbulent
(e.g.Blackadar,1957). Son intensité atteint un maximum durantplesmieres heures de la
matinée avec des vents de l'ordre de 20m/s auxcalende 500m d’altitudd_fthon et al.,
2008). Sur la verticale et au nord de 14°N, la beud’air humide et relativement froid
associée au flux de mousson durant la nuit, s’éemdl500 a 2000 m d’altitude depuis la

surface Bou Karam et al.2008).

- Le Flux d’'Harmattan

L'Harmattan est un vent de nord-est, chaud etrs@raenance du Sahara et est présent toute
'année sur I'Afrique du Nord (en rouge sur la Figp). Il est associé a une circulation
cyclonique auniveau du Sahara a partir du printemps et correasmonfait aux alizés de
I'hémisphére nord'origine continentale (cf. paragraphe 1.3).
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Le Front Inter Tropic:

Le FIT est une région zonatle basses pressioqui s’étend sur toute I'Afrique de I'Out (en
jaune sur la Fig.1.55a position est marquée par un déplacement lataldnnuel trés largs
en Février elle est située un peu plus au norcadmie Guinéenne alors qu’en Ju-Aout
elle atteint sa position la plus au nord autouR@&N. A cette variation annuelle, joute un
cycle diurne trés marqué avec une variation laédijournalieére de I'ordre de 200kiSultan
et al.,2007).

Le FIT est identifiégénéralemeniselon deux criteres: Un critereyhmique basé si
l'inspection &ts champs de vent, dans ce cas la le FIT estilanrégconvergence maxima
et detrés faibles vents (2m, et un critere thermodynamique basér la mesure de la
température de rosée, dans ce cas le FIT estitanrég la température de rosée ati 15°C
(Leroux,1970;Buckle,1996).

Le FIT, de pasa nature, est une régiqui présente ufort cisaillement horizontal et vertic
entre les flux de mousson et d’'HarmattBou Karam et al.2008).

Durant la saison de moussoette interface est souvent perturbée pagprbpagation vers
nord de courants de denséganar des systemes convectifsii se forment au sud du F
(Flamant et al.2009a).

Figure 1.5: La circulation atmosphériquen saison de moussen Afrique de I'Oues
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1.4.2.2 En moyenne et haute troposphere
En altitude trois jets principaux interviennent slala circulation de la mousson Ouest
Africaine (Fig. 1.6): L'AEJ, le TEJ et le STJ.

L’AEJ est localisé au-dessus de la zone sahélienne I&ité la moyenne troposphere (4-
6km) et atteint une intensité moyenne de 15m/sudlet) Il est formé en réponse au gradient
méridien de températur8\irpee,1972; Thorncroft et Blackburn1999) et d’humiditéGook,
1999), et doit son origine a I'équilibre du verdrthique. Par instabilité barocline et barotrope
de ce jet, des perturbations d’échelles synoptiqugelées ondes d’Est Africaine (African
Easterly Waves, AEW) se propagent d’Est en Ouesst.dystemes convectifs de méso échelle
se positionnent souvent a des endroits priviléded'onde et se propagent également vers
I'Ouest, a peu prés a la méme vitesse que I'AEJ.

Le TEJ situé entre 5°N et 10°N dans la haute troposp(ierel5 km) de Juin a Septembre,
est lié a la convection profonde. Il présente uitesse moyenne de 15-20m/s. Il doit son
maintien au-dessus du continent au dégagementatieuchatente au sein de la ZCIT.

Le STJ est positionné entre 30°N et 35°N de Juin a Sempterdans la haute troposphere

également (10-14 km), au niveau de la branche ddaote de la cellule de Hadley.
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Figure 1.6 Schéma conceptuel représentant une moyenne zdealeléments clés de la
mousson africaine pendant I'été boréal, la circiat méridienne-verticale et les vents
zonaux dominants (Peyrille, 2006).
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1.4.2 Les zones de convection séche et humide
Les deux structures convectives essentielles agafenttionnement de la mousson Africaine
sont laZCIT et la dépression thermique Saharienne. Ceci eéit un fort contraste
méridien de part et d’autre du FIT durant la saidermousson avec une zone de convection

humide au sud et une zone de convection secherdyfig. 1.7).

1.4.2.1 La Zone de Convection Inter Tropicale

Dans la troposphere moyenne, se dresse la ZCITr&@ment a la situation sur I'océan, la
zone de convection profonde ne se positionne pasvarticale du FIT, ceci en raison de la
forte inhibition convective associée a la séchereiss'atmosphere sahélienne. La ZCIT, au
dessus du continent, se positionne donc au sudwdfs 10°N en Juillet, la ou I'énergie
disponible a la convection est maximale. La ZCITharer est située au dessus de I'Océan
pres de I'équateur (Fig. 1.4). L’arrivée de la ZGIT dessus du continent a partir du mois de
Mai annonce l'arrivée des pluies sur le Salseilign et Janico2000;Le Barbé et al.2002).
Cependant, la vision continue des pluies dans & 26t trompeuse car elles sont en majorité
apportées par des systémes convectifs de mésdeé(M€lS). La convection dans la ZCIT a
en effet tendance a s'organiser en MCS. Les MCIgypes de grains fournissent la majorité
des pluies sur I'Afrique de I'Ouedtidthon et Laurent2002;Le Barbé et al.2002;D'Amato

et Lebel,1998). Ces systemes se déplacent d’Est en Ouasbdilent les précipitations sur
des périodes de 5 a 6 jours. Une fois arrivés’stiahtique, ils se transforment parfois en
cyclones. La variabilité intrasaisonniere est dtués¢ d'une succession de phases

actives/inactives de ~10 a 20 jours pendant laopérde Juillet a Septembre.

1.4.2.2 La dépression thermique saharienne

Au nord du FIT, une zone de convection seche ieteses développe en réponse au fort
chauffage radiatif net au niveau du sol. Cetteutation thermique correspond a un maximum

de température et un minimum de pression au doreie une dépression thermique typique

des régions désertiques. Elle est cyclonique adesglar I'effet de la force de Coriolis sur les

vents de mousson et d'Harmattan et anticyclonigqgusanmet. L'extension verticale de la

dépression thermique atteint facilement des akude 5-6km et est limitée par la subsidence
de grande échelle de la cellule de Hadlggro,1996;Smith,1986).
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La position géographique de la dépression thermpgégente un cycle annuel trés marqueé; en
hiver sa position favorite est plutét au dessuslad€&képublique centrafricaine avec une
extension au dessus dud du Tchad et du sud-ouest du Soudan. En été¢deession
thermique se positionne au dessus du désert daosl lde I'Algérie et le nord du Mali. A ce
cycle annuel, s’ajoute un cycle diurne associédplatix effets orographiques et se présente

sous forme d’oscillations Est-Ouest durant la sad® moussorL@avaysse et al2008).

La dépression thermique saharienne, dont linténsist principalement fonction de la
température de surface, est un élément clé dasgstéeme de mousson Ouest Africaine
(Parker et al.,2005a). En effet, la dépression thermique semibdéep 'avancement vers le
nord du flux de mousson; une étude @auvreux et al.[2009] montre que la dynamique de
la dépression thermique est a l'origine des pulsatid’'une période de 4-5 jours que connait
le flux de mousson avant I'Onset. En effet, ungefdempérature de surface sur le Sahara
favorise une couche de mélange profonde, un resrizeat de la dépression de surface et
donc une plus forte aspiration de la mousson eemid. L'air froid et humide advecté par le
flux de mousson va, en retour, causer une vemtilagt un affaiblissement de la dépression
thermique Peyrille et al.,2007). Ceci attribue a l'intensité de la déprassiermique, durant

la saison des pluies, un cycle intrasaisonnier @’pgriode inférieure a 10 jours auquel
s’ajoute un second cycle intrasaisonnier d’'unegoéride 10 a 60 jours plutét lié a la

circulation dans les moyennes latitud€s llavayssecommunication personnelle).

En plus de son rdle dans la circulation de basseshes, la dépression saharienne est aussi
connue pour avoir une importante charge en aérdgsisrtiques que I'on soupgonne de jouer
un réle dans le renforcement du creusement de paesgon via le forcage radiatif.
Cependant, les interactions aérosols désertiquemftigue de la dépression thermique

demeurent mal connues.

1.5 La saison de transition

Ou ‘pre-onset’, c’est la période de transition endés deux saisons décrites précédemment et
dont le commencement est marqué par I'avancemgitdiaal du FIT jusqu’a environ 12°N
sans pour autant que la zone de pluie soit préseogtte latitudeSultan et Janicot2003b;
Sultan et al.2007).



Cependant, 'aancement du FIT ne se fait pas d’'une maniére asmtmais plutét selon L
mode de pulsations d’'une période d-5jours Couvreux et al.,200¢). Ces pulsations
contribuent au transport de I'humidité vers le ndaht le contenu est jusqu’a mainten
insuffisant pour le déclenchement de la convection prddoet des pluies y sont associées
FIT durant cette saison de -Onset présente un cycle diurne trés marqué avec
oscillations latitudinales diurne de l'ordre de 2Rt (Pospichal et Crewe 2007 ; cf.

Annexe).

Cette saison qui s’étend sur a peu pres trois (#oisl -Mai-Juin) est marquée, vers sa i
par ce qu'on appelle le saut tmousson ou Onset. Ceci représentedéplacement,
relativement rapide, de la zone de pluie de 5°N0& lenenviron 20 jours annongant ai
l'arrivée des pluies adessus du Sahel. La date climatologique de I'Ofi€8¢-1990) est le
24 Juin avec 8 jours d'écart tyfSultan et Janicot2003b). L'Onset est alors définie com
étant la transition entre deux rmes quasi permanents: le @éset ou le flux de mouss:
est présent adessus du Sahel sans pour autant que les pluiesm@arent et le régime (
mousson qui lui désigne le début des pluies aul

Figure 1.7: Les zones de convection séche et humide en Afdgu’Ouest durant la saisc
de mousson.
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2.1 Introduction

Au-dela de son apport (40%) en émissions globatefeulx de biomassé\(dreae,1991), le
continent africain est connu pour étre la plus deasource, a I'échelle globale, d’aérosols
minéraux avec des émissions annuelles de I'orde88e760 Tg l(aurent et al.,2008). Ceci
représente 30 % a 50% des poussieres minéralaspansion dans I'atmosphere a I'échelle
globale Ginoux et al.2001;Tegen et al.2002a;Zender et al.2003a).

Les émissions d’aérosols désertiqgues depuis lesszandes et semi arides de I'Afrique au
nord de I'équateur sont contrélées par les conttidimatiques qui regnent sur ses régions.
Ainsi, les principales caractéristiques du climatndrd de I'Afrique que nous venons de voir
dans le chapitre précédent vont intervenir surédeglles de temps variées non seulement sur

les émissions d’aérosols minéraux mais égalemenesutransport depuis le continent.

Dans ce chapitre, nous mettrons l'accent sur l'ichles aérosols désertiques sur le climat
apres avoir décrit les interactions pouvant existere les aérosols minéraux et la circulation
atmosphérigue en Afrigue au nord de I'équateur mmis les variabilités temporelles des

eémissions et du transport depuis les principalegezgources.

2.2 Les aérosols minéraux

Les aérosols minéraux font partie de la famille egseces traces présentes dans I'atmospheéere
sous forme particulaire et communément appeléesalér Les aérosols désertiques sont
gualifiés de primaires, au méme titre que les embmarins, car ils sont émis directement
sous forme particulaire dans I'atmosphére sousitaau vent. Méme si leur diameétre est
compris entre quelques dixiemes et plusieurs dizaite micrometre®(Almeida et Schiitz,
1983), les aérosols désertiques sont majoritairedesparticules grossiéres contribuant

principalement au mode micronique des aérosolssh@iques.

2.2.1 Les estimations globales des émissions
Les aérosols désertiques représentent, a I'heungel; la premiére source en masse
d’aérosols naturels présents dans I'atmosphereeftemn, selon des estimations réalisées a
I'échelle globale D’Almeida, 1986; Tegen et Fung1994; Duce, 1995; Mahowald et al.,
1999; Tegen et al.2004), la quantité d’aérosols désertiques émis dlatmosphére serait

comprise entre 1000 et 3000 Tg par an, ce qui spored a environ 40% des émissions
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annuelles totales des aérosdandreae,1995; Ramanathan et al2001;IPCC, 2001). Pour
autant il existe encore aujourd’hui de grandesriitades sur ces estimations. Les principales
estimations des émissions moyennes annuelles gbletl depuis I'Afrigue au Nord de
'Equateur sont reportées dans la Table 2.1. Cesasons sont basées sur la somme des
emissions de regions sources individuelles évalpéeslifférentes approches (concentration
moyenne et temps de résidence, flux de dépot, adéhsation). Selon les récentes études
listées dans la table 2.1, les estimations desséonis annuelles depuis I'Afrique au nord de
'Equateur variant entre 500 et 1000 Tg/an, lessémns globales quant a elles varient entre
1000 et 2000 Tg/an.

Référence Emissions depuis PAfrique au Nord de Emissions globales
'Equateur (Tg/an) (Tg/an)

Schiitz et al. (1980, 1981) 260 5000

D'Almeida (1986) 630-710 1800-2000

Luo et al. (2003) 1114 1650

Miller et al. (2004) 479-589 1018

Ginoux et al. (2004) 1430 2073

Andreae (1996) 1500

Penner et al. (2001) 2150

Duce (1995) 1000-2000

Tegen and Fung (1995) 1222

Andreae (1996) 1500

Mahowald et al. (1999) 3000

Werner et al. (2002) 1060

Tegen et al. (2002) 1100

Zender et al. (2003) 1500

Tegen et al. (2004) 1921

Jickells et al. (2005) 1790

Marticorena et Bergametti (1996) 586-665

Prospero (1996) 170

Swap et al. (1996) 130-460

Callot et al. (2000) 760

Ozer (2001) 1600

Kaufman et al. (2005) 240

Laurent et al., (2008) 580-760

Table 2.1 Récapitulatif des estimations des émissions d'sds désertiques globales et
depuis I'Afrique au Nord de I'Equateur en moyenmaugelle. La compilation est faite a
partir des études de Goudie et Middleton, [2001¢nder et al. [2004] et Mahowald et al.,
[2005].
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2.2.2 Le cycle des aérosols minéraux
Les aérosols désertiques obéissent a un cycleomqmparte trois phases au cours desquelles ils
sont en interaction avec leur environnement:. I'&mis depuis certaines surfaces
continentales, le transport dans I'atmosphere dgpdt. Ces aérosols se déposent en partie
dans la région de génération, en partie en detlorant leur transport qui peut les emporter a

plusieurs milliers de kilomeétres de leurs sources.

- Les émissions:

Le soulevement en zones sources a lieu quand teltioms suivantes sont remplies:

1- La matiere érodable est présente en quantitéoriammte a la surface. Ces particules
susceptibles d’étre mobilisées par le vent sonégdement générées par I'érosion éolienne,

hydrique et par les actions thermiques.

2- L'apport d'énergie d’origine éolienne a la stefast suffisant pour vaincre les forces de
cohésion interparticulaires.

Néanmoins, le processus de soulevement ne se prqdai pour des vitesses de vent
supérieures a une vitesse seuil d’érosion. Cetitsse seuil dépend des caractéristiques de la
surface et du type de s@liepil, 1951;Gillette et al.,1982; cf. Chapitre 3).

Une fois que toutes les conditions sont remples plarticules sont soulevées par les vents de
surface formant un flux horizontal, les plus gresparmi elles retombent ensuite sous l'effet
de leur poids, et leur énergie cinétigue entrefiemrocessus de corrasisafdblasting qui
consiste en une fragmentation des particules eagegats en éléments fins plus facilement
mobilisables Gillette, 1977, cf. Chapitre 3).

Au-dela de son réle dans les quantités de poussienises, le processus d’émission influence
également les caractéristiques intrinseques deficydas mobilisées. La composition
élémentaire et minéralogique des aérosols soukstégisine de celle du matériau d’origine.
Ainsi, les poussiéres désertiques, a I'image dés garents, sont principalement constitués
d’'argiles, de feldspaths, de quartz, et présentlemic des teneurs élevées en silicium,
aluminium, calcium et fer (e.gchitz et Rahri,982; Laurent, 2005).
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- Le transport:

Le flux d’aérosols formé a I'issu du processus @dés/ement forme une couche de poussiére
localisée prés de la surface qui présente un émeadaminaire en cas d'absence de
mécanismes turbulents d'origine thermique (mouvésnemnvectifs) ou d'origine dynamique
(liés aux conditions météorologiques ou aux infeesnorographiques). Dans le cas contraire,
les particules fines issues de la corrasion onpdssibilité de monter dans les couches

supérieures de I'atmosphere et d’étre transpoétélesgrandes distances.

- Les puits:

Apres un temps de résidence dans I'atmosphéret alaguelques heures a une dizaine de
jours (Tegen et Lacisl996;Mahowald et al.1999;Ginoux et al.2001), le cycle des aérosols
désertiques s’achéve par le dép6t des particulesiveau des continents et des surfaces
océaniqgues. Ce deépot ce fait généralement parséaiee via I'impaction sur les reliefs ou la
sédimentation sous l'action de la gravitation, ar poie humide par incorporation des
particules dans les nuagesaShou} ou abattement des particules présentes surjét ttas
gouttes lors des précipitationsifiout).

Les particules de taille comprise entre Qrh et quelques micromeétres ont les vitesses de
dépdt par sédimentation les plus faibles, et ed®nt donc majoritairement déposées par
voie humide. Les plus grosses particules, de dimstpérieur a 2Qum se déposent
rapidement apres leur émission par sédimentatiopyodimité des zones sources. Les
particules inférieures a 2@m vont donc majoritairement étre celles qui setoasportées
(Nickling, 1994;Duce,1995).

Les zones de dépbt des particules minérales swériées et recouvrent une grande partie
du Globe aurent,2005). Néanmoins, on peut citer des régions détdengférentiel, telles
gue le voisinage des zones sources pour le dépgitodses particules (comme le plateau des
Loess situé a proximité des régions désertique€hdre et de MongolieMainguet,1996;
Sun,2002), les foréts équatorialeSwap et al.1992), les zones de mousson pour le dépbt
humide Flamant et al. 2009) et les océanB(ce,1986).

Le dépbt des particules minérales est aussi caisabdnme une source extérieure de fertilité
pour les écosystémes terrestres dans certainemsé@hadwick et al.1999). Par exemple, la
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poussiere émise en Afrique du Nord est potentiglgmune source significative pour le
bassin de I'AmazoneSap et al.,1992). De plus, a I'échelle de temps géologigue, ¢
phénomene modifie les propriétés de la zone detdBpdspero,[1999] cite I'exemple des

lles Bermudes, dont le sol est de composition aoméoaux sources africaines.

2.3 Zones sources

2.3.1. La formation des sols érodables en régionwsce
Au-dela de l'existence de conditions météorologgpmopices a I'érosion éolienne (ex. vents
forts), la nature des sols joue un rdle importarsdle processus de soulevement d’aérosols
désertiques, étant donné que ces particules rasdiel’action mécanique du vent sur un sol

érodable.

Ainsi la disponibilité de matériel fin a la surfades sols et un facteur déterminant pour les
émissions d’aérosols. Plusieurs facteurs géolegigutopologiques, biologiques et
climatiqgues contribuent a la formation de partisuknes a la surface des sols faisant

intervenir divers processuRggnon et al.1989) tels que:

- L’érosion hydrique (Callot, 1987); les particules fines issues de I'érosiodrigpe sont
souvent transportées sur de longues distances ggaicdurs d’eau pour se déposer et
s’accumuler dans les lacs et les fonds marins.eRample, les lacs asséchés du nord du

Sahara résultent en des sols a tres forte propatéalép6ts sédimentaires.

- Les réactions chimiquegLaurent 2005); sont prépondérantes dans la plupart dgsn®
humides, notamment en zone tropicale. Les procedsusiques impliqués mettent en jeu
divers agents d'altération tels que I'eau, I'oxyggeles acides minéraux ou organiques. Il en
résulte la formation de particules de plus en pletites, généralement stables chimiquement

par rapport a leur environnement local.

- Les processus biologiquegChamley,1987), comme I'expansion des racines durant la
croissance de la végétation au cours de périodsshpimides qui contribuent a la formation
des patrticules fines et au remaniement de la steictu sol par fragmentation mécanique des

sédiments.
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- L’abrasion éolienne (Dietrich, 1977); I'impact de particules soulevées par let\wem une
surface est également une source potentielle @s fiarticules, qui redéposées conduisent a

la formation de sols fins plus facilement érodables

- La désagrégation des roche@Millot, 1964;Goudie et al.1979 ;Wellman et Wilsonl1965;
Cooke et Warren]973), notamment dans les régions désertiquedebanll des cristaux de
sel se développent dans les interstices de la rexdecant ainsi des pressions capables de la

fissurer Greeley et lverser],985).

Etant donné la nature des roches et minéraux coament présents dans les environnements
terrestres, I'ensemble des processus d’altératodwit au final a la production de grains de
guartz, de petites particules de mica (comme lacouite), de minéraux argileux (comme la
montmorillonite), de carbonates solubles, et d’'esydle fer Greeley et Iversen1985 ;
Laurent, 2005).

La plupart de ces processus générent des partifiokess de taille micronique, a partir de
grains plus grossiers. Les particules fines aimsmées seront par la suite soumises a
différents phénomeénes (ex. les charges électrgetsi entre particules, la composition et
I’humidité du sol) qui entrainent leur agrégatid®ettijohn, 1972; Greeley et lversenl985;
Rajot et al.,2003).

2.3.2 Principales zones sources a I'échelle globale
Les aérosols minéraux sont issus des régions agtdsmmi arides du globe dont la surface et
la moins protégée de I'érosion éolienne par uneedure végétale presque inexistante et par
une humidité du sol trés réduite, d'ou I'appellataternative ciérosols désertiquegDuce,
1995)

En effet, l'aridité correspond a une situation dengue de ressource en eau permanente dans
l'air et dans le sol et se définit par un bilan hgde déficitaire du sol et elle dépend de
parametres climatiques et du type de &alu¢ent 2005). D’'une maniére générale, les zones
semi arides et arides sont déterminées en fond&ola quantité des précipitations qu’elles
recoivent. Ainsi, les régions arides ou désertiggms caractérisées par un taux annuel de

précipitation inférieur a 200 mm.
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Les zones arides et semi arides sont généralemeriisées de part et d’autre de I'équateur,
(Fig. 2.1). Ainsi, la majorité de ces régions ssmiices en Afrique du Nord et de I'Ouest.
D’autres se trouvent en Asie centrale, en AralneAestralie, ainsi que dans certaines régions

de l'ouest des Etats-Unis et de I’Amérique du sud.
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Figure 2.1 Localisation des zones désertiques et des prnoigléserts: (1) Great Basin, (2)
Sonoran, (3) Chihuahuan, (4) Peruvian, (5) Ataca(®,Monte, (7) Patagonia, (8) Sahara,
(9) Somali-Chabli, (10) Namib, (11) Kalahari, (1Rarroo, (13) Arabian, (14) Rub al Khali,
(15) Turkestan, (16) Iranian, (17) Thar, (18) Takdikan, (19) Gobi, (20) Great Sandy, (21)
Simpson, (22) Gibson, (23) Great Victoria et (24)r$ d’apres Nickling [1994] et Shao
[2000].

Par ailleurs, des observations satellitaires ord en avant que la plupart des émissions
d’aérosols depuis les grandes régions désertigeis® fiont pas d’'une maniere homogéne au
sein de ces régions, mais plutdt a partir de zomsslocalisées et particulierement actives
appelées ‘hot spotsHerman et al.1997). La figure 2.2 montre une carte de la diation

géographique de 131 ‘hot spots’ identifiés a padtts observations spatiales de TOMS
d’apres I'étude menée pangelstaedter et al[2006]. Cette distribution géographique des



42 LES AEROSOLS DESERTIQUES

‘hot spots’ a I'échelle du globe montre que la miégode ces ‘hot spots’ est concentrée en

Afrique au nord de I'Equateur.
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Figure 2.2 La localisation de 131 ‘hot spots’ a partir de faoyenne sur 1984-1990 de
I'Aerosol Index (Al) issu des observations spatiade TOMS (Engelstaedter et Washington,
2007Db).

2.3.3 Les zones sources en Afrique au nord de I'Egteur
La zone Sahara-Sahel au nord de I'Afrique représdatpremiere source mondiale de
poussiéeres désertiques avec une production anrdiaéieosols estimée a 400-700 Nbchutz
et al.,1981;D’Almeida, 1987;Swap et al.1992,Laurent 2008). Le Sahara, plus grand désert
de la planéte, s’étend sur 8.5 millions de’Kioaurent, 2005). Il est bordé & I'Ouest par
'Océan Atlantique, a I'Est par la Mer Rouge, auchpar la Méditerranée et au sud par la
région semi-aride Sahélienne marquée par I'appargteppique de végétation (le cram-cram,
Dubief,1959).
Les principales zones sources du Sahara-Sahel osent a proximité des régions
montagneuses et notamment aux pieds des montagrik®ontains foothills’ Péwe,1981).
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Ceci est le résultat de deux facteurs principaaxptésence abondante de sédiments dans ces
régions sous l'effet de I'érosion fluviale, et lmgrence fréquente de forts vents de surface
associés a la présence de jets de basses coucttda fléquence et I'intensité sont renforcées

par la présence d’orographie.

Brooks et Legrand2000] ont localisé quatre principales zones sesiegn Afriqgue du Nord a
partir de [I'Infrared Difference Dust Index (IDDI)ssu de Iimageur infrarouge de
METEOSAT (egrand et al.,2001): (A) dans I'erg de Bilma au Tchad, (B) dd&s ergs
Iguidi et Chech qui se situent au nord de la Mauié et du Mali et au sud de 'Algérie, (C)
dans une zone située dans le nord du Soudan etlldesI'Egypte et (D) dans le nord du
Niger et le sud de la Libye (Fig. 2.3).

Cette distribution des principales zones sourceéfaque du Nord semble en accord avec
celle fournit paProspero et al.[2002] et avec la récente étudi&ngelstaedter et al[2006]
basée sur les Aerosol Index de TOMS qui retraceolsiguration des zones sources en
Afriqgue du Nord en 4 zones principales: (A) La d&sion de Bodéle, (B) I'Afrique de
'ouest, couvrant de larges régions de la Maurgadu Mali et du sud algérien, (C) le désert
Nubien et (D) le désert Libyen (Fig. 2.4).

Plus réecemment, la zone source couvrant I'ouesiNmer le nord du Mali et le sud de
I'Algérie a été rajoutée a cette carte suite aaxaux deSchepanski et al[2007] qui ont
montré que cette zone est potentiellement activandues mois d’été ce qui n'a pas été

notifié par les études ultérieures (Fig. 2.5).

Enfin, les émissions annuelles depuis les zonexsswccidentales de I'Afrigue au Nord de
'Equateur (~ 480 Tg) sont significativement plusiportantes que celles des sources
orientales (~185 Tg). Cette forte différence s'éymt probablement par des conditions

climatiques plus favorables a I'érosion au dessukAdrique de I'Ouest.
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Figure 2.3 Moyenne annuelle de I'IDDI de METEOSIR sur la période 19¢-
1993indiquant la localis@on desprincipales zones source&érosols désertiqueen Afrique
du Nord (Brooks et Legran@000.
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Figure 2.4: Moyenne mensuelle sur la période 1-1992 de I'Al deTOMS(x10) illustrant
les principales zones sources de I'Afrique du I (A) Bodélé; (B) Afrique de I'Ouest; ((
désert Nubien et (D) désdribyer d’apres Engelstaedter et al., [2006].
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Figure 2.5 La fréequence mensuelle d’activation des zonescssud’aérosols en Afrique de
I'Ouest pour le mois de Juillet 2006 (Schepanskile2007)

2.4 Variabilités temporelles des émissions en Afrige du Nord

Du fait de leur dépendance de la vitesse du vede®téetats de surface des sols exposés, les
emissions d’aérosols désertiques sont sporadiiresffet, si I'aridité controle I'étendue des
surfaces exposeées a la déflation éolienne, leereist le moteur. De plus, ces émissions sont
un phénoméne a seuil ou les fréquences et lessitésrdes émissions sont fortement liées
aux variations des régimes de vent. Tout ceci coraice que les émissions d’aérosols

désertiques présentent souvent un cycle diurneiehmh interannuel trés marqueés.

2.4.1 Le cycle diurne

Le cycle diurne des émissions d'aérosols désericqare Afrique du Nord demeure mal
documenté étant donné le manque d’observationssanifient fréequentes a I'échelle de la
journée nécessaires pour I'étude de ce cycle. &, éi plupart des observations spatiales
dédiées a I'étude des aérosols fournissent unesox hesures par jour. Seules les données
synoptiques (types visibilité ou fréquence d’épesqubussiéreux) constituent des mesures
adaptées a I'étude du cycle diurne des émissiogeritiant, ce type de mesures n'assure pas
une bonne couverture spatiale et sa représengatieis émissions dépend largement de la
position de la station par rapport aux zones sguriséanmoins, certaines études du cycle

diurne des émissions basées sur des mesures diteislans des stations comme Niamey,
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Zinder, Gao, Tombouctou et Bilma, ont montré quecdurrence d’épisode poussiéreux
présente un maximum durant la journée entre 9:006&#0 et un minimum durant la nuit
entre 21:00 et 3:000zer, 2001). Ceci est en accord avec de récentes éfliodsl et al.,
2007;Knippertz,2008), impliquant un réle déterminent des LLJgleela variation diurne de
la convection dans la couche limite atmosphérigiams le cycle diurne des émissions (cf.,

paragraphe 2.6 et Chapitre 4).

Ce cycle diurne semble vrai durant la saison séchéfrique au nord de 'Equateur ou la
majorité du continent est dominé par les vents ditdtan en provenance du Nord-est
(comme détaillé dans le chapitre précédent), mais’est pas le cas durant la saison de
mousson ou la moitié sud de I'Afrique au nord degliateur est envahie par le flux de
mousson qui durant la nuit, comme le montre I'étpde Bou Karam et al.[2008], agit
comme un courant de densité et provoque des saonénts intenses d’aérosols désertiques
au-dessus du Sahel dans la région du Front Intgridal (cf. paragraphe 2.6 et chapitre 5).
De plus, durant la saison de mousson, les courdmtgslensité, émanant des systemes
convectifs organisés et se propageant pendanephssjours a travers I'Afrique, provoquent
d’'importants soulevements d’aérosols au dessusatiel $le jour comme de nuklémant et

al., 2007).

Le cycle diurne des émissions d’aérosols en AfriqueNord semble donc obéir a un cycle
saisonnier; en hiver c’est le cycle diurne des L&tlde la dynamique de la couche limite qui
modulent la variation diurne des émissions, alaremété se rajoute a cela la dynamique de
la mousson (y compris celle du front de moussarestsystémes convectifs). Ainsi, les LLJs
continuent a jouer leurs réles dans la partie dutigent située au nord du FIT, dans celle
située au sud du FIT c’est la dynamique de la maugg compris les MCSs) qui prend le

contréle du cycle diurne des émissions d’aérosols.

2.4.2 La variabilité intrasaisonniere
La variabilité des émissions d’aérosols en AfrigueNord a I'échelle de quelques jours reste
mal connue. Il a été suggéré que cette variaBktesurtout liee a certains éléments de la
circulation atmosphérique a I'échelle synoptiqdenes et al.[2003] évoquent un rble non
négligeable des AEWs dans la variabilité intrasaigere des émissions et du transport des

aérosols désertiques. lls suggérent qu’environ 2@8% soulévements d’aérosols minéraux
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dans I'atmosphére et que 10-20% de la variabilitéasaisonniere des concentrations en
aérosols minéraux au-dessus de I'Océan Atlantigué associés a I'activité des AEWSs tout
en insistant sur le fait que les effets radiatiés dérosols minéraux du nord de I'Afrique

impliquaient en retour des différences dans I'atagk des AEWsJones et al.2004).

Par ailleurs, la circulation atmosphérique (e.@nBient eddies) dans les subtropiques semble
aussi jouer un role dans la variabilité intrasamsere des émissions d’aérosols minéraux en
Afrique au nord de I'Equateur. Ceci a été bien ngmé dans la région de Bodélé au Tchad
ou la variabilité des émissions d’aérosols désgeBcgtait associée a I'occurrence, a I'échelle
de temps de quelques jours, de crétes anticyclesifprsale) au dessus de la Méditerranée
et de la Libye Washington et Todd2005). La fréquence et l'intensité de ces strastur
semblent influencer les anomalies mensuelles désyalones au dessus de I'Afrique du
Nord.

2.4.3 Le cycle annuel

L’étude de la variabilité saisonniere des émissiaagrosols désertiques depuis I'Afrique au
nord de I'Equateur a fait I'objet de nombreusesiétumoyennant des d’épaisseur optique en
aérosols (AERONET) et des observations satellgajMétéosat, MODIS ...). Par exemple,
Kaufman et al.[2005] ont analysé les épaisseurs optiques dérigés observations MODIS
au dessus des lles du Cap Vert pour la période 22003 et ils ont constaté la présence d’un
cycle saisonnier régulier et bien marqué; les &pais optiques en aérosols sont maximales
en été, un autre maximum apparait au mois de Matesevaleurs les plus faibles sont
observées en automne. Ce méme cycle a été remdrgagat 'année 1987 a partir des

épaisseurs optiques en aérosols issues de Mé(&dsapellq 2006).

Récemment, une étude basée sur les Al de TOMEGmgelstaedter et al[2006], a confirmé

la présence de ce cycle annuel tres marqué audu@tsent les émissions d’aérosols
désertiques en Afrique du Nord. Selon cette étladplupart des sources Africaines présente
un minimum dans les Al de TOMS en Octobre/Novenabngn maximum entre Avril et AoGt
(Fig. 2.6). Cependant la dépression de Bodéléda@pirés ces observations semble maintenir
une activité élevée en quasi-continu tout au lomg I'dnnée, présente un maximum
d’émissions entre Janvier et Mars comme le monmieeaiude basée sur les données MODIS
parWashington et Todd2005].
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Dans l'ouest et le nord-ouest de I'Afrique, les gsions d'aérosols minéraux augmentent a
partir du moi d’Avril et sont maximales en Juinll&ti(durant la saison de mousson) avant de
décroitre en Septembre. Par ailleurs, le maximumisions en Lybie est plutdt situé entre

Auvril et Juin alors gu’en Nubie ce maximum est ptudbservé entre Avril et Aot (Fig. 2.6).

40

TOMS Al (x10)

Figure 2.6: Le cycle annuel des émissions d'aérosols dégersi en Afrique du Nord a partir
de la moyenne mensuelle de I'Al de TOMS (x10)aspetiode 1980-1992 (Engelstaedter et
al., 2006).

Plus particulierement, durant 'année 2006 ce cyckté bien présent (Fig. 2.7) comme le
montre I'étude paiSchepanski et al[2007] ou la variabilité des fréquences d’émission
d’aérosols désertiques en Afrique de I'Ouest, ifiést a partir des observations spatiales
SEVIRI-MSG dans l'infrarouge, était maximale ennjduillet-Aout 2006 et minimale en

Septembre-Octobre-Novembre 2006.

Laurent et al.,[2008] ont consacré a ce cycle saisonnier uneeépza modélisation sur la
période 1996-2001. lls ont montré que ce cycletest marqué aussi bien en intensité

d’émissions qu’en occurrence des soulévementsprédente pour les zones sources situées
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plus a I'Ouest un maximum en été (Juin-Juilletpralque pour celles situées plus a I'Est le

maximum est simulé au printemps (Mars-Avril).
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Figure 2.7. Fréquence saisonniere de l'activation des sourd’@grosols désertiques dérivée
des images SEVIRI-MSG dans linfrarouge (Schepaetsidi, 2007).

Toutes ces études sont donc en accord sur ledaite émissions d’aérosols désertiques en
Afrique de I'Ouest sont maximales en été duransdeson de mousson. Ceci coincide, en
effet, avec le déplacement annuel vers le nord wntAntertropical (FIT) a travers les

principaux ‘hot spots’ Africains (Fig. 2.8). Cettmincidence temporelle suggere que la
convergence des vents en direction du FIT offrepidesessus, tels que la convection seche et
la convection humide, qui favorisent les émissidie@rosols minéraux en augmentant les

phénoménes de turbulence dans les basses coutHearégraphe 2.6).

Ceci a été bien illustrée par I'étude d’Engelstaedt Washington, [2007a] qui, moyennant
les analyses du Centre Européen de Prévisions (EHB3 Al de TOMS, ont montré que le

cycle annuel des émissions est lié au changemena @®nvergence prés de la surface
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associée a la dynamique du FIT et que les émissl@#sosols désertiqgues en Afrique
I'Ouest sont dus a des évenements, a petite échell®rts vents plus qu’a une augmenta
du champ moyen de vents de surf:

WA EEe=e=e === - - - -
18

Latitude

N TOMS Al (=10)

Month

Figure 2.8: Unecoupe méridionale a 6.5°W représentant en fonatiera latitude de 5.5°
a 19.5°N: le cycle annuel de 'Al de TOMS (x10, en coulecalculé sur la période 19

1990 et les isohyetes@contours noiren mm)calculées sur la période 19-1990. La ligne
tiretée représente la position de la zone sourceémisols en Afrique de [I'Out

(Engelstaedter et Washington, 2@).

A cette échelle de temps, les émission«€rosols minérauen Afrique au nord de I'Equate
sont donc contrdléegar le cycl annuel du FIT. Ceci est surtousible dans les sources

sahéliennes.

2.4.4 La variabilité interannuelle
Les observations spatiales perme, a I'heure actuelld;analyse et la compréhension de
variabilité interannuelle des émissions d'aérosbdsertiques depuis I'Afrique du Nol
Chiapello et Moulin,[2002] ont conduit une étude sila période 197-1997 pour la
caractérisationde la variabilité d’'une année l'autre du transport transatlantique d
poussieres désertiques depuis I'Afrique du NordteCanalyse a montré que la variabi
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interannuelle est tres marquée en hiver (Décemlaes)Vavec des années (comme 1986) ou
les aérosols sont quasiment absents et des arnoéesé 1989) ou les épaisseurs optiques en
aerosols s’approchent de celles observées en gétéevianche, la variabilité d’'une année a
'autre des émissions d’aérosols durant les madsédést faible. Ce qui suggere que ce sont
surtout les émissions d’aérosols désertiqgues duemtmois d’hiver qui influencent la
variabilité interannuelle du transport transatiquné.

De plus,Laurent et al.[2008] ont montré, a partir d'une étude par mation sur la période
1996-2001, que la variabilité interannuelle des sdions depuis les zones sources de
I'Afriqgue de I'Est s’éleve a 60%, alors que les ésibns depuis les sources de I'Afrique de
I'Ouest sont plutbt régulieres d’'une année a lawvec une variation de I'ordre de 20%.
Cette variabilité d’émissions depuis les zones cmirde I'Afrigue de I'Ouest (e.g. en
Mauritanie, Mali et Algérie) a été aussi étudiée parkan et al.[2004] sur la période 1979-
1992 a partir de I'Al de TOMS. lls ont montré ques Iémissions dans ces zones sources
présentent une discontinuité entre la période 1192 avec des conditions de soulevements

faibles et la période 1983-1992 ou les émissionig gt élevees.

Les zones sources en Libye, au Soudan et en Ethemisont montrées particulierement
actives durant 'année 199B4drkan et al.,2004). La variabilité interannuelle des émissions
dans la région de Bodélé au Tchad, quand a ellesueout contrblée par la variabilité du
LLJ; Washington et Todd2005] ont analysé cette variabilité sur la péeid®79-1992 et ont
trouvé que les années marquées par une fortet@aotiviaérosols sont celles associées a une

intensification de 40% du LLJ par rapport a la nmoe

Moulin et Chiapello,[2004] et Chiapello et al.,[2005] ont également montré que les
conditions de sécheresse au Sahel affectent lessi@ms et le transport des aérosols minéraux
a la fois en été et en hiver d'une année a l'adgegontenu atmosphériqgue en aérosols
minéraux étant intimement lié aux précipitations @mnées précédentes. Une explication
possible est que le temps de réponse de la végetaii déficit pluviométrique aussi bien que
I'effet « mémoire » de la mousson africaine powmacontrdler la variabilité interannuelle du
contenu atmosphérique en aérosols minéraux en uifrige I'Ouest. Cependant, les
interactions entre la végétation, la précipitatenles émissions d’aérosols demeurent, a

I’heure actuelle, mal connues.
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2.4.5 La variabilité multiannuelle
Sur des échéances de temps plus loncla variabilité des contenus en poussiéres s
continent africain et au large de I'Afrique a étéarquée paune augmentatior significative

entre les années 1952-1984vied’une diminution a partir des annéd98¢-1987.

En effet, entre 1952-1984Jusieurs périodes de forte sécheresse se sonddiex dans |
frange sahélienne.ds travaux deN'Tchayi et al.[1994, 1997] ont mis en évidence L
augmentation continue du nombre annuel de situatidiempoussieremendurant ces
périodes de séchereqseég. 2.9). D’autreetudes ont égalemepbinté du doigt la connexic
entre l'augmentation de la charge atmosphérique aérosols et la diminution d
précipitations en Afrique du Ng; Ozer [2001] a montré que la fréguence des épisc
poussiéreux en Aique de I'Ouest, durant la saison seche (Ja-Avril), a été multiplieée pa
un facteur de 10 entre les années 1951 et 199la Méme maniéréProspercet Neeg1986]
ont observé a la Barbade que les concentratioe@esols minéraux transportés sur I'Oc

Atlantique entre les années 60 et 80augmenté d’environ un facteur 4.

mm/an jours
500 + -
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NOMBRE DE JOURS DE BRUME SECHE

(NTchayi et al., 1994)
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Figure 2.9 Nombre de jours de brumes seches et précipitataamuelles (m) mesurées a
la station météorologique de Gao, Mali, de 195284
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Cette augmentation a été attribuée a I'émergenagodeelles sources liées a la diminution
observée du couvert végétadlucker et al.1991) et/ou attribuée a des zones soumises a des

perturbations climatiques ou anthropiquésden et Fungl995).

En effet, plusieurs études ont récemment mis edeéce l'existence d'un lien entre le
contenu atmosphérique en aérosols minéraux etoleségs pluviométriques de I'année (ou
des années) précédente(s). Par exemple, des cadcuatsrélation entre les indices de déficit
de précipitations au Sahel'lH6te et al.,2002) et les épaisseurs optiques en aérosolsegériv
de TOMS et Météosat de 1979 a 2000 indiquent guedaditions de sécheresse de I'année
passée influencent les émissions de poussiéreérer@ de mousson ainsi que leur transport
sur I'Atlantique nord-tropical Ghiapello et Moulin,2002). Plus récemmenBrospero et
Lamb[2003] ont trouvé une forte corrélation entredescentrations annuelles mesurees a la

Barbade et les précipitations Sahéliennes des amméeédentes.

Par ailleurs, des analyses climatologiques descatelirs d’empoussierement dérivés
d’observations spatiales, ont suggéré que la véiteades émissions d’aérosols désertiques
depuis I'Afrique au nord de I'Equateur est plutédel a un changement des conditions
météorologiques a grande échelle dont la sécheresserait qu'un des effetBrpospero et
Nees,1986;Moulin et al, 1997;Brooks et Legrand2000;Chiapello et al.2005).

A partir des années 1986-1987, la sécheresse aaédigce a une période plus humide. La
fréquence d'occurrence d’évéenements de poussigraswud dés lors que les taux de

précipitations augmentent (Fig. 2. Tymay et al.2002).
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Figure 2.1Q Précipitations annuelles en mm et nombre de téespde sables, sable brassé et
brumes séches a Nouakchott (Mauritanie) entre E2@D00 (Dumay et al., 2002).
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2.5 Le transport des aérosols désertiques depuis I’Afriquau nord de
I'Equateur

Le transport des panaches d’aérosols depuis I'Aérau nord de 'Equate présente trois
trajectoires principale@-ig. 2.11):

- Le transport transatlantiqwers les Etats Unides caraibes et ’Amérique du StSwap et
al., 1992;Perry et al., 1997 Prospero € Lamb,2003).

- Le transport vers la Méditerranée et I'EuroBorbely-Kiss et al.2004).

- Le transport vers le proche et le moyen Orilsraelevich et al.2003).

Récemment, une étude peainaka et al [2005] a suggéré un transport transcontinental
panaches d’aérofs depuis I'Afrigue du Norgjusqu'au Japo a travers le Moyen Orient
I'Asie du Sud.

SelonD'Almeida,[198€4, 60% des poussiéres sahariensont transportées vers le golfe

Guinée, 28% vers I'Atlantique et 12% vers I'Eur

Golf of Guinea

Figure 2.11 lllustration des principales trajectoires de tramsp des panaches d’aérosc
désertiques depuis I'Afrique au nord de I'Equataspirée de I'étude dMiddleton, [1986]

Le transport transatlantique: La majorité des panaches d’aéroséfsis depuis I'Afrique
sont transportéselon cette trajectoil étant donné que le continent est principalemenings
a I'Harmattan, un vent du secteur r-est. la direction des panaches selon cette trajec
varie avec les saisons en relatiavec la position du Front Intertropic&ig. 2.17). Ainsi, en

été les aérosolgeuvent atteindre lesntilles (Prospero et al.1970) alors qu’ethiver, sont
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transportésvers '’Amérique du sud@tteignant le bassin de '’AmazoniSwap et al.1992;

Kaufman et al.,2005). Ceci explique que le maximum de concentrations érosals

désertigues soit mesuré en été Barbade Prospero et Nesd,977) & en hiver en Guyan

francaise Prospero et al.1981. De plus, les panaches d’aérosols sont portés, durant les
mois d'été, ades altitudes plus élevées que celles untées en hiverChiapello et al.,

1995). Ceci pourrait étre lié a la dynamique du (Tulet el al.,2008; Bou Karam et al.,
2008) mais aussi auxécanisms de soulevements mis en jeu durant la saison de son

(cf. paragraphe 2.6). Enfine ltransport transatlantique est modpar l'activité des Onde

d’Est Africaines qui se propagent d’Est en Ov(Prospero et Carlson1981; Prospero et
Nees,1986;Jones et al.2003, 2004

10" BN NN ‘/ 10° \
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Figure 2.12 Variations saisonniereentre I'hiver (décembre, janvier et février: DIJR)I&té
(uin, juillet et aodt: JJA)de la direction du transport transatlantique des panac
d’aérosols en relation avec position du Front Intertropicati’aprés Ruddiman, [20(].

Le transport vers la Méditerranée et I'Europe: Les panaches d’aérosols émis de
I'Afrique du Nord sontsouvent transportés -dessus de la MéditerranéGanor et Mamane,
1982) vers le sud de I'EuropLyamani et al.2005) et épisodiquement vers I'Europe cent
(Ansmann et al.2003; Vukmirovic et al 2004), la Scandinavig=(anzen et al 1994) et
'Angleterre Ryall et al.,2002).Le transport au dessus de la mer Méditerranée iest®@er
direction des basses pressions qui accompagnent le palesagepressions cycloniques
'Europe occidentale efla Méditerranéele transportselon cette trajectoi suit un cycle
saisonnier bien marqué avec un maximum entre Mardoat et un minimum en hiv
(Moulin et al.,1998).
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Le transport vers le Moyen Orient: Les observations satellitaires et les mesurestdse
montrent que le transport vers la péninsule Aradide Proche et le Moyen Orient se fait
essentiellement par des panaches issus du SaharaD(Libye, Egypte et SoudaAlpert et
Ganor, 2001;Kubilay et al.,2005). Le transport selon cette trajectoire egtificatif durant
trois périodes de I'annéés(aelevich et al.2003): Au printemps (Mars-Mai), en été (Juillet-

Aout) et en automne (Septembre-Novembre).

2.6 Mécanismes de soulevements d’aérosols désergqu

Les émissions d'aérosols désertiques en Afriqudl@nd de I'Equateur sont la conséquence
d’'un certain nombre de processus meéteorologiqguedyeamiques spécifigues au climat
Africain. Au premier rang arriveres jets de basses couché€Blackadar,1957) qui sont
présents tout le long de I'année au dessus dunaoti(cf. Chapitre 1) et contribuent a
hauteur de 65% a l'activation des zones sourcegakfies Schepanski et al2009). Au
printemps,'activité cyclonique liée aux effets orographiques induits par I'At{as Maroc)
ainsi qu'au gradient de température entre le centimifricain et la Méditerranée, vient
s’ajouter a l'activité des LLJs. En été, ce sorg deécanismes liés,la convection humide

(i.e courants de densitéq la dynamique du front intertropical (i.e front de mousson et
cyclones sahéliens) etla convection sechalans la région de la dépression thermique, qui

vont apporter un forcage dynamique supplémentaire.

Enfin, a cette configuration saisonniere de mécaesss’'ajoute épisodiquement des processus
liés, au forcage orographique (i.e courant de demssus du refroidissement par évaporation
forcé par l'orographie) et aux interactions avec cleculation atmosphérique dans les
moyennes latitudes (e.gankowiak et Tanré,992;Knippertz et Fink2006).

Par la suite, nous détaillerons les principaux misoaes dynamiques impliqués dans les

soulevements et le transport des aérosols désesteficonnus de nos jours.

2.6.1 Les jets de basses couches

Le climat aride de I'Afrique au nord de I'Equatefournit des conditions favorables au
développement des LLJs qui se présentent commedamsme de soulévements dominant

dans cette région. En effet, 65 % de I'activati@s @rincipales zones sources en Afrique au
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nord de I'Equateur serait associé aux LL3shgpanski et al2009). Comme nous l'avons
détaillé dans le chapitre précédent, apres le idwesoleil le mélange turbulent tend a ramener
les forts vents en altitudes, liés aux LLJs, augléda surface. Ainsi, les vents de surface
intensifies brusquement, dépassent les seuils si@rodes zones sources Africaines et
provoguent des émissions d’aérosdaghington et al.2006 ;Todd et al.,2007). Ceci, par
ailleurs, explique le fait que 65% de l'activatides zones sources en Afrique au nord de

'Equateur est observée durant les premiéres helerés matinéeJchepanski et al2009).

2.6.2 Les courants de densité associés a la conmthumide

- Courants de densité liés au forcage orographique
Pendant la journée, I'air ambiant peut étre reifogd évaporation; la vapeur d’eau soumise a
un mouvement ascendant imposé par I'orographieasae. L'équilibre thermodynamique
fait que la température de l'air ambiant dimindeen résulte la formation d’'une masse d’air
froide par rapport a l'air environnant et une diiéce de densité entre l'air refroidi par
I'évaporation et I'air environnariDfoegemeier et Wilhelms@987). L'équilibre hydrostatique
fait que la masse dair froide sera par la suiteiniee a une forte vitesse verticale
descendante. Dans la plupart des cas, la massefrdidie atteint la surface sous forme de
fortes rafales de vent et se propageant parfois loi@ de la montagne suscitant ainsi des
soulevements d’aérosol€ltarba, 1974; Smith et Reeded,988;Knippertz et al.2007). Les
courants de densité issus du refroidissement papogation sont limités aux régions
montagneuses et se produisent le plus souventwaa de I'apres-midi lorsque la convection
est maximale. Sur le Sahara, ils peuvent étre wésele plus frequemment pres des
montagnes de |'Atlas au Maroc en raison du tramsperl'air humide en provenance de
I'Atlantique (Knippertz et al.2007).

- Courants de densité liés aux Haboobs
La convection humide en Afrigue de I'Ouest duramtshison de mousson, organisée sous
forme de systemes convectifs, est maximale dapseamidi sous I'effet de l'insolation et de
l'apport d’air humide en provenance du Golfe de r@ai Peters et Tetzlaff1988). Des
rafales de vent d’air humide et froid associé alyaamique des systémes convectifs se
produisent au-dessus du Sahel. Ces courants dé&édénsanant des systemes convectifs

peuvent se propager sur des centaines de kilomgttraseindre méme le Sahaknippertz,
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2008; Flamant et al.,2009a). lls sont associés a des fortes vitessasemlede surface qui
produisent des événements intenses d’érosion cauussle nom de ‘HaboobS(1tton,1925;
Idso et al.,1972; Droegemeier et Wilhelmsd987;Flamant et al.,2007). Etant donné que
'occurrence des Haboobs est liée a la dynamiquéadsonvection humide, ils sont plus
frequents durant I'apres midi. Par ailleurs, lest&yes convectifs de méso-échelle sont des
evénements dont la durée de vie est limitée, atu-did leurs implications dans les
soulévements et le transport vertical des aérad@dertiques, ils contribuent également au

lessivage de ces aérosols par les précipitationggusont associéeflamant et al. 2009).

2.6.3 Activité cyclonique
- Cyclones méditerranéens

Au printemps, les différences de températures eldreontinent nord Africain et la
Méditerranée renforce la baroclinie dans la coudichiégé saharienneRedgley,1972,Alpert et
Ziv, 1989, Trigo et al, 2002). Cet important gradient de température reldsau printemps
favorise la formation de cyclones au dessus durdali@s cyclones sont connus sous le nom
de cyclone de Sharav ou encore dépression de Khamssentiellement, trois mécanismes
sont responsables de la formation de tels cyclohasbaroclinie a grande échelle, la
baroclinie dans la couche limite et la circulatassociée au Jet Stream (elgorncroft et
Flocas,1997;Alpert et Ziv,1989;Prezerakos et al1990;Dayan et al.,1991;Pedgley1972).

Ces cyclones sont caractérisés par un front chaswocet a des températures de surface trés
élevées, par une mauvaise visibilité liée a unedgacharge en aérosols et par un front froid
marqué au sol par un changement de la températurg0da 20 Kelvin. Les Sharavs se
déplacent tres rapidement (vitesse supérieure a/s)lOvers I'Est en longeant les cotes
d’Afrique du Nord Alpert et Ziv,1989;Alpert et al.,1990). L’'occurrence de ces cyclones est
souvent fréquente a I'Est et au Sud des montagad'd\idas au Maroc comme I'ont indiqué
plusieurs observatior{8arkan et al. 2005;Prezerakos et al1990;Alpert et al.,1990;Alpert

et Ziv, 1989). Ceci met en avant un réle important deofpaphie dans la formation des
cyclones Sharavs au printemps Africain, en pluselai du gradient de température (e.qg.
Horvath et al.,2006, Egger et al.,1995). L’activation des zones sources d’aérosals|®
dynamique des cyclones peut se produire a n’'imppred moment de la journée. Cependant,
le chauffage au sol durant le jour pourrait rerdollea convection et favoriser I'occurrence des
soulévements d’aérosols durant la jourigggp et al.,2002).
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- Cyclones Sahéliens secs
La formation de cyclones au sud des massifs degljdo et de I'Ar au dessus du Sahel
durant la saison de mousson, a été aussi notifieBqu Karam et al.[2009a]. La formation
des cyclones Sahéliens est due a des effets dymamigisant intervenir le cisaillement
horizontal caractérisant le front intertropical famé par la présence de LLJs induit par le
bloquage orographique des masses d’air froides@repance de la Méditerranée. Les forts
vents de surface associés a la dynamique du cyslamtecapables d’initier des soulevements
d’aérosols au dessus de cette région du Sahelfavdaser le mélange vertical des aérosols
soulevés (cf. Chapitre 6).

2.6.4Dynamique du front intertropical (FIT)

La convergence des vents d’Harmattan et de moussodirection de la région de basses
pressions au niveau du front intertropical, counstiin environnement propice a la création de
forts vents de surface de part et d’autre du Fldvpguant ainsi d’important épisode de

soulévements d’aérosols.

Bou Karam et al.[2008], ont montré que le flux de mousson, dusamt excursion nocturne

vers le Sahara, provoque des soulevements d’aérdgskertigues au niveau du front. Ces
soulevements sont liés a des forts vents turbulassociés a la dynamique du flux de
mousson qui durant la nuit et jusqu’aux premiéregrés de la matinée agit comme un

courant de densité pénétrant dans I'air chaudcetise&sahara.

Les soulévements par le front de mousson au nigteda limite sud du FIT ont été confirmé
par des mesures in situ acquises durant la cam@BRBILS 2007 Marsham et al.2008).

La limite nord du FIT, quant a elle, est souventrgqnée par des LLJs nocturnes en
provenance du nord et du nord-est qui, une foi@ngés dans la couche limite apres le lever

du soleil, offrent les vitesses de vent de surfemessaires a I'érosioKrfippertz,2008).

Les mécanismes décrits ci-dessus, au-dela deilapligations dans les émissions d’aérosols
désertiques, constituent a coté du mélange turbdleant la journée, un moyen efficace pour
la distribution verticale des aérosols désertigdass la couche limite atmosphérique, leur
donnant ainsi le potentiel d’atteindre des altisiddeveées et de devenir disponibles au

transport a grandes distances.
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2.7 Impact des aérosols désertiques sur le climat

Les aérosols désertiques ont de nombreux impactfeswironnement naturel et humain,
d’ou la nécessité d’'une connaissance précise declmle. En effet, les aérosols désertiques
présents dans I'atmosphere interagissent avecalgsmmements solaire et terrestre, ce qui
induit une modification du bilan radiatif. Cette dification du bilan radiatif impacte la

circulation atmosphérique générale.

De nombreuses études ont été menées afin de migactériser l'effet des aérosols
désertiques sur la circulation atmosphérique astdesde certaines régions du globe;
Schollaert et Merrill,[1998] ont montré par exemple qu’une corrélatiosifive existe entre

la diminution des températures de surface de lod&#antique et I'occurrence de panaches
d’aérosols désertiques depuis I'Afrique du Nordet'Ouest. Une autre étude faunion et

Velden [2004], a montré que les aérosols désertiqueseptgsdans la couche limite
saharienne (SAL) empéchent I'amplification des @ndkEst Africaines et affaiblissent

I'activité des cyclones tropicaux.

Par ailleurs, durant leur transport, les aérosofsediques participent a la chimie
atmosphérique, au travers de réactions de chimiérdgene, pouvant entrainer des
modifications des concentrations des composés gazamme O3 et HNO3Bauer et al.,
2004). lls affectent également la chimie multiphasi atmosphérique, en particulier au sein
des nuages. Ainsi, la présence de particules cééso(principalement la calcite) dans les
aerosols permet la neutralisation des especessagigigoutes dans les gouttelettes de nuages
(Loye-Pilot et al.1986;Losno et al.1991;Laurent 2005).

Les aérosols désertiques sont également impliqaiés lés échanges biogéochimiques. Dans
les zones sources, la déplétion de la fraction die sols sous I'action du vent conduit a une
perte de nutriments entrainant un appauvrissenmesid tertilité des sols. En revanche, dans
des régions de dépbts, la retombée des aérosofstigéss peut étre une source trés
importante d’approvisionnement en éléments clé,mente fer ou le phosphorégurent
2005). C’est le cas de la forét amazonienBavgp et al.,1992), des eaux de surface
meéditerranéennesBérgametti et al.,.1992), mais aussi d’écosystémes marins (i.e llocéa
Atlantique) ou les apports de fer biodisponible iea aérosols désertiques permettent le
développement du phytoplanctora(bot et al.,1986;Jickells et al. 2005).
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Par ailleurs, les aérosols désertiques ont été aaseciés a des risques environnementaux
tels que l'altération de la qualité de l'air dud’@augmentation de leur concentration dans
'atmospheére, le bloquage de la circulation roetiét aérienne, des catastrophes aériennes en
Afrique du Nord et la paralysie des activités samonomiques de certaines régioBsdeley

et al.,1997).

Enfin, les aérosols désertiques ont un impactassehté humaine; au-dela des effets néfastes
de la mauvaise qualité de l'air liée a leur présedans I'atmospherd®fospero,1999), ils
constituent des environnements favorables au ré&paedt des épidémies (comme c’est le cas
au Sahel pour les méningite§ultan et al., 2005) ainsi qu'un milieu propice au

développement des bactéries causant des alletgled’asthmeRrospero et al.2005).

2.7.1 Propriétés optiques des aérosols désertiquetdeur impact radiatif
Les aérosols désertiques affectent le climat dedaéte de maniere directe et/ou indirecte.
Leur effet radiatif direct se manifeste par descpssus de diffusion et d’absorption des
rayonnements solaire et telluriqudafywood et al.2001;Sokolik et al.2001) alors que leur
effet radiatif indirect se fait via le changemersdropriétés microphysiques des nuages. Ce
changement se traduit par une modification denairosité, du temps de vie, de la structure,
de la taille, de la couverture spatiale et du tdexproduction de précipitations, des nuages
(Han et al.,1998;Wurzler et al.2000).

- Direct

L’effet radiatif direct est d0 a l'interaction de€rosols désertiques avec les rayonnements
solaire et tellurique selon deux modes: la diffases I'absorptionLa diffusion est I'effet
majeur sur le rayonnement solaire, elle joue ue mbins important pour le rayonnement
tellurique. La diffusion par les aérosols du rayement solaire vers I'espace induit une
diminution du flux net d’énergie solaire au somndet 'atmosphere, et donc un forcage
radiatif négatif. Mais ce forcage est variable etitpméme changer de signe en fonction des
propriétés d’absorption de l'aérosol et de l'albéde la surface qui varient selon la

composition minéralogique et I'arrangement des naiwé composant I'aérosol désertique.
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Le rayonnement tellurique est absorb§et réémis) par les aérosols, contribuant ainscav
'absorption du rayonnement solaire au réchauffamée I'atmosphere. Des mesures
satellitaires ont indiqué que I'absorption des aéi® contribue a hauteur de 5% a I'épaisseur

optique des aérosols désertiquealjovick et al.2002).

La diffusion et I'absorption du rayonnement pardésosols désertiques conduisent donc a un
refroidissement a la surface et un réchauffemetiattaosphére. L'intensité de la diffusion et
de l'absorption dépend de la longueur d’onde dwmagment et des caractéristiques
physiques, chimiques et optiques des aérosols psia distribution en taille des particules,

leur couleur, leur forme, leur composition minégadpue (aurent 2005).

Par exempleMiller et Tegen,[1998] ont montré que localement, le forcage itéddirect
peut représenter jusqu'a -60 W tnla surface et plusieurs W’rau sommet de I'atmosphére.
Alors que le forcage radiatif moyen global au sormdeel'atmospheéere a été estimé a +0,16 W
m~. Durant la campagne SHADE (SaHAran Dust Experimdanré et al.,2003), le
rayonnement terrestre a subit par exemple une tiédude 6.5 W m au sommet de
I'atmosphére et une augmentation de 11.5 Wane surface continentale, durant un épisode
intense de soulevement. Au dessus de I'océanetl’efidiatif direct des aérosols désertiques

durant cet événement a été évalué a -130 WHighwood et al.2003).

De plus, la grande variabilité spatiale et temperéés concentrations des aérosols induit des
variations régionales tres importantes de leursotg Par exemple, une étude climatologique
par Jankowiak[1992] a montré que la charge atmosphérique emsgpnes désertiques au-
dessus de I'Océan Atlantique, peut induire des mlitmns du flux solaire incident allant
jusqu’a 10% en moyenne mensuelibou et al[1994] estiment une diminution ponctuelle de
40% du flux solaire incident sur la région de Pg¢Kige au passage d'un panache de

poussieres.

Actuellement, l'incertitude majeure qui persistensld’estimation du forcage radiatif des

aerosols est surtout liée a la méconnaissancendiéck de réfraction des particules d’aérosols
qui controle 'albédo de simple diffusiohgurent 2005). En plus, les estimations actuelles
sont issues des produits satellites ou des photesnsblaires, elles incluent donc I'effet des
autres types d’aérosols présents dans I'atmoshére permettent pas une isolation de I'effet
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radiatif des aérosols désertiquesarent 2005). Par exemple, des analyses sur des
échantillons en laboratoire ont montré que les smsodésertiques sont absorbants aux
longueurs d’onde solaireSg¢kolik et Toon1996), ceci n’a pas été révelé par les obsemnatio

actuellement en ceuvregurent 2005).

- Indirect
Le bilan énergétique global est sensible a la cdure nuageuse, en particulier des nuages
marins bas (stratus) qui couvrent environ 25% dadaete. L'albédo d’un nuage est sensible
aux changements de concentration en nombre deetgitds. Cette concentration dépend de
la concentration en noyaux de condensation, foncte la concentration en particules
d’aérosol. Les aérosols affectent donc de manmdeecte le climat par leur effet sies
propriétés microphysiques des nuagesKoren et al.[2005], suggeére qu'au dessus de
'Océan Atlantigue une augmentation de 5% de lactiva nuageuse ainsi qu’'une
augmentation du sommet du nuage est liée a larpréskaérosols désertiques.

En effet, 'augmentation du nombre de noyaux dedeosation due a un apport
supplémentaire en aérosol, provoque, pour un cargeneau liquide, une augmentation du
nombre de gouttelettes et une diminution de lelle tmoyenne Twomey1974). Il en résulte
deux effets indirects sur le rayonnement: Une augaten de l'albédo du nuage et un
changement de la couverture nuageuse liee a laficaidin de la durée de vie et de
I'épaisseur du nuagélbrecht,1989;Pincus et Baker1994;Levin et al.,1996). Cependant,
I'effet indirect des aérosols désertiques restermal documenté.

Par ailleurs, les particules de poussiére les gtasses, sont d’efficaces noyaux glacogenes
(Pruppacher et Klett1997), affectant la formation et les propriétés deages de glace dans

la haute troposphere.

En conclusion, a travers un certain nombre de geux les aérosols modifient le bilan
radiatif de la planete. lls provoquent en outre giehauffements ou des refroidissements en
fonction des propriétés de I'aérosol (nature gaitl caractéere hygroscopique et glacogéne des
particules), et de sa répatrtition verticale et gaplique.
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2.8 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons vu que I'Afrique atdrae I'Equateur représente la région
source d’aérosols désertiques la plus importanteeenes d’émissions annuelles a I'échelle
globale et que les émissions depuis ses ‘hot spotd fortement liees au climat Africain
principalement aux jets de basses couches, awamsude densité issus de la convection
humide, a la dynamique du front intertropical et'ativité cyclonique. De ce fait, les
emissions d’aérosols désertiques depuis I'Afrique Nord de I'Equateur présentent une
variabilité temporelle tres marquée a I'échellerj@liere, saisonniere et interannuelle. Plus
particulierement, les émissions d’'aérosols sontimabes en été, période durant laquelle les
différents facteurs impliqués dans les émissiommabitent au-dessus du continent.

Par ailleurs, la variabilité spatiale des émissidapend surtout de la géomorphologie du
continent; la plupart des zones sources étantesdwg pieds des montagnes au niveau des
dépressions topographiques en raison de la présdoacelante de sédiments et de forts vents
de surface.

Enfin, la partie occidentale du Sahara apparaitneenune source majeure et constante
d’aérosols désertiqgues par rapport a la partientaie qui présente des émissions moins

importantes et plus variables d'une année a 'autre
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3.1 Introduction

Les émissions d’aérosols désertiques sont souaerdipbnse a un forcage dynamique a des
échelles de temps et d'espace plus grandes ques aids émissions en elles mémes. Elles
sont connues pour étre sporadiques et spatialehwgtogénes. En effet, des zones tres
localisées, plus connues sous le nom de «hot sBiliette, 1999), peuvent constituer des
sources majeures au sein de larges étendues ddeléds.méme facon, quelques évenements
d'une durée de plusieurs jours peuvent constitaerointribution majoritaire des émissions
annuelles et expliquer une grande partie de leuahidité interannuelle Marticorena et
Bergametti,1996). Il est donc nécessaire pour une meille@mpcéhension du cycle de

I'aérosol minéral, de I'étudier sur différentes élidss de temps et d’espace.

Cependant, les observations dont on dispose dgonocs ne permettent pas de couvrir les
échelles de temps et d’espace mises en jeu. D’téedein d’outils numériques qui, en plus
d’offrir une vision tridimensionnelle de I'atmospké permettent d’évaluer le réle individuel

des difféerents parametres impliqués dans les émnissi

D’autre part, les modeles numériques restent lé seyen actuel pour I'évaluation de
limpact radiatif des aérosols désertiques suryaachique de I'atmosphere. En effet, les
aérosols constituent une partie intégrante de tapheére et interagissent avec ses différentes
composantes, I'évaluation des rétroactions aéramlamique ne peut se faire que via la
modélisation numérique qui permet entre autre ugparsition entre les différentes
composantes atmosphériques. Ceci nécessite, em,ret@ bonne représentation physique du
cycle des aérosols dans les modéles numériquasgainge résolution spatiale et temporelle
suffisamment fine pour tenir compte a la fois desséions sporadiques des zones sources

localisées et de celles issues des évenementupnfiequents.

Actuellement, on dispose pour I'étude du cycle @@®»sols minéraux en Afrique de I'Ouest,
de nombreux outils dont la combinaison permet dsondre au besoin en matiere de
résolution spatiale et temporelle. Ce travail ayaoimme principal pilier I'étude de la
dynamique des panaches d'aérosols désertiques reas AZmurces et de leur distribution
spatio-temporelle durant le transport, une sélactimutils s’y impose. Ainsi, au-dela des
observations sols, des observations spatiales (SEV/IRI et MODIS), assurant une vision
horizontale en 2D des panaches d’aérosols, onttéiges en combinaison avec des mesures
de lidars aéroportés afin de couvrir égalemenidaildution des aérosols sur la verticale. Le
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tout a été accompagné d’'un travail de modélisatio@BD par le modéle MesoNH. Voici une
description des moyens d'observations et de madidis utilisés dans le cadre du présent

travail.

3.2 Observations spatiales

De nombreuses études utilisant des indices du mortemosphérique en aérosols dérivés des
observations spatiales passives (comme I'Aerost#Xr{(Al) d’OMI (Torres et al.,1998)) ont
permit la détermination des principales zones ssurt'émissions d’aérosols désertiques
(Brooks et Legrand?2000; Prospero et al.2002; Washington et al.2003). Plus récemment,
les observations de SEVIRI/MSG dans l'infrarouge permis d’établir une nouvelle carte
d’activation des zones sources d’aérosols désedign Afrique de 'OuesSthepanski et al.,
2007).Koren et Kaufman[2004] utilisent I'imagerie MODIS pour déterminles vitesses de
déplacement des panaches de poussiéres déserdigqaes leur transport transatlantique. Les
données satellitaires issues de ces trois instrigrearont utilisées dans le cadre de notre

étude, en voici une breve description.

3.2.1 OMI

Les Al (Aerosol Index) dérivés des observationsspas dans I'UV issues d’'OMI (Ozone
Monitoring Instrument) embarqué sur le satelliteradgont calculés a partir de I'atténuation
spectrale de la diffusion de Rayleigh due a I'apson des aérosols. Les valeurs positives de
cet indice correspondent généralement aux aéredsigrbant dans I'UV (comme I'aérosol
minéral, ou l'aérosol carboné). Les valeurs négaticorrespondent aux aérosols non

absorbant dans 'UV (comme I'aérosol sulfaté).

Ces données présentent I'avantage de fournir deséds journalieres et d’avoir une bonne
couverture spatiale. Cependant, elles présentatdirnes limites pour I'étude des aérosols

désertiques. Tout d’abord elles correspondentcanéribution des différents types d’aérosols

absorbants qui sont présents dans l'atmosphereplide elles dépendent de laltitude a

laquelle se trouvent les aérosols en d’autre tdensggnal change avec l'altitude du panache
pour un méme contenu en aéros@tiépello et al.,1999;Hsu et al.,1999,Laurent 2005).

On utilisera des observations OMI dans le chapitrdans le cadre de notre étude sur les

soulevements des aérosols désertiques dans la dgiBodéelé.
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3.2.2 SEVIRI

En Aout 2002, un nouvel instrument est devenu digpe pour I'étude des aérosols
désertiques, il s'agit de l'instrument SEVIRI (Spimg Enhanced Visible and Infra Red
Imager,Schmetz et al2002) embarqué sur le satellite géostationnaird MBESAT (MSG1

et MSG2 depuis Décembre 2005) positionné a 3.5°Vemsus de I'équateur. SEVIRI est
doté de 12 canaux répartis entre les longueursdd®onisibles et infrarouges, il fournit une
résolution spatiale de 1km (au mieux) et tempordilse image toutes les 15 minutes. Les
aérosols désertiques sont détectés par MSG-SEWURgt nuit par imagerie IR. Les produits

de détection des aérosols désertiques fournis [PMET SAT (www.eumetsat.ijta partir des

images acquises par SEVIRI, sont des compositesstmasg le calcul de la différence de la
température de brillance (Brightness Temperaturéfei@nces, BTD) dans les bandes
spectrales 12.0 um-10.8 pm et 10.8 um-8.7 phakdrman, 1997; Sokolik, 2002 ;
Chaboureau et al.2007). En effet, la présence des aérosols désestidans I'atmosphere
diminue la BTD dans les bandes (10.8, 12.0) et, (8(0.8) en comparaison avec des
conditions de ciel clairAckerman,1997;Sokolik,2002). Ces observations offrent 'avantage
d’'une bonne couverture spatiale de I'Afrique etn#uésolution temporelle tres fine. Elles
seront déployées pour la visualisation des soulémtsnd’aérosols liés au front de mousson

discutés dans le chapitre 5.

3.2.3 MODIS

L’instrument MODIS (Moderate Resolution Imaging Speradiometer) embarqué sur les
deux satellites Aqua et Terra acquit les données 8& bandes spectrales. Le satellite Terra
orbite autour de la Terre du nord au sud en passadiessus de I'équateur dans la matinée
alors que Aqua passe au dessus de I'équateur ‘danasl midi. Ceci permet une couverture
complete du globe a peu pres tous les 2 jours.dogmees satellitaires MODIS a haute
résolution dans le visible contribuent, mais deofaplus qualitative, a la détermination des
zones d’émission et a la visualisation des panagt@@sosols désertigues méme si I'imagerie
visible est surtout efficace pour I'étude des adlosau dessus des surfaces foncées i.e.
'océan. On utilisera des observations MODIS danshlapitre 4 dans le cadre de notre étude

sur les soulevements des aérosols désertiquesadadtgon de Bodélé.
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Les produits satellitaires offrent donc aujourd’dei nouveaux moyens permettant une étude
gualitative et quantitative de la variabilité sphgi et temporelle des émissions d’aérosols.
Cependant, I'acces a la distribution verticale désosols dans I'atmosphére depuis I'espace
n'a pas été possible avant I'arrivée des instrumspatiaux a base de lidar avec notamment la
mission spatiale LITE (Lidar In-space Technology&sment,Winker et al. 1996) en 1994,
linstrument GLAS (Geoscience Laser Altimeter SysteSchutz,1998) en 2003 et plus
récemment la mission CALIPSO (Cloud Aerosol Lidadanfrared Pathfinder Satellite
ObservationsWinker et al.,2003, 2007) lancée en 2006 fruit d’'une collaboratentre le
CNES et la NASA.

3.2.4 CALIPSO

CALIPSO fait partie de la constellation de sateflidu train spatial A-trairSfephens et al.,
2002], le premier observatoire franco-ameéricainodnite dédié a I'observation des nuages,

des aérosols et du cycle de I'eau.

Le satellite CALIPSO embarque:

1) Un instrument Lidar a rétrodiffusion CALIOP (Qid-Aerosol Lidar with Orthogonal
Polarization) taillé pour détecter les aérosolsestfins nuages type cirrus. CALIOP a été
concu pour acquérir des profils verticaux, a 30mrésolution, des deux composantes
orthogonales qui résultent de la dépolarisatiomaignal laser a 532 nm rétrodiffusé et des
profils verticaux d’un signal laser total & 1064 métrodiffusé au nadir. Chaque relevé du
Lidar permet d'obtenir un profil de 90 métres deyda En rassemblant les clichés pris au

cours d'une orbite, on obtient une « tranche satl@bsphere.

Les profils CALIOP a 532 nm couvrent la couche danosphere située entre 2km et 40 km
d’altitude, ceux a 1064 nm couvre la tranche deniéspheére située entre 2 km et 30 km. La
résolution verticale et horizontale varie par ttex d'altitudes. Ainsi, les plus fines

résolutions sont employées dans les basses codehkstmosphére la ou généralement les
aerosols et les nuages sont présents et ont usdapye variabilité spatiale. Plus précisément,
les mesures a 532 nm ont une résolution de 30 ticalement et de 1/3 km horizontalement
entre 0.5 km a 8.2 km d’altitude. Elles passenteesvement a 60 m et 1 km entre 8.2 km et

20.2 km. Pour les altitudes comprises entre 20.2kB80.1 km les résolutions sont de 180 m
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et 5/3 km, respectivement. Au-dela de 30.1 km $alréion est réduite a 300 m verticalement

et 5 km sur horizontalement.

2) Un radiométre imageur (Infrared Imager Radiomei®) a 3 canaux dans linfrarouge
thermique a 8.65 um, 10.6 um et 12.05 um. Il fddencontexte de la mesure lidar de nuit.
Utilisé en synergie avec le lidar il permet deitest les caractéristiques microphysiques des

nuages.

3) Un imageur monocanal (Wide Field of view Cam&¥&C) a 645nm destiné a fournir, de

jour, le contexte de la mesure lidar.

Les observations CALIPSO seront utilisées pouralisar la structure verticale des panaches
d’aérosols dans la région de I'I'TD (cf. Chapitre &ne exploitation plus profonde des
observations CALIPSO est envisagée durant mon BoSI8IES en 2009.

3.3 Les observations lidar aéroportées

Le lidar (Light Detection And Ranging) est un instrent de télédétection active qui a vu le
jour dans les années 60 apres la découverte detllaser. Opérant dans le visible et le
proche infrarouge, les lidars sondent l'atmosplalaide d'un faisceau laser (généralement
pulsé), instantanément et sans perturbation deuiivec une résolution le long de la ligne

de visée de I'ordre d'une dizaine de meétres, etadence de I'ordre de la dizaine de Hertz.

La télédétection laser est un moyen bien apprapri@tude des aérosols ; elle permet la
mesure de la rétrodiffusion du rayonnement laseis gmar les particules présentes dans
I'atmospheére, ceci a haute cadence et avec undeggrésolution spatiale. La rétrodiffusion est
fonction de la concentration des particules d’'aglso®t de leur pouvoir réflecteur (e.g.

Flamant et al.2007). La réflectivité des couches d’aérosols &sitdnt plus importante que

la taille des aérosols est proche de la longueomd# de la source laser du lidar. Ainsi la
mesure lidar est particulierement sensible auxsadsalont la taille est comprise entre 0.1 et
5 um, i.e. les aérosols désertiques. De surcrest, a@rosols peuvent étre utilisés comme
d’excellents traceurs (passifs) de la dynamique oapnérique, i.e. des mouvements
convectifs dans la couche limite atmosphériquesmgalement des circulations dynamiques
a méso échelle. La portée des lidars dépend daiitsgmnce du laser émetteur. Elle est

typiguement de quelques kilométres. Pour une atitie en sondage vertical, elle permet
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généralement de sonder la troposphere sur toutémaisseur, sauf en présence d'une cible
« dure » comme un nuage de type convectif ou dehsépaisse d'aérosols, i.e. pour des
épaisseurs optiques supérieures ou égale a 3 ba guissance des sources laser utilisées
actuellement ne permet pas au faisceau de travieseruages, a I'exception des plus fins

type cirrus.

Il existe quatre grandes catégories de lidar:itkegd ‘rétrodiffusion’, les lidars a absorption
différentielle, les lidars Doppler et les lidarsr®an. Dans le cadre de cette étude, ce sont les
mesures du lidar a absorption différentielle (LEARID 2) qui vont étre utilisées, voici une

bréve description de cet instrument.

3.3.1 Présentation du lidar a absorption différentlle aéroporté LEANDRE 2
L'instrument LEANDRE 2 Bruneau et al.,2001), est un lidar a absorption différentielle
(Dlfferential Absorption Lidar, DIAL)opérationnel depuis 1995. LEANDRE 2 a été
développé a I'lPSL en collaboration avec la Divisiechnique de I'INSU et du CNES pour
répondre au besoin en mesure a haute résolutidio-$pmporelle de la distribution de la
vapeur d’eau et des aérosols dans la basse trepespd-7 km) pour améliorer les
connaissances actuelles concernant la dynamiquia @euche limite atmosphérique, les

interactions aérosol-nuage-rayonnement.

Son principe est le suivant: deux rayonnements k@@ émis simultanément ou presque, sur
deux longueurs d'onde trés proches l'une de ladtnet I'une est absorbée par la molécule
cible, et l'autre pas. A une altitude donnée, lppoat entre les puissances recues est
proportionnel a I'absorption différentielle entes Ideux voies. Celle-ci est fonction de la
densité des cibles et de leur pouvoir absorbartmé&me proportionnel a la température. Il est
alors possible de remonter a la densité des ciles la température si I'on choisit une

molécule comme I'oxygene dont la densité est corfiibeopold et Bésenber$y993).

LEANDRE 2 est un des 3 systémes DIAL aéroportéstant dans le monde avec ceux de la
NASA (Higdon et al.,1994; Browell et al., 1996) et du DLR Roberaj et al.,2002).
L’originalité de LEANDRE 2 est qu’il utilise une srce laser Alexandrite accordable dans un
domaine spectral compris entre 727 et 770 nm, doerspectral dans lequel existent 7 bandes
d’absorption de la vapeur d’eau d'intensités défées. Ceci permet au systtme LEANDRE 2
un fonctionnement optimal dans des conditions diditédh ambiante tres variées, allant de

'atmosphére « polaire », i.e. caractérisée pacamtenu intégré en vapeur d’eau d’environ 5
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kg m? (entre 07 km) & I'atmosphére tropicale » i.e. caractérisée par un contenu intégr,
vapeur d’eau d’environ 50 kg™. De plus'opérateur LEANDRE 2 peut choisir de chan
en vol la bande d’absorption afin d’optimiser latiition des profils de rapport de mélai

de vapeur d’eau.

3.3.2 Déploiementde LEANDRE 2 durant AMMA

Au cours des mois de Juin et Juillet 20wrant les SOPs du projet AMMA, LEANDRE 2
bord du Falcon 20 dBAFIRE, a opéré durant 16 vols dédiés a I'explorade la structure ¢
la couche limite sahélienne ¢e la distribution verticale des aérosols dansdgorédu Sahel
Durant cette série de missions aéroportées, lesregede télédétection lidar LEANDRE&
730 nmont été complétées par « mesures in situ (wee de prélevement des aérosols
dropsondes (via le systemairborne Vertical Atmospheric Profiling Syst’, AVAPS). De
plus, des mesures aéroportées de direction eedsite de vent par le Lidar Doppler WIN
ont accompagné les mesures de LEANDRE 2. Cette ioaisbn d’instruments roportés a
d’'ores et déja permigpour la premiére fois péa voie d'observations directes en 2ide
mieux comprendreek interactions aéros-dynamiquesystémes convectifau Sahel et de
mieux documenter la dynamique des éléments clésad@ousson Africaine i.e’ITD
(Flamant et al.,2007;Bou Karam et al 2008; Flamant et al.,200%; t). Dans le présent

travail, parmi les 16 missions effectuées dans le cadre dMAMseulecelle du 7 Juillet 2006

a été investiguéet sera détaill¢ dans le chapitre 5.

LEANDRE 2 a bord du Falcon ~ Type de missions aéroportées effectuées durant AM
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3.4 Modélisation du cycle des aérosols minéraux pde modele
MesoNH

Malgré la large couverture temporelle et spatiae divers types d’observations, un certain
nombre de phénoménes impliqués dans le cycle éeobal minéral ne peuvent pas étre
suffisamment bien décrits par les jeux de donné#satés durant les campagnes de terrain
et/ou spatiaux, ce qui en limite la compréhensidimsi, des études numeériques qui
completent spatio-temporellement les observatidnge® interprétent, sont indispensables
pour mieux cerner le role des différents facteurpliqués dans le cycle des aérosols
désertigues et mieux comprendre les interactionis existent entre ces particules, le

rayonnement et la dynamique atmosphérique.

Etant donné que le cycle de vie de l'aérosol minémmprend trois étapes essentielles:

L’émission, le transport et le dép6t, modéliser @gle revient donc a représenter

numériquement chacune de ses trois étapes.

Le présent travail reposant en grande partie sarddéle atmosphérique MesoNH couplé en
ligne avec le modele de production d’'aérosols digses DEAD, on détaillera dans cette
partie le fonctionnement de ces outils numériquiesi gu’une bréve présentation du mode de

production de I'aérosol minéral sous I'action dmtve

3.4.1 Présentation de I'outil numérique MexsNH

MesoNH (afore et al., 1998, http://mesonh.aero.obs-mip.fr/mesonh/), @st modéle
atmosphérigue capable de simuler les processusniynes et physiques de I'atmosphére a
des échelles allant de la méso échelle jusqu’@deslles trés fines de quelques dizaines de
metres. Le modéle utilise un systeme d’équatiose Isar I'approximation anélastique. Cette
hypothése consiste a utiliser un profil de densitéstant dans les équations de continuité et
du moment, sauf pour le terme de flottabilité, dienbut de filtrer les ondes acoustiques qui
posent des problemes numériques du fait de leyragation rapide. Les différentes variables
sont décomposées en une somme d’état de référenlene perturbation par rapport a cet
état. L'état de référence est défini comme étard atmosphére au repos, en équilibre

hydrostatique, avec des profils de températuree atagheur d’eau uniformes horizontalement.
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Ces profils sont souvent choisis comme étant ungemme horizontale de I'état initial des
champs sur le domaine simulé. Les perturbationg déterminées par la résolution du
systeme d’équations du modele. La pression estuésalken résolvant par itérations
successives un probléme elliptique. Numériquemantsystéme d’équations est résolu par
discrétisation de maniére indépendante dans lés dnections du systeme de coordonnées.
Celui-ci ne peut pas étre un simple systeme cariédi fait de la sphéricité de la Terre. En

meéteorologie, on utilise le systéme de coordonrgmi par la longitude, la latitude, et
l'altitude (Z) au-dessus du niveau de la mer. Siappelle {,7, ﬁ) la base associée a ce

systémefj pointe en direction de I'Est,en direction du Nord &t est vertical.

La coordonnée verticale du modele (Z) est la caunde classique dé&al-Chen et

Soummervillg1975] définie de la maniére suivante:

Z-Zs
H- Z

Z=H (3.1)

Avec H laltitude du sommet du modeles & hauteur du relief au point considéré et Z
l'altitude au-dessus du niveau de la mer. Ainshsdkes basses couches de I'atmosphere les
isolignes de cette coordonnée verticale épousefurtae du terrain et plus on s’éléve dans

'atmosphere, plus les isolignes se rapprochetihdezontale.

La discrétisation spatiale est effectuée aussi b@izontalement que verticalement sur une
grille de type Mesinger et Arakawa’[1976]. La discrétisation temporelle est baséeusu
schéma ‘leapfrog’. Un filtre temporel d’Asselin agilisé afin de controler les oscillations

rapides générées par les itérations.

Les variables prognostiques sont les composantesmtudans la basé, {, E), la température
potentielle, les rapports de mélange des diffeeertiasses d’eau utilisées et I'énergie
cinétique turbulente. Ces variables constituentsi@sitions des équations de la physique

dépendantes du temps et discrétisées. Elles dateninitialisées au début de la simulation.

MesoNH a été congu pour réaliser simultanémentieslations pour des grands domaines

avec faible résolution et des simulations pour di@saines plus petits avec une meilleure
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résolution. On peut donc utiliser des configuradioe modeles imbriqués tout en garantissant
les échanges dinformations entre les différentsnaioes. Pour cela, une technique
d’interaction bidirectionnelle (‘Two-way grid-nesy’, Stein et al.2000) a été implémentée
dans le modele de telle maniére que les champoihaide fils ou certains phénomenes de
petite échelle sont explicitement résolus peuvefitier sur les champs du domaine pére et

inversement.

MesoNH possede un ensemble de paramétrisationsigpbgs complet. Seules les

paramétrisations utiles pour notre étude sont ptéss ci-dessous:

- Le schéma de surface (SurfEx)Ou ‘Surface Externalisée’ possede ses propres entrées-
sorties et diagnostiques. Il fournit les bilansadieet d’énergie a la surface du sol et dans la
partie du sol (a quelques metres) en interacti@t datmosphére. Il simule aussi d’autres
flux et variables, comme les flux chimiques gazetraérosols ou de dioxyde de carbone
(CO2) issus de la végétation. Dans SurfEx, la serfast découpée en 4 types de sols
correspondant a des schémas de paramétrisatiofficpoeEs: ISBA (sols naturelf\loilhan et
Planton, 1989), TEB (ville; Masson, 2000), SEA_FLUX (mers et océanMondon et
Redelsperger1998), WATER_FLUX (lacs). Pour I'étude des émissial’aérosols naturels
c’est le schéma ISBA qui entre en jeu. ISBA puisse données d’entrées de la base de
données ECOCLIMAP et permet d’évaluer les flux ddaxe de chaleur, d’humidité et de
guantité de mouvement. ISBA fournit huit variabpesnostiques: les températures de surface
et du sol profond; les contenus en eau de la syrfdc sol profond et a la surface des
végetaux; le contenu en eau liquide; I'albédo etdasité du réservoir de neige. Ces variables
combinées aux données des caractéristiques du della végétation permettent de calculer
les flux turbulents de quantité de mouvement ettddeur (sensible et latente) dégagés par le
systeme sol-végétation suite au flux radiatif restcabé.

- Le schéma de turbulence MesoNH possede un schéma de turbulence concu desur
simulations en 3D et a résolution fi@uxart et al.,2000). Ce schéma consiste en un systéeme
complet d'équations pour les moments d'ordre degxfldx turbulents décrit pdeardorff,
[1973] et suit le modele proposé Redelsperger et Sommelia981] etBougeault et aJ.
[1989].
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- Le schéma d’advection (PPM):Ou ‘Piecewise Parabolic MethodZglella et Woodward,
1983) implémenté récemment dans MesoNH. PPM edt bas la méthode d&odunov,
[1959] et il fonctionne a nombre de Courant élexé &n conservant les gradients et la masse.
Ce schéma a été testé avec succes sur le caslidimmele grains en lle de France. L’avantage
du schéma d’advection PPM est qu’il permet une lme# définition spatiale des panaches

d’aérosols dans I'atmospheére.

3.4.2 Modélisation des émissions d’aérosofnéraux dans MesoNH

Ce paragraphe est constitué de deux grandes péatiemiere partie s’attache a détailler les
processus a fine échelle a 'origine de la mokilisades particules minérales et a expliquer la
nature de ‘phénomene a seuil’ des émissions d'aksrosinéraux. Elle est basée sur le travail
de synthese dBouet [2007].

La deuxieme partie est dédiée a la présentatiotodél numérique DEAD et de son

couplage avec MesoNH.

3.4.2.1 Modes de production de I'a@sol minéral

3.4.2.1.1 Action du vent sur le sol

L’écoulement des masses d’air atmosphériques estéfra sa base par la présence de la
surface terrestre (continents et océans). Le vierst ge la surface est donc trés sensible aux
modifications des caractéristiques de la surfaces fodifications peuvent étre dues par
exemple a la présence en surface de végétatiamcters ou d’un sol plus humide. Dans les
premiers metres de I'atmosphere, une couche liohtesurface se développe au sein de
laquelle I'écoulement de l'air est turbulent caésisté par un nombre de Reynolds de I'ordre
de 109. A cette production mécanique de turbulgmee s'ajouter une composante d’origine
thermique qui peut étre positive (convection), miega (situation d’inversion) ou nulle
(neutralité thermique). Dans ce dernier cas, lapmsante horizontale de la vitesse du vent
dans la couche de surface présente un gradiemtaledont I'intensité dépend des capacités
de la surface du sol a freiner I'écoulement eshéquar Priestley 1959):

U(Z) = U*/K In (Z/Z0) (3.2)
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U* étant la vitesse de friction de I'écoulement (ers—1), K la constante de Von Karman (K=
0.4) et Z0 la hauteur de rugosité aérodynamiquen(en

D’un point de vue physique, U* représente la résist du sol a I'écoulement et est

considérée comme une mesure de la contrainte taelgnl exercée par I'écoulement

atmosphérique sur le sol (Fig. 3.1):
U*= (T/p) % (3.3)
p étant la masse volumique de I'air (en kg m-3).
Z0, quant a elle, traduit I'effet de la rugosité shl sur I'efficacité du vent U & mobiliser la

matiere du sol. Z0 dépend ainsi de la taille, deotene et de la densité des aspérités de la
surface Marshall, 1971;Arya, 1975).

Figure 3.1: Représentation de I'effet du sol sur I'écouleméeatl’air et de la contrainte
tangentielle T exercée par I'écoulement sur le(8dflaro, 1997). Le profil de vitesse du vent
est représenté par la quantité variable U(Z), cosgrte horizontale de la vitesse du vent, qui
est fonction de l'altitude Z.

3.4.2.1.2 Mise en mouvement des agrégats confsitittisol

A- Bilan des forces exercéeswsuagrégat

Dans les régions sources, les sols sont princigaleconstitués d’agrégatBdtitjohn et al.,
1972; Greeley et Iversenl1985). Les forces qui s’exercent sur les grainssduet qui
maintiennent la cohésion des agrégats sont leedode gravité, les forces de cohésion

interparticulaires lyersen et White1982) et les forces capillaires lorsque les stiligment
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une certaine teneur en eau liquidlékcKenna-Neumann et Nickling989;Fécan et al.1999;
Ishizuka et al.2005).

Pour mettre les grains du sol en mouvement, il damic une force supérieure a la somme de
ces forces. Cela signifie que, pour chaque typesale il existe une vitesse de friction
minimale, dite «vitesse de friction seuil», qu'stenécessaire de dépasser afin d’arracher la
particule du sol. Les vitesses de friction seuliatrees a différents types de sol et selon le
diametre des particules constitutives des sols smeessibles via des expériences en
soufflerie Gillette et al., 1982; Nickling et Gillies, 1989; Kardous, 2005). Ces vitesses
peuvent varier de 0,2 m’spour des grains secs d’un diamétre voisin de {@@0(Chepil,
1951) & plus de 1,8 m'YGillette et al.,1982).

B- Facteurs dont dépend la vitefeséiction seuil (1)

La taille des particules:Dans le cas d'un sol sec, il y a équilibre entefbrces de gravité et
de cohésion interparticulaires. La valeur minimde U correspond & des particules
erodables ayant un diametre d’environsu®® (Fig. 3.2). Au-dessus de 8@n, le poids des
particules, qui augmente avec le diamétre descpért, les empéche d'étre mises en
mouvement. En dessous de @0, les forces de cohésion interparticulaires qgnaentent

quand le diamétre diminue, sont & I'origine de dimentation de L.
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Figure 3.2: Variation de la vitesse de friction seuil Uen fonction du diamétre Dp des
particules érodables (Chepil, 1951).
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L’humidité du sol: Dans le cas d'un sol humide, une force suppléaientpparait, la force
de capillarité, et qui tend & augmenter la valeutJd(McKenna-Neumann et Nickling989;
Fécan et al.1999).

La couverture du sot La présence d’éléments non érodables (végétatiochers...)
augmente la vitesse de friction seuil &n dissipant une partie de I'énergie éolienne

disponible pour I'érosionKurosaki et Mikami2004).
La composition du sol:U; augmente avec la teneur en argile des sols. Ef kffeeneur en

argile des sols conditionne la formation d’agrégdés taille importante ou de crodtes
protectrices a la surface des sdllette, 1978;Gillette et al.,1980; 1982).

3.4.2.1.3 Les différents mouvements des partioulasilisées

Suivant leur taille, les particules arrachées duvemt entretenir différents mouvements,
comme illustré sur la figure 3.3. En effet, unesfeoulevée, la particule sera soumise a deux
forces: son poids et la résultante verticale desefbaérodynamiques. Pour déterminer si la
particule arrachée au sol continuera son ascermioretombera, il suffit de comparer la
vitesse limite de chute, ¢dle la particule dans de l'air supposé immobileaetitesse de
friction U" (Bagnold,1973).

Long-tecm suspension
(<20 pam)

Wind

====fr

Tucbuleot eddies
[=; Q Q Short-icon suspeosion

>, ) O D-70 jam)
L5 m A tm

Modified saltation
(70-100 pm)

Saltaton
(70-500 pm)

Creep (=500 pm)

Figure 3.3 Mouvements des grains du sol sous l'action du eerfonction de leur diametre
(Shao and Lu, 2000).

Dans le cas ou U< U*, la particule est entrainée en un mouvement asoerdlt «de

suspension». Dans des conditions naturelles (O<Ut<4-1), on estime que les particules



LES MOYENS 83

dont le diametre est inférieur a @i sont entrainées en suspension. Cependant, c&eype
particules se trouve rarement a I'état libre ndlement dans les sols et il faut une action
meécanique pour que des particules aussi finestddiénées. Dans le cas de particules dont le
diameétre est compris entre 20 et @, la mise en suspension sera relativement bregeset
particules retomberont assez prés des zones s@ans.le cas de particules dont le diamétre
est inférieur a 2@m, le temps ou la particule sera en suspensiorrgp@tire plus long et ces

particules pourront donc étre transportées a grdrsti@nce.

Dans le cas ou U> U* la particule est entrainée dans un mouvement tsléEment
horizontal; un processus connu sous le nom de &stoly se produit alors: Lorsque des
agrégats sont entrainés en saltation et retomhbete sol, leur énergie cinétique provoque la
libération de particules plus fineSi(lette, 1977). Suivant le diametre des particules molslisé
horizontalement deux cas de figures se préserff@nt3.4): Pour les particules de diametre >
500um il s’agit de reptation; les particules roulens@éclatent Pye,1987;Shao,2000). Pour
les particules ayant un diamétre > i et < 500um il s’agit de saltation; les particules
sautent, retombent et éclatent. L'intensité de pctidn des fines particules dépend donc du
rapport entre le flux d’énergie cinétique transfgaé les agrégats et les forces de cohésion des
particules formant les agrégats. Ainsi on peutritéfun flux de saltation pour quantifier
I'efficacité de la mise en mouvement des particudassol par le vent. Ce flux est défini
comme la masse de particules traversant a chagquad® une surface rectangulaire, de
largeur unité et de hauteur infinie, placée permia@irement au sol et a la direction
moyenne de I'écoulemenBégnold,1941) et s’exprime en g cm-1 s—1. Du fait de Rible
taille, les fines particules libérées par sandiigssont alors directement entrainées en
suspension et constituent ainsi I'essentiel du flextical d’aérosols minéraux. Ce flux
vertical est défini comme la masse de particulagenisant par unité de temps une surface
d’aire unité, paralléle a la surface du sol et gieme enug m-2 s-1 et est proportionnel au
flux horizontal de particules libérées par sandbigdViarticorena et al.]1997]. L’estimation

des émissions d’aérosols dans I'atmosphere regmmt a estimer le flux vertical.

Ainsi, dans les régions sources qui sont forméesntiellement par des dunes de sable, la
production d’aérosols est surtout due aux nombgeeaskisions entre les particules de quartz
(Bullard et al.,2004). De plus, les aérosols peuvent étre créssdes collisions entre les

particules libérées dans l'air apres le sandblgsfiong et al.,[2002] ont montré, via des
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études de «wind tunnel», que ce mécanisme estfrigaent et il nécessite une énergie
beaucoup plus grande que celle sollicitée lors dmidardement de la surface par des

agrégats.

Les modeles actuels destinés a la modélisationéd@ssions d’aérosols désertiques (i.e
DEAD, RegCM, RAMS...) sont donc basés sur les comsaaises actuelles des processus
physiques mis en jeu dans la production des aérasléraux décrits précédemment et sont
contraints a partir des données expérimentalesuiisies. Ainsi, les schémas d’émissions qui
ont été développés pour cette fivigrticorena et Bergamettil 995;Shao et al.1996;Alfaro

et Gomes2001; Shao,2001) représentent numériquement les processisaltdion et de

sandblasting.
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3.4.2.2 Présentation de I'outil numi@ue DEAD

Les bases physiques du modele d’entrainement eédesition des poussiéres désertiques
(DEAD, Dust Entertainment And Depostiatender et al.2003a) sont issues darticorena

et Bergamett[1995], dans lequel le flux de poussieres déssgticest calculé en fonction des

processus de saltation et de sandblasting. DEADhiiodes flux de poussiéres désertiques a
partir de la vitesse des vents de friction qui semx méme paramétrés en fonction des
facteurs dont ils dépendent (humidité du sol, ritgade la surface..). De fagon a prendre en
compte au mieux les interactions entre la surfad&eulement de I'air, DEAD possede sa

propre couche limite dans laquelle la vitesse oi#idn, le type de sol, et le contenu en eau

des sols sont présentés.

3.4.2.2.1 Paramétrisation de la vitesse de fricsiguil U’

La vitesse de friction seuil {Uest un élément clé dans les processus de souldteme
d’aérosols puisqu’elle contrdle a la fois la fréqee et l'intensité des émissions, donc il est
primordial de bien paramétrer ce seuil et d'appane attention particuliére a I'obtention des
grandeurs dont il dépend. Comme on I'a vu dansatagraphe précédant, le seuil d'érosion
est principalement fonction du diametre des graimssol (), de la rugosité de la surface

(Ry) et de I'numidité du sol (W). Dans des conditiaiéalisées, c'est-a-dire pour une surface
lisse et un sol meublé et sec, la vitesse dedricieuilU; (Dp) peut étre déterminée selon la

formulation de Marticorena et Bergamett{1995), qui consiste en Il'ajustement d'une

expression empirique en fonction du diametre gmlticule:

Pour 0.03 Re < 10

_ 1/2
. 0.1666681 py, g D 6.1077 _
Ue (Dp)= {—1+1.928Re*§'°922 [1 * Pp 9 DZ-S]} P v 34

Pour Re> 10

_ 1\1/2
U (Dp)={0.0144pp g D[1 — 0.0858 e~00517(Rex ~10)] [1 + pZ';ODZ,S]} p~l2  (35)

Ceci pour des conditions atmosphériques classioudés masse volumique de I'air est donnée
par pai= 0.00123 g.civ. pp €étant la masse volumique de la particule, g I'reéion de la

pesanteur et Rele nombre de Reynolds seuil défini par :
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Re*t = Ut*. D/V (36)

Ou v représente la viscosité cinématique.

Prise en compte de ’humidité du sol :

La présence d’eau interstitielle entre les grainssdl a pour effet 'augmentation de la
cohésion entre les particules du sol, et donc fteermgation de la vitesse de friction seuil.
Cette augmentation est intégrée dans le module DEAPartir de la paramétrisation

développée paFécan et al.[1999]. Lorsque I'humidité du sol (W), devient gujgure a

'humidité résiduelle du sol (Y, 'augmentation du seuil en conditions humidbhft\(,) par

rapport seuil dans des conditions séclllhg)(se traduit par :

Pour W > W: U'w=U¢ {1+ 1.21(W — W,)068}1/2 (3.7)
Pour W < W U*tw = Ut’k u* (38)

W = L’humidité du sol en masse (% masse d’eau/mdsseol sec), Wétant I'humidité

résiduelle du sol exprimée en fonction de la tewkeusol en Argile par:
W;s=0.17 (% Argile) + 0.14 (% Argile)? (3.9

Prise en compte de la rugosité du sol :

Les effets de la rugosité du sol (dus a la présdaceailloux par exemple) sur la vitesse de
friction seuil sont pris en compte dans DEAD selarparamétrisation d&larticorena et
Bergametti,[1995] qui consiste en un rapport (Rg) entre latéar de rugosité d’'une surface

supposee lisse et celle d’'une surface érodableajgmrt est donné par:

(3.10)

_ ln(ZO/ZOS)
Rg (Zo, ZOS) =1- {ln[0.35 (Zl_(?s)o.s]}

Avec Zys= 33.3 10 m : Hauteur de rugosité de la surface supposge lis
% = 100.0 10m : Hauteur de rugosité totale.
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Ainsi, la vitesse de friction seuil fonction du adtiétre Dp des agrégats du sol, de la hauteur de

rugosité totale £et de la hauteur de rugosité de la surface suppzse& 4s sera donnée par :

* Ut (Dp)
U¢ (Dp, Zo, Zos) = m (3.11)

3.4.2.2.2 Le flux horizontal de saltation

Le flux de saltation (Gren kg.m'.s) dans DEAD est déterminé & partir de I'équation de
White [1979] :

Goalp = —salt Pair U Pai ki {1- %} {1+ %}2 (3.12)

Ou Csar €St une constante égale a 24,est la densité de 'aig est la constante de gravite,

U, est la vitesse de friction seuil et g%t la vitesse du vent.

Compte tenu de I'expression retenue ldarticorena et Bergametfil995] pour paramétrer la
vitesse de friction seuil, & dépend donc directement de Dp,eX Zys.

3.4.2.2.3 Le flux vertical de particules

En partant de I'hypothése que la quantité de fpaticules disponibles dans un sol contréle,
en premier lieu, la capacité de ce sol a en predMarticorena et al.[1997] ont établi une
relation de proportionnalité entre le flux verti¢g) de particules émises dans I'atmosphere et
le flux de saltation (G). Ce rapport de proportialité@ () dépend de la teneur du sol en
argile. Ainsi, lorsque la teneur du sol en argi eomprise entre 0 et 20% et pour des

particules dont le diameétre est inférieur qu@ le rapport est définit par :
A= g =100 exp{(13.4 % Argile — 6)In10} (3.13)

A partir de cette équation, le flux de poussiergsedtiques eémit dans I'atmosphéere peut donc
étre calculé. Cette expression, bien qu'empirigpegmet de retrouver les ordres de grandeur

des flux d’émissions avec un niveau de confianemtique pour tous les sols des régions
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désertiquesl{aurent,2005). A ce stade, elle ne donne acces qu’a doemation globale sur
le flux d’émission (flux émis en masse totale),ssancune information sur la répartition de ce
flux dans les difféerentes classes de taille. Ersugs travaux difaro et Gomes[2001] ont
permit de répartir le flux de poussiéres, calcwdé gette formulation, en trois modes tout en
tenant compte de la dépendance de la distributidaibe des particules constitutives du flux,
des conditions de verAlfaro et al.,1998).

Cependant, ce schéma ne prend pas en compte @is@wnde limitation des sols en matiére
érodable. Ainsi il s'applique uniguement a des gsoklublés ayant toujours de la matiére
érodable disponible pour I'érosion éolienne. Caemduit a des surestimations du flux dans
des régions a sols encroltés. Une autre limitate@oe schéma est qu’il ne tient pas compte
des fines particules libérées suite aux collisiense les particules présentes dans I'air apres
le sandblasting. En effet, des études en laboeatviec la technique de ‘Wind Tunnel’ ont
montré que ce mécanisme est tres fréquent maldad kgu’il nécessite une énergie beaucoup
plus grande que celle sollicitée lors du bombarderde la surface par des agréga@isr{g et

al., 2002). Ceci conduit, en revanche, a une sousdstimde la quantité d’aérosols présente

dans l'air.

3.4.2.2.4 Le couplage avec MesoNH

DEAD a été couplé en ligne au modele MesoNGEtirfi et al., 2006). Selon ce mode
d’interaction entre les deux modeéles, MesoNH fauanDEAD, a chaque pas de temps, les
données d’entrée nécessaires pour le calcul duddurasse d’aérosols minéraux émis. En
retour, DEAD communique a MesoNH, a chaque paggs, le flux d'aérosols calculé. Ces
données d’entrée sont les suivantes : le vent @ Hd-dessus du sol, 'humidité des sols, la
hauteur de rugosité aérodynamique) (€t la hauteur de rugosité aérodynamique lisgg (Z
évalués par le schéma ISBA de MesoNH décrit prénéukmnt.

3.4.3 Modélisation du transport et du dép&ec et humide

Une fois soulevées et injectées dans MesoNH, ldscpies sont distribuées en taille selon
Alfaro et Gomeg2001]. Il s’agit d’'une distribution en 3 modegtmrmaux dont les rayons
modaux sont: 0,7pm (9% en masse), 3,3Bn (43% en masse) et Jyin (48% en masse). Le

transport des aérosols dans MesoNH est assuré pandule ORILAM Qrganic Inorganic
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Log-normal Aerosol ModeTTulet et al.,2005). ORILAM simule I'évolution dans le temps et
dans I'espace de la distribution lognormale dessads dans I'atmosphére. C’est un modéle
dynamique dans lequel les moments dordre O, 3 esofit traités. Ces moments
correspondent respectivement a la concentratiomanbre, au rayon médian, et a la
déviation standard de la distribution en taille désosolsBinkowski et Rosell003).

La coagulation et la nucléation des particules mluka transport sont pris en compte dans
ORILAM ainsi que le dépot sec {Pet la sédimentation qui se font selon le prinaigela
diffusion brownienne:

D= {"—T} C, (3.14)

6TV PqirTp

et dependent de la vitesse gravitationnelle descpbas (Vo) définit par:

Vep= {22 22| 2}, (3.15)

W Lpair

Ou k est la constante de Bolzman, T la tempérannaiante, v la vitesse cinétique de I'ay,
la densité de I'aérosol, te rayon de la particule, g est I'accélérationalpesanteur et de

coefficient de glissement.

Aussi, durant le transport les particules en susipandans I'air subissent un dépét humide.
Ce lessivage des aérosols est déterminé expliaiteemeutilisant une approche cinétique pour
calculer le transfert de masse des aérosols dansage et dans les gouttelettes de pluies
comme défini paSeinfeld et al.[1997], Pruppacher et Kletf1978] et plus récemment par
Tost et al.[2006]. Le transfert de la masse d’'aérosols damuihge et dans les gouttelettes de
pluies par les processus d’auto-conversion et ddion est prise en compte dans MesoNH
selon Pinty et al.,1998). La sédimentation de la masse d’aérosolgsealans les gouttes de
pluies est résolue en utilisant une technique nigmérde time splitting. La masse des
aérosols libérés dans I'atmosphére aprés évaporaés gouttes de pluies est supposée
proportionnelle a la quantité d’eau évapor€hif et al.,2000).
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3.4.4 Le couplage avec un code de transfeatiatif

Pour I'étude de I'impact radiatif des aérosolssil fondamental que leurs interactions avec le
rayonnement solaire et tellurique soient présenwdass le modele et qu’elles soient

répercutées sur la dynamique.

Dans MesoNH ceci se fait via le couplage en ligrecde code de transfert radiatif du Centre
européen (ECMWF), développé pMorcrette, [1989]. Les interactions microphysique-
dynamique-rayonnement sont prises en compte via clcul des taux de
réchauffement/refroidissement radiatif. La tendasheda température est calculée a partir des

flux radiatifs, ondes courtes (SW) et grandes oirfdég, montants et descendants.

Pour les ondes courtes, le calcul des flux radiatst basé sur I'approximation a deux flux de
Delta Eddington qui suppose la séparation des rihukatifs en une partie montante et une
partie descendanté&-@uquart et Bonnel1980). Pour les ondes longues, deux schémas sont
disponibles: un basé également sur une méthodexafldi (LW) et un basé sur les méthodes
de k-corrélation (RRTM). Bien que le RRTM représemiieux les difféerentes fenétres

d’absorption atmosphérique, son cout en calcuirestélevé.

Le code couvre les spectres solaires et tellurigme§ intervalles spectraux pour les courtes
longueurs d’onde (0.185-0.25-0.44-0.69-1.19-2.3®4m) et jusqu’a 16 intervalles dans le
domaine de linfrarouge thermique (10-250-500-680-820-980-1080-1180-1390-1480-
1800-2080-2250-2380-2600-3000 cm-1).

Le calcul des flux radiatifs se fait en 1D et ipdéd de I'angle zénithal solaire et du flux au
sommet du modeéle. Lors du calcul des flux, ils spns en compte les processus
d'absorption/émission du rayonnement thermiqueaiatrge et la réflexion, la diffusion et
I'absorption du rayonnement solaire par I'atmosple¢rpar la surface terrestre. Il faut aussi
noter que les flux sont calculés differemment pdes conditions de ciel clair et de ciel

nuageux.

Ce code radiatif traite 6 types d’aérosols: un typerin peu absorbant, un type d’aérosols
stratosphérique de fond, un type daérosols abatsbgsemi-urbain), les aérosols
volcaniques, un type d’aérosol minéral proche dmsces d’émission et un dernier type
d’aérosol minéral loin des sources (continentaytgs la disparition des grosses particules

par sédimentation durant le transport.
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A l'aide de tables de Mie pré-calculés dans leibhts intervalles spectraux, les propriétés
optiques des aérosols nécessaires au code sountéeslcil s’agit de I'albédo de diffusion

simple, de l'indice de réfraction, et du facteusigiymétrie Tulet et al.,2008).

Le couplage entre MesoNH et ce code radiatif esté&amaniere a ce que les informations sur
les aérosols telles que la concentration et lailoigion en taille en tout point de grille, soient

fournies par MesoNH au code, ce qui lui permetesatrtre de calculer I'épaisseur optique (a
550 nm), celle-ci étant proportionnelle a la coriion des aérosols. En retour, les valeurs
du taux de réchauffement/refroidissement calcudédepcode sous I'effet radiatif des aérosols
sont injectées dans le modele MesoNH. Plus pmdesg le schéma radiatif agit directement
sur les variables température et pression. Deitd’iimpact radiatif des aérosols est pris en
compte dans le modeéle a travers ces paramétregwtemt se répercuter sur le profil

atmosphérique via le schéma dynamique de MesoNH.

3.4.5 Conclusion

Le modele MesoNH permet donc d'étudier le cycle pletndes aérosols minéraux et
d’estimer leurs impacts sur le bilan radiatif. L@aaction d’'un module de production
d’aérosols minéraux a MesoNH a d'ores et déja pehei modéliser les soulevements liés
aux systemes convectifs et leurs interactions desc nuages en Afrique de I'Ouest
(Chaboureau et al2007;Crumeyrolle et al.2008). Il a également permis d’évaluer I'impact
radiatif des d’aérosols désertiques lors d’'un grépéode de soulevement au dessus du
Sahara en Mars 2006 {let et al.,2008). Ici il est utilisé pour mieux comprendrs facteurs

dynamiques qui contrélent le cycle de I'aérosol én@th en Afrique de I'Ouest.
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3.5 Conclusions

Dans ce chapitre on a détaillé les outils d’obs@ma (spatiales et aéroportés) et de
modélisation utilisés dans le présent travail d@inde des aérosols désertiques, en voici un

récapitulatif sous forme d’un tableau.

Chapitres et cas Observations Observations Modeéle
d’étude spatiales aéroportées
4 MODIS Aucune
(BoDEx, 1-13 oMl
Mars 2005)
MesoNH
5 SEVIRI LEANDRE 2 | g
+
(AMMA, 1-12 MODIS (+le code
Juillet 2006) aerosols)
6 CALIPSO
(AMMA, 7 MODIS Aucune

Juillet 2006) SEVIRI




V. Soulevements d’aérosols désertiques associés aus jge basse

couches







4.1 Introduction
4.2 Les caractéristiques de la région de Bodélé
4.3 La campagne BoDEx 2005

4.3.1 Description de la campagne

4.3.2 Principaux résultats

4.4 Modélisations des soulevements lies aux jets de basses
couches dans la région de Bodélé
4.4.1 Période simulée

4.4.2 Zone simulée
4.4.3 Résultats
4.4.3.1 Champs de vents
4.4.3.2 Champs de concentration en aérosols minéraux
4.4.3.3 Champs d’épaisseur optique en aérosols minéraux
4.4.4 Conclusions
4.5 Etude comparative inter-modéles de la modélisat ion des
soulevements liés aux LLJ dans la région de Bodélé
4.5.1 Les principaux résultats
4.5.2 Deétails de I'étude
4.5.3 Conclusions

97
97
100
100
102
103

104
104
105
105
108
108
109
110

110
111
151







LE ROLE DES JETS DE BASSES COUCHES 97

4.1 Introduction

Comme on I'a vu dans les chapitres précédentgetigsle basses couches offrent un mécanisme
tres efficace pour I'émission d’aérosols désertsggi@ns les régions sources du Sahara ou les jets
sont beaucoup plus importants du fait de la présafione inversion de température tres
marquée dans de telles régions désertiques. Lelagmupentre les émissions d’aérosols
désertiques et la dynamique des jets de basséseesillustré par les soulevements d’aérosols
minéraux dans la région de Bodélé au Tchad, géalifle principale zone source d’aérosols
minéraux dans le mond#&liddleton et Goudie2001;Prospero et al.2002; Washington et al.,
2003).

Dans ce chapitre nous nous intéressons a la mati@tisde la dynamique particuliere dans la
région de Bodélé et les émissions d’aérosols mixésasont associées comme exemple de

régions sources a topographie complexe soumises gt de basses couches.

Ainsi, apres la validation du modele MesoNH a laitks données acquises lors de la campagne
de terrain de Bodélé Dust Experiment 2005 (BoDEA=R2@Giles, 2005; Washington et al2006

et Todd et al.2007), nous présentons une étude de comparais@nles résultats obtenus par 5
modeles de méso échelle qui ont été appliqués auendpisode de soulévements dans la
dépression de Bodélé. Cette derniére étude estiéessous la forme d’un article publié dans le
Journal of Geophysical Researaititulé ‘Quantifying uncertainty in estimates ofimaral dust
flux: an inter-comparison of model performance ower Bodélé Depression, Northern Chad’, le
fruit d’'une étroite collaboration avec Martin TOD& Caroline CAVAZOS de I'University
College of London.

4.2 Les caractéristiques de la région de Bodélé dichad

La dépression de Bodélé au Tchad contribue a pligslg moitié des émissions annuelles
d’aérosols minéraux depuis I’Afrique au nord degliateur Koren et al.,2006). Elle représente
également la valeur la plus forte de I'Aerosol kdal) de TOMS (>3,0) en moyenne annuelle
globale Prospero et al.2002;Washington et al2003).
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Cette zome source d’'aérosols minéraijouit de plusieurs particularités qipermettent
d’expliquer sonactivité important en termes d’émissions. Wies facteurs qui distinguent
dépression de Bodélkges autres zones sources Africailestsa position géographiqu a la
sortie du couloir formé par les mefs du Tibesti (point culminard 3415 m) et de 'Enne:
(point culminant a 1450 m) (F 4.1). Cette position la rende soumise en permanence

congquences d’une circulation de ‘gap flc

De ce fait,la régionde Bodéléest assujettie a un jet de basse couckieow Level Jet, LLJ),
situé vers 925Pa, récemment mis en évidence Goudie et al[2003] etWashingtoret Todd
[2005]. Ce LLJ en provenance du n-est, est lié a des effets dynamiques faisant iateries
massifs de 'Ennedi et du Tibesti conditions de flux synoptique de needt sous l'influence de
'anticyclone de Libye. Les vents intenses en it associés eLLJ sontramenés a la surface
par le mélangeurbulent déclencheu lever du soleilprovoquant ainsi des souléveme

intenses d’aérosols minératTodd et al.2007).

Elevation




Figure 4.1 Les reliefs eta position géographique de la dépression de Boalé Tchad.
Une autre particularité de t#pression de Bodélé de fait qu’elle soitune sourceactive tout
le long de I'annéebien qu’elleprésenteun cycle saisonnier bien margavec un maximum
d’émissions en hiver (au mois février) etun minimum en été (au mois duillet) d’apres
Washington et al[2006].

Cet important potentiel etermes d’émissior d’aérosols minéraux ed0 en partie da nature

du sol dans la régiorde Bodéléqui correspond en effe I'ancien lit du lac Mégatad
(aujourd’hui presquentierement asséché puisqu’il se réduit atdu Tchad actuel) et est do
constituée de sédiments (majoritairement des digge, Fig. 4.9. Ce type de régits, comme
d’ailleurs le lac Owen®n Californie ou le lac Eyre €Australie ou encore le lac Etosha

Namibie Gill, 1996) est connu comme étant une source (tielle d’aérosols minérat (Bouet

2007).

Figure 4.2: Une image satellite etne photo prise durant la campagne BoDEx 2005 moih
I'aspect du sol dans ldépression de Bodélé au Tcf
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Etant donné ces caractéristiques particulieres @deon de Bodélé, l'activité en aérosols de
celle-ci est particulierement difficile a prendre eompte correctement dans les modeles
régionaux et globaux. Par exemple, la sousestimatéla vitesse du vent & 925hPa au-dessus
des régions a topographie complexe (i.e LLJ auudeds Bodélé) par les analys&oien et
Kaufman 2004) constitue a I'heure actuelle une grandecsod’erreurs dans I'estimation des
emissions d’'aérosols minéraux (Todd el al., 208&)nt donné que la vitesse du vent contréle en

grande partie la fréquence et l'intensité de ceissons.

4.3 La campagne BoDEx 2005

La mise en place de la campagne BoDEx en 2005 lpareprs scientifiques était motivée
essentiellement par le fait qu’aucune campagnemait n’avait jamais été conduite dans cette
région et que les seules observations disponildes|@gtude des émissions d’aérosols dans cette
région étaient les observations spatiales pasgivedonnent une vue intégrée verticalement (i.e.
MISR, MODIS, TOMS, OMI,...).

Cette campagne avait donc pour obijectifs principdiarméliorer nos connaissances sur la région
de Bodélé en tant que principale source d’aéramin®raux en Afrique au nord de I'Equateur.

En particulier, il s’agissait de mieux comprendes mécanismes dynamiques qui pilotent les
eémissions et le transport des poussieres depdigpeession de Bodélé ainsi que de documenter
les caractéristiques physiques et optiqgues des@s8rminéraux présents dans cette région, des

éléments importants pour la détermination du foegagliatif.

4.3.1 Description de la campagne
La campagne BoDEx 2005 est un projet anglais irgeifginaire mené par une équipe de
recherche composée de climatologues, météorologaesdes experts en télédétection,
géomorphologie et géophysique. Ce projet étaitéiret réalisé par laGilchrist Educational
Trust’ et la Royal Geographical Sociétgu Royaume-Uni Giles, 200% Washington et al.,
2006;Todd et al.2007).

La campagne de mesures s’est déroulée du 27 feawriéB mars 2005. Le site de mesures était

localisé a Chicha (16°53’N, 18°33'E), au centrdaldépression de Bodélé. La météorologie de



surface standard (i.e. la température, la tempeéraw point de rosée, la direction et la vitesse du
vent, la pression et les flux UV et solaire) a @igsurée, puis moyennée, sur des intervalles de
temps de 2 minutes et a une hauteur de 2 m ersantilides stations météorologiques

automatiques.

Figure 4.3 Une tempéte de sable durant la campagne BoDEx 5200
(http://www.geog.ox.ac.uk/research/climate/projtasex/).

Des profils temps/altitude de l'intensité et delilection du vent ont été obtenus a partir du suivi
d’ascensions de « ballons pilotés » (Pilot BallgdN8ALSs). Durant la campagne BoDEXx 2005,
9 ascensions de PIBALs ont été réalisées par 0000, 0600, 0700, 0830, 1000, 1230, 1500,
1700 et 2100 UTC), excepté pendant les soulévenreetsses d'aérosols minéraux (problemes
de visibilite). L’échantillonnage était plus fréqude matin afin de mieux comprendre I'effet du

réchauffement de la surface sur les champs de (Botet 2007).

De plus, un photométre Cimel-318 (identique a catilisés dans le réseau AERONET) et des
photométres portables «microtops» ont été utils@s caractériser les propriétés des aérosols
présents dans la région de Bodélé en terme d'épaissptique (Aerosol Optical Thickness,
AOT), du coefficient d’Angstréom et de la distriboiti en taille des particules. Enfin, des
prélevements d’échantillons ont été effectués pamwétermination de la composition physico-

chimique des sédimentBquet 2007).
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4.3.2 Principaux résultats

La campagne BoDEx 2005 a permis la documentatiobnLdudans la région de la dépression de
Bodélé pour la premiere fois par observations thiecll se présente donc comme étant le
principal générateur des forts vents de surfageoresables des soulevements dans cette région
(Washington et al2006;Todd et al.2007). En effet, les mesures de profils de venPpBALS

& Chicha ont montré un LLJ bien marqué vers 960ds3acié a des vents de prés de 16'm.s
durant la nuit et jusqu’au lever du soleil (Figd¥.Par ailleurs, les mesures de vitesses de vent a
Chicha & 2m du sol ont montré un maximum de veatgmes le lever du soleil (aux alentours
de 9 heurs TU) sous l'effet du mélange turbuleduinpar le chauffage au sol qui ramene les

vents forts, en altitude durant la nuit, pres deuldace (Fig. 4.5).

De plus, les observations acquises durant la camepagt permis la quantification des vents de
surface responsables des intenses soulevementsettmségion; par exemple des vents de 15
m.s* & 2m du sol ont été observés lors du fort soul@neranregistré les 10-12 Mars 2005 (Fig.

4.5).

D’autre part, les mesures effectuées a l'aide degopetres solaires pendant la campagne ont
montré que les aérosols minéraux produits a Boal#léin albédo de simple diffusion de 0.98 a
1022 nm et de 0.94 a 441nm. Par ailleMvgrren et al[2007] ont montré, via des analyses sur
les échantillons de diatomées collectés duranamapagne BoDEXx 2005, que les diatomées ont
une densité de 2,1 g cm-3 (plus faible que celtegiains de sable). Aussi, les caractéristiques
aerodynamiques des diatomées présents a Bodéléifféntntes de celles des grains de sable;
par exemple des flocons de diatomée de 2 cm deétliarant été observés durant la campagne
avant d’étre entrainés par le vent jusqu'a 50 cmdasisus du sol. Des informations sur la
distribution en taille des particules ont été égedet récoltées, ainsi la majorité des particules
appartenait a un mode grossier centré autour d2.Q.5m et une minorité appartenait a un

mode fin centré autour de 0.5 um inhabituel p@s zbnes source¥ddd et al. 2007).

Enfin, a partir des observations de terrdiogd et al[2007] suggerent que I'émission d’aérosols
minéraux depuis la zone de sédiments (diatomées)capvre 10800 km2, est de 1.2 £ 0.5

Tgl/jour pendant les événements substantiels déwsemlents d’aérosols.



Figure 4.4 Cycle diurne moyen durant toute la période decdanpagne du profil vertical du
vent a Chicha mesuré par PIBAL, I'axe des x reprtsée temps en TU (Todd et al., 2007).
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Figure 4.5 Cycle diurne moyen durant toute la période dedmpagne de la vitesse du vent
mesurée a 2 m du sol a Chicha, I'axe des x repi@éetemps en TU (Todd et al., 2007).

4.4 Modélisation des soulevements liés au LLJ dara région de
Bodélé

Compte tenu de I'importance de la région de Bodéléoint de vue des émissions mondiales
d’aérosols minéraux et compte tenu de I'importadce mécanisme mis en jeu dans les
soulévements dans cette région, il est crucialligusmit modélisée de la facon la plus réaliste
possible. Ainsi, une simulation avec le modele N\d@ été effectuée afin de tester la capacité

du modéle a reproduire la dynamique particulierelaleégion et les émissions d’aérosols
observés durant la campagne.
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4.4.1 La périodesimulée
La majeure partie de la campagne BoDEXx 2005 a étilisée. La simulation commenc
1 mars 2005 & OTU et se termine le - mars 2005 a O0U. Elle comprend ainsi des conditit
de ciel clair (59 mars) et de soulévements intenses d’aérosc-12 mars

4.4.2 La zone simude
Le domaine simul@ été défini de sorte a bien représent topographie complexe de la régi
étudiée (c.f. paragraphe $.Ainsi un domaine pere dotéude grille horizontale de 100 x 1(
points espacés de 20 kengtéutilisé. La grille est centrée sur 16°88’ N et 18°53'EE@ivre tou
le Tchad, le Nord Est diMigel, une partie du sud de la Libye et I'Ouest du Saudag. 4.6).
Pour une meilleure représentativité des massif§ibiesti et de 'Ennedi, un domaine fils a p
haute résolution horizontale (5 kmété emboité dans le domaine perete noire sur la Fig.
4.6). Ceci va permettre une meilleure reproduction deamgis de vents modulés |
I'orographie.Les deux domaines interagissentre eux instantanément durant la simulatic
ont la méme grille vertical®drmée de72 niveaux distribués d’'une migre étieée entre la surface
et 30 km d’altitude avec53en dessous de km. Les conditions initialegroviennent es analyses
du Centre Européen de Prévisions (C Vu la longueur de la période simulée et pour é
toute dérive du modéle, umppe a été appliqué toute les 6 heurflse nudgini consiste a
ramener les valeurs des champs de vents, de telomgéet d’humidité calculés par le mod

aux points de grille latéraux aux valeurs fourmasles analyses du CE

282 ;

16.1
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Figure 4.6 La topographie de la zone d’étude simulée par diigs. La boite noire représente
le domaine fils. La ligne blanche représente la&rae la coupe verticale selon laguelle d’autres
champs simulés seront présentés.

4.4.3 Résultats

4.4.3.1 Champs de vent

Une étape clé dans la simulation des émissionsabals désertiques dans la région de Bodélé
est la bonne reproduction du jet de basses coughesractérise cette région ainsi que les vents
de surface qui y sont associés. La figure 4.7a radet jet de basse couche entre les deux
montagnes simulé le 10 Mars 2005 a 6 TU avec dessés de vent a 925hPa de 'ordre de 30 m
s™. Plus tard dans la journée, vers 12 TU, les wi®se vent & 2 m du sol atteignent 16" s
(Fig. 4.7b) du méme ordre que celles observéesntlsacampagne a Chicha. Ce jour-1a,

I'épisode de soulevement de poussiéres le plusriamtode toute la campagne a été enregistré.
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Figure 4.7. Champs simulés le 10 Mars 2005 de (a) la vitéssaleurs) et la direction (fleches)
du vent a 925 hPa a 06 TU et (b) de la vitesseaht & 10 m du sol a 12 TU. L’axe des x
représente les longitudes.

Une coupe verticale a travers le site Chicha (liglaache sur la fig. 4.6) permet de caractériser
la structure des vents sur la verticale (Fig. 4L%).figure 4.8a représente l'intensité du vent
simulé par MesoNH en fonction de l'altitude le 4 i81&2005 a 00 TU sur laquelle on peut
distinguer un noyau de vent fort (maximum de 20 ™ aux environs de 1000 m d’altitude

s’étendant de 10°N jusqu’a 23°N avec des vents mlaigjués autour de 20°N. Cette structure a

été observée systématiquement durant toute ladeeétudiée. Plus tard dans la journée, vers 12



TU, ce noyau de vent fort n’est plus apparent mascédé la place a des vents de I'ordre de 10

m s* distribués de maniére homogeéne entre la surfa2@G&t m d'altitude.
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Figure 4.8 L’intensité du vent simulée (couleurs) le longrté coupe verticale a travers le
site Chicha (ligne blanche sur la Fig. 4.6) poudlé/ars 2005 a 00 TU (a) et 12 TU (b). La
direction du vent est représentée par les flechiese des x représente les latitudes.

La figure 4.9a présente une comparaison de I'éiaiutemporelle de I'intensité du vent a 2 m
du sol mesurée a Chicha durant la campagne (eryaigelle modélisée par MesoNH (noir).
On peut constater que MesoNH reproduit d’une fagadisfaisante le cycle diurne du vent dans
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cette région. En revanche, le modéle a des difésub restituer d’'une fagon satisfaisante
lintensité du vent, notamment une surestimatiors #@ents faibles durant la nuit et une

sousestimation des maximas de vent dans la josoéeobservées. Ceci pourrait étre dd en
partie a la mauvaise représentation de la couchetumz stable dans les modéles

atmosphériques actuels mais aussi au fait queltigité des champs de vent fournis par le CEP
est nettement sous-estimée comme I'a montré I'éedren et Kaufman[2004]. D’autre part,

le modéle reproduit bien le cycle diurne de la térafure (Fig. 4.9b).
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Figure 4.9 Evolution temporelle entre le 1 et 12 mars 20@5 (@) la vitesse de vent & 2m
mesurée en rouge et simulée (en noir) et (b) dergérature a 2 m mesurée en rouge et
simulée en noire. L'axe des x représente les jaulisns a partir du premier Mars 2005 a
Chicha.



4.4.3.2Champs de concentrations en aérosols minérat

La figure 4.10 présente une comparaison entre ¢janen couleurs réelles acquise par MO
embarqué sur Terra (Fig. 4.10a) et le champ sighelld concentration en aérosa 10 m du sol
(Fig. 4.10Db) pour le 11 mars 2005 & 9

De facon qualitative, lenodéle reproduit e fagon satisfaisante la zone d’émission d'aérc
minéraux, en particulier, son extension et I'emefaent des zones les plus émissives et ce
bon moment. Compte tenu de la résolution utilisenodéle n'est évidemment pas en ure
de reproduire les structures fines (filaments) ol¥es sur I'image satelli

() (b)

Dust Concentration at 10m
25

23

al

8 11 14 186 18 20 22 25 &Y

Figure 4.1Q (a) Image visible acquise par MODIS le 11 Mar®2@& 0950 TU sur laquelle
panache est vu en blanc. (b) Champ de concentratiomérosols 10 m d’altitude simulé pe
MesoNH le 11 Mars 2005a 91

4.4.3.3 Champs d’paisseur optique en aérosols minéraux

Le positionnement des soulevements et I'extensionathagh ont été bien simulépar MesoNH
comme le montréa comparaison entlesobservations OMI et 'EOA (I'épaisseur optique
aérosols) simulée pour la journée du 10 Mars 2012h (Fig. 4.11).
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Figure 4.12 Le 10 Mars 2005 a 12 TU (a) UV Aerosol Index @Qavil projeté sur la grille
MesoNH (source: J-P. Chaboureau) et (b) épaissgtigoe simulée par MesoNH. L'axe des x
représente les longitudes.

4.4.3.4 Conclusions
Le modeéle MesoNH a été capable de reproduire diagen satisfaisante la circulation
atmosphérique spécifique a la région de BodélésiAla LLJ en altitude pendant la nuit et les

vents de surface lui sont associés dans la mabimeété bien simulés mais une sousestimation a
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hauteur de 50% de l'intensité du vent a 2m du sétéarévélée et qui pourrait étre lice a la
sousestimation du vent dans ce type de régiondegaanalyses utilisées pour initialiser le

modele. Ceci pourrait conduire a une sousestimatenflux d’aérosols minéraux émis de cette
région. Néanmoins, le modéle a été capable derbituer I'étendue des panaches d’aérosols

observée par satellites et les épaisseurs optigsest associées.

4.5 Etude comparative inter-modéles de la modélisan des

soulevements liés au LLJ dans la région de Bodélé

Dans cette partie nous présentons une étude deacaisgn entre 5 modéles atmosphériques a
méso échelle qui ont simulé le méme épisode (10448 2005) de soulevement d’aérosols
minéraux dans la dépression de Bodélé, parmi lésdeienodele MesoNH. Le but de I'étude
était d’évaluer les incertitudes dans I'estimatitas flux émis de cette région. Nous présentons
ci-aprés les principaux résultats, I'étude détailgera présentée dans l'article sous presse
actuellement adournal of Geophysical Researstftitulé «Quantifying uncertainty in estimates
of mineral dust flux: an inter-comparison of mogerformance over the Bodélé Depression,
Northern Chad».

4.5.1 Les principaux résultats
- Simulation du LLJ et des vents de surface
Les cing modeles régionaux (LM-MUSCAT, DREAM, RAM3B?, RegCM3 et MesoNH)
évalués par cette étude reproduisent bien I'étesgadiale du LLJ et des vents de surface. La
position du noyau du LLJ en altitude (en dessous0f¥m) et son cycle diurne a Chicha ont été
également bien reproduits par tous les modelesxadption de RAMS-DP. L'intensité des vents
associés au noyau du LLJ a été évaluée par tousddsles (a I'exception de RAMS-DP) a 20-
24m.s* inférieure & celle observée (30M).sTous les modéles sousestiment & hauteur de 50%
les vents de surface observés a Chicha, a I'exoemte RAMS-DP qui simule les vents de
surface les plus élevés mais qui restent 30% afésia ceux observés. Le cycle diurne des vents
de surface a été plutdt bien reproduit par tousriedeles méme s'’il a été moins prononcé dans
RAMS-DP. Le maximum de vents de surface qui a &0OUTC dans les observations a été
reproduit trois heures plutdt par tous les modaléexception de DREAM qui le reproduit a la

bonne heure.
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- Simulation des émissions et du transport d’aéro$®

Les émissions d’aérosols sont présentées, dansdsunodeles a I'exception de RAMS-DP,
sous forme de pulsations suivant le cycle diurredmts de surface qui les contraignent. Les
émissions, sur les trois jours étudiés, ont étiénésts a 1.4-3.6Tg contre 3.54 Tg évalués a partir

des observations pour la méme périotedd et al. 2007).

En comparaison avec des observations satellitaless,modéles semblent bien reproduire
I'étendue spatiale du panache (en termes de coatiens en aérosols et d’épaisseur optique)
ainsi que le transport sous forme de paquets jbarsavers I'Ouest. Quantitativement,
I'épaisseur optique du panache a été surestimédeaoNH et LM-MUSCAT et sousestimée
par RegCM3. DREAM et RAMS-DP restituent les épaiss®ptiques les plus proches de celles
observées. La quantité d’aérosols transportéel'\@usst a été estimée par les modeéles a 0.3-2.7
Tg par jour du méme ordre que la valeur journal@stmée a 0.9-2.9 Tg via les observations

satellites.

4.5.2 Détails de I'étude

M.C. Todd, D. Bou Karam, C. Cavazos, C. Bouet, Bindld, G. Cautenet, P. Tulet, C. Perez, I.
Tegen, and R. Washingt¢B008) Quantifying uncertainty in estimates of mineraktflux: an
inter-comparison of model performance over the BbdBepression, Northern Chad,
Geophys. Res., 113, D24107, 2008, doi:10.1029/2D0&0476.
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Abstract

Mineral dust aerosols play an important role in dhenate system. Coupled climate-aerosol
models are an important tool with which to quantifyst fluxes and the associated climate
impact. Over the last decade or more, numerous Ind@dee been developed, both global and
regional, but to date there have been few attetoptempare the performance of these models.
In this paper a comparison of five regional atmesjghmodels with dust modules is made, in
terms of their simulation of meteorology, dust esitie and transport. The inter-comparison
focuses on a 3-day dust event over the Bodélé g&iprein Northern Chad, the world’s single
most important dust source. Simulations are contptresatellite data and in-situ observations
from the Bodélé Dust Experiment (BoDEx 2005). Ollethe models reproduce many of the
key features of the meteorology and the large glusnes that occur over the study domain.
However, there is at least an order of magnitushgeain model estimates of key quantities
including, dust concentration, dust burden, dust #nd aerosol optical thickness. As such, there
remains considerable uncertainty in model estimatethe dust cycle and its interaction with
climate. The paper discusses the issues assoaidtiegartitioning various sources of model

uncertainty.

1. Introduction

Mineral dust aerosols are an important componeth®fEarth’s climate system by virtue of (i)
their direct influence on the Earth’s radiation getthrough absorption and scattering of solar
and terrestrial radiation (ii) the indirect effébtough modification of cloud properties (iii) the
effect of (i) and (i) on atmospheric stability awcdculation (iv) their role in terrestrial and
oceanic bio-geochemical cycles. Despite increasegtarch into these processes in recent
decades, aerosols remain one of the greatest sowfceincertainty in interpretation and
projection of past and future climate changergter et al, 2007]. The distribution, properties
and climate impact of mineral dust in particularaktively poorly understood, despite evidence
that the radiative impact may be comparable to dh@nthropogenic sulphate aerosdtsister

et al, 2007]. In many regions mineral dust is the bgjgsontribution to atmospheric optical
thickness Tegen et b, 1997], and evidence exists of increasing dusidpction in recent
decadesGoudie and Middletan1992;Prospero and Laml®2003].
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Observations and simulations have demonstratedinthagions of high dust emission such as
North Africa dust aerosols strongly influence soefaand tropospheric radiation budgets and
consequently the atmospheric circulation [&/jler and Tegen 1998;Haywood et al] 2005;
Grini et al., 2006; Mahowald et al. 2006Yoshioka et a] 2007]. It is likely that numerical
weather prediction models benefit from inclusiordakt aerosols in these regions [€grez et
al., 2006a;Rodwell and Jung2008]. As a result, in recent years a numbermxpeemental and
operational dust forecast systems have been deacklap institutes around the world e.g. the
Navy Aerosol Analysis and Prediction System (NAAPBg Global and regional Earth-system
(Atmosphere) Monitoring using Satellite and in-sttata (GEMS) at the European Centre for
Medium-range Weather Forecashdorcrette et al. 2007], and the Dust REgional Atmospheric
Model [DREAM, Nickovic et al, 2001]. At the same time, inclusion of dust ael®ds an
important step in the further development of clienahd Earth system models. Such dust models
can make an important contribution to understandiegrole of dust in the climate system. At
present, however, there exists considerable unmegrtiaa model estimates of dust emission and
fluxes at global Zender et al 2004] and regional scalebfjo et al, 2006]. Therefore, it is
important that numerical simulation of dust proesss weather forecast and climate models is
improved. A common understanding of model behawvaillrhelp reduce this uncertainty in the

future and help inform the interpretation of dusEtasts.

It is widely recognised from analysis of satellttata that dust emission occurs primarily in a
relatively small number of preferential source omgi, mostly located in the world’s arid zones,
notably the Sahara deseHidrman et al.1997 Prospero et al 2002;Torres et al. 2002;
Washington et al.2003;Zhang and Christopher2003]. Of these source regions the Bodélé
depression, in northern Chad is the region withsstantly the highest mineral dust aerosol
loadings. This region is, therefore, the single nsagnificant dust source, and has been referred
to as the ‘dustiest place on Earti@shington et al 2003]. Unlike other regions of the Sahara it
is a major dust source throughout the year. ThdéBodepression is the lowest part of the
paleo-lake basin Mega-Chad. The lake last driedame 5000 years BPfake and Bristow
2006] leaving diatomite sediments exposed at thiacel Today, these sediments cover an area
of ~10,800km centred near 17°N, 18°E, clearly apparent frorelt@ imagery (Figure 1a). The
high dust emission from the region is due to thesiee action on these readily erodible
sediments of locally strong winds associated whh Bodélé Low Level Jet (LLIWashington
and Todd 2005;Washington et al 2006;Todd et al., 200[7 This phenomenon is described in
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more detail in Section 3.1 but is associated withahannelling effects of the Tibesti and Ennedi

mountains that rise around 2600m to the north,1880m to the east, respectively, above the

Bodélé depression (Figures 1a, 2b). Thus, the m@nce of the LLJ and diatomite sediment
produces extensive dust plumes, which extend agulsinfeatures up to 1000km downwind
(Figure 1b) and occur with remarkable frequencyuad 100 times per yeaKé¢ren and

Kaufman,2004; Washington et al., 20Q06Koren et al [2006] estimate that about half of all
mineral dust transported from North Africa to SoufNmerica originates in the Bodélé

depression.

A key requirement of dust models, therefore, ig thay simulate accurately the dust flux from
the Bodélé depression. This represents a key festodel fidelity. This paper presents the
results of an inter-comparison of model simulatioha large dust event from the Bodélé over 3-
days from 10-12 March 2005, coincident with the first in-situ datequired from the region
during the Bodélé Dust Experiment (BoDEx 2008ashington et al.2006;Todd et al, 2007;
Warren et al, 2007, (http://www.geog.ox.ac.uk/research/prajcidex). The paper aims to (i)

determine the degree of uncertainty in estimategust emission and transport from a range of
model simulations (ii) highlight the sources of artainty in these estimates and (iii) point to the
key foci for future research to constrain this utaiaty. The aim is not to rank the model
performance but rather highlight the degree of uao®y in various aspects of model

simulation.

The paper is organised as follows. Section 2 pewié description of the models and
experimental configuration, as well as the obsémat data used for model evaluation. In
Section 3 an overview of the meteorology of thedgttiegion of particular relevance to dust
emission is provided. Section 4 includes the primasults of the model intercomparison
subdivided into sections on meteorology and varicusponents of the dust cycle. Discussion

and conclusions follow in Section 5.
2. Data and methods
2.1 Dust models

Kinne et al [2003] report that many global dust models unstareate dust emission from key
source regions like the Bodélé. In this study walyse the results of dust flux estimates from

dust models configured at the regional scale mppeapriate to simulation of this source region.
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We obtained results from five dust models summdriseTable 1. All the models in this study
except DREAM utilise essentially the same dust siois scheme originally developed by
Marticorena and Bergametfil995]. In this scheme size resolved dust emis@ns based on
parameterizations of soil aggregate saltation amdilslasting processes, in which saltating sand
size soil aggregates break soil into smaller pagiavhich are released into the atmosphere
(equation (1)). Saltation occurs when the windtimic velocity exceeds a minimum threshold
(u), itself a function of soil particle size, soil rfale density, surface roughness and soil
moisture. The size resolved horizontal saltatiom f& then largely a function of thédfﬁ)ower of
wind friction velocity. Finally, the vertical dudtux into the atmosphere results from the
sandblasting effect of saltation and is a functminthe kinetic energy of the aggregate

(proportional to the horizontal flux) and the daihding energies.

2
F :a%ufz[(1+“;—i")(1—%)sla— Al-An) (D
where a is the ratio between the vertical dust flux an@ tmorizontal saltation flux (the
sandblasting efficiency), and the rest of the riglainhd side of equation (1) describes the
horizontal saltation flux in which, is the air densityg is the gravitational constant; is the
surface friction velocityyky; is the threshold friction velocity for size framtii, S is the relative
surface area covered by particles of size fractioAvq is the part of the area covered by
vegetation, and 4ow is the part of the area covered by snow [from Tegieal., 2006]. The
parameter expresses the relationship between thetikienergy of the saltating aggregate
impacting on the soil and the binding strengthtbé soil, but the method by which the values
are determined varies between the models. Tableowssthe values at where available. In
RegCM3 thea parameter is calculated explicitly as a functidntiee kinetic energy of the
saltating particles (proportional to the mass flaxjd the soil binding energies of the soil
particles from Alfaro and Gomes [2001], and as ssck complex function of friction velocity,
soil texture and emission mode size. The valuesinfthe RAMS-DPM are calculated from the
empirical relation deduced from the measurementSiliétte [1979], and are a function of soil
texture, specifically clay content, where higheit stay content is associated with higher values
of a. In LM-MUSCAT the singlea parameter was actually ‘tuned’ for these particula
experiments by optimising to ensure good match éetwmodelled and observed aerosol optical
thickness (AOT) during BoDEX itself. In Meso-NH mg@le a parameter is used based on that
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utilised in global simulations byenderet al.[2003]. Thisa value provided acceptable estimates
of AOT by Meso-NH compared to observations for madas over West Africa at relatively
low resolution (40-60km). Interestingly, P. Tulgefsonal communication, 2008) notes that the
o. values here may be too high by about 33%, as qubs¢ model calibration experiments
suggest a dependence on model resolution, an eeswsdered furher in Section 5. The values
of a used in the models here (Table 1) range over ~8rsrof magnitude which is similar to the
range of values observed Bjllette [1979] associated with variations in soil clay ot from
0-20%. In most cases over the Sahara the clay mbaotehe soil, like soil texture, is not well
constrained 4ender et al 2003; Tegen et al 2006] such that empirical ‘tuning’ of the

parameter is frequently required (see Section $uitiner discussion).

The DREAM model uses the dust emission schemeénatig developed byshao et al (1993)

in which the dust fluxk, is, again, a function of the 3rd power of winatfion velocity.
F=cxdxul[l-(u,/u)] (2

Dust flux is scaled by dust productivity factwhich takes into account effects of soil structure
and particle size distribution, and a constan{conceptually similar to the: parameter in
equation (1)). Dust flux is then used to determine surface dust concentration. However,
unlike the other models, DREAM includes a viscoub-Ryer between the surface and the
lowest model layer Janjic, 1994], since there is a physical similarity betwee
mass/heat/momentum exchange over surfaces sudieascéan with that of mobilized dust
particle over desert surfacegSHamberlain 1983;Segal 1990]. This parameterizes the turbulent
transfer of dust into the lowest model layer actimgnfor different turbulent regimes, using the
simulated surface dust concentration as the lowantlary. More details on this scheme can be
found inNickovic et al [2001] andPerez et al[2006b]. As a forecast model DREAM has been
extensively ‘tuned’ with respect to observationsA@T over North Africa by optimizing the
constant in the dust flux equation (2).

This saltation and sandblasting mechanism parametem equation (1) is commonly used in
dust models. However, observations during BoDEX52§liowed that in the diatomite sediments
of the Bodélé depression the actual process of glrstration is more compleXVarren et al,
2007]. In the Bodélé saltation and sandblastingioowostly where transport of sand sized quartz
particles from the surrounding sand dunes is prooed, largely at the northeastern end of the
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diatomite sediment where the dune density is highdewever, over most of the diatomite
sediment of the Bodélé an unusual process of ‘abtasion’ occurs; in which saltating
diatomite aggregates themselves disintegrate ineodust sized particle$\arren et al, 2007].
Such complexity of dust generation mechanisms lehdoybe parameterized in dust models.
Therefore, in this model inter-comparison we eviduhe extent to which thdarticorena and
Bergamett[1995] scheme (equation (1)) and Bieaoet al [1993] scheme of DREAM (equation

(2)), under various model configurations, can repne these processes.

Various model output fields at 3-hourly resolutiware processed for comparative purposes over
the period 10-12 March 2005 during a substantial dust event. Theabkes represent the
driving winds (Table 2), the processes of dust seiors (Table 3) and resulting dust burden
(Tables 4 and 5) and transport (Table 6). In thislys no consideration of deposition rates is
made. The research teams involved were free toigroef their model experiments as they
chose. This condition was agreed for logisticalsoes. Therefore, the model horizontal and
vertical resolution, domain size, driving boundargnditions, land surface conditions, run
duration, and dust physical and optical propentias/ between the models, as summarised in
Table 1. Although the differences between modefigarations mean the model outputs need to
be carefully interpreted, the results provide atiahbenchmark of model uncertainty. Future
model inter-comparison projects can then utiliseae tightly constrained model configuration.
For display and analysis model output data wereapgred to a common 0.3patial resolution
over the domain of 12-2E, 12-24N and a common vertical resolution of 100m in thedst
2km of the atmosphere. All dust quantities exce@TAvere integrated over the size range of
0.1-1Qum diameter to represent the component involvedngdrange transport. Estimates of
AOT were provided by the model teams and are basethe dust optical properties and size

distributions specified in each model.
2.2 Comparative data

The focus of this inter-comparison study is thedadust event of 10-f2March 2005. We have

collated observations of local meteorology andnesties of dust burden, emission flux and
aerosol optical thickness from various sources,ctonparison with model output. Large-scale
meteorological fields were obtained from Nationaén@rs for Environmental Prediction
(NCEP) reanalyses for the study period and the BRAeanalysis for the long term mean.

Satellite estimates of AOT were obtained from theép Blue’ algorithm oHsu et al.[2004]
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applied to Sea-viewing Wide Field-of-view Sensoed®/ifs) and MODerate resolution Imaging
Spectroradiometer (MODIS) data (©.Esolution, daily at local noon) providing estiemeven
over highly reflective desert surfaces. SeaWifseoked the study region on the™and 1%
March only, and there is some cloud contaminatiorthe 10th. It should be acknowledged that
Deep Blue estimates of AOT are subject to uncdresnmost notably those associated with
assumptions about the aerosol size and shape atchidistribution used in the generation of
the look-up tables of satellite radiances assotiateh AOT and single scattering albedo.
Estimates of AOT from the Multiangle Imaging Spe&adiometer (MISR) system have very
limited coverage over the Bodélé during the penbthterest and are only used for calculation
of dust mass transport downwind where an overpessred. In-situ data were obtained from
the Bodélé Dust Experiment (BoDEx 2005). Observatiof 2m height winds (converted here to
10m height using a logarithmic wind profile defineith an appropriate roughness length value
for desert surfaces) and AOT measured using a togscsunphotometer were made at ‘Chicha’
(16.2N, 18.5E). Observations of AOT were necessarily sporadie ¢o very high dust

emissions rendering observation problematic.

Model output and observations are compared at gpatal scales. (i) Point quantities at Chicha
(i) Quantities averaged over an area which appnaxes the area of exposed diatomite
sediment, defined by the grid cells lower than 26@m surface height contour in the RegCM3
model domain. (iii) Quantities averaged over thendm 14-23N, 14-2TE, which covers the

area from the northern point of lake Chad in thetlseest to the Tibesti-Ennedi gap in the
northeast, encompassing the dust plumes in théiregn These domains are approximately

indicated on Figure 1a.
3. Overview of the climate of the Bodélé depression

In winter, North Africa including the Chadian seci® dominated by the low level northeasterly
Harmattan windsHamilton and Archibald1945;Hastenrath 1988], which occur in the lowest
100hPa of the atmosphere. These winds are driverotili-south pressure gradient between the
mean high-pressure ridge centered over Libya (tliyan High) and the equatorial trough
(Figure 2a). The Bodélé LLJ is embedded in this meartheasterly Harmattan wind and is
oriented NE-SW with a mean maximum of ~12'nfat the 925hPa level in reanalyses) centred
near 17N, 19E in the ERA-40 reanalysis data (Figure 2a). Meamdvepeeds at 925hPa in

excess of 11 msextend over a large region from northern Chad dakel Chad, a distance of
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some 1200km. The high wind speeds to the northefette Tibesti Mountains (centered near
22° N, 14° E) indicate a split in the Harmattan aviassociated with the presence of the

mountains.

The LLJ exhibits a pronounced diurnal cycle withight-time (daytime) maximum (minimum)
consistent with the inertial oscillation mechanifiackadar, 1957; Washington et al 2006;
Todd et al, 2008]. During the day, surface heating leada teell mixed deep boundary layer
that exerts a frictional deceleration of the LL3teA sunset, radiative cooling of the surface leads
to a near surface temperature inversion and deicmupf the surface and low level winds. This
initiates an inertial oscillation in which the Llakcelerates through the night, until turbulent
mixing starts again the following day. This procéssds to an out-of-phase relationship of the
diurnal cycle of the LLJ with respect to that offage winds. At the surface maximum wind
speeds are observed during mid-morning when tunicelenixes the momentum of the nocturnal
LLJ down to the surface. At night, decoupling oé tburface and low levels leads to minimum
wind speeds at the surface and LLJ maximUaghington et al.2006;Todd et al. 2008]. This
pattern is typical of many regions in the tropibattexperience a nocturnal LLJ phenomenon
[e.g.May, 1995;Parker et al, 2005;Sultan et al 2007;Knippertz in press]. Accordingly, dust
production is ‘locked’ to the diurnal cycle of sack winds and tends to peak during the early-
mid morning, and weaken during the afternodviaghington et al.2006; Todd et al. 2007,
Schepanski et alin review]. This results in discrete daily puds# dust that are then transported
out of the region within the LLXKJoren and Kaufmam2004 Todd et al, 2007].

Although the nocturnal LLJ is a widespread phenamein the region, it is strongest and most
pronounced over the Bodélé depression as a rektittedocal orographic configuration. The
northeasterly flow is channelled through the TibEsinedi gap (Figure 2a) and the combination
of a gap wind and downslope wind forcing acts tcesarate the LLJ by up to 50%ddd et al,
2008]. Dust events occur when surface winds extleedhreshold velocity for dust emission
(about 10 m$ at 2m heightTodd et al, 2007]. Outside of summer, variability in surfagimds

is associated with day-to-day synoptic scale vdiigln the strength of the north-south pressure
gradient across the region, most notably contrathedidging of the Libyan HighWashington
and Todd 2005]. Thus, the temporal characteristics of damtssion from the Bodélé during

winter results from the interaction of the basiatstof the atmosphere over North Africa,
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local/regional topography, synoptic variability attte coupled diurnal cycle of the LLJ and

surface winds.

The large dust event from 101March 2005 occurred when a blocking anticyclonerae
northeastern Atlantic suddenly migrated eastwamt$ extended a pronounced ridge across
North Africa, drawing an anomalously strong nortirth-easterly flow across the Bodélé region
(Figure 2b). The structure and duration of thicumtion pattern is quite typical condition for
wintertime Bodélé dust event$Vpshington and Todd2005], resulting in pronounced dust
emission over 3 days. Typically, the diurnal cyofewinds resulted in emission occurring in

pulses that peaked after sunrise and ceased dberigte afternoon/evening in each day.
4. Results and discussion
4.1 Simulation of regional winds

The models under study here all provide similaresentation of the spatial structure of the LLJ
and 10m height winds (Figure 3). Key features idela split jet north and south of the Tibesti
Mountains with peak wind speeds located immediagelyth of Tibesti, both in the 3-day time
mean and instantaneous fields (Figure 3). All medeaicept RAMS-DP also simulate well the
day-to-day variability at the location of Chichadiires 4, 5). All models have a nocturnal LLJ
maximum peaking below 1000m elevation, but thisather weakly defined in RAMS-DPM.
The models LM-MUSCAT, RegCM3 and DREAM all simuladenocturnal LLJ of similar
structure and magnitude, with peak wind speed9d&f2ms' on the 18, likely to be lower than
the real LLJ wind speed3¢dd et al. 2008]. In addition, all models underestimate m@aisitu)
10m height winds by 13-50% (Table 2, Figure 4). RARPM simulates the highest mean wind
speeds but with peak wind speeds ~30% lower thaitunobservations. It is interesting to note
that in the LM-MUSCAT model when the dust-radiatfeedback is not activated surface wind
speed underestimation is reduced (I. Tegen, personamunication, 2008). All models except
RAMS-DPM have pronounced diurnal cycle in surfacends and LLJ but have smaller
amplitude than observations (Figures 4 & 5). Howewealy the DREAM model captures the
diurnal phase of wind speed maxima at 0900 UTCisters with observations. All other models
tend to produce the peak rather too early by ~Bimisally. In these models the diurnal cycle of
near surface wind speed is in phase with LLJ je¢ such that downward mixing of nocturnal
LLJ may not be well simulated. There does not appeabe a relationship between model
horizontal or vertical resolution and the accuratyear surface wind speed estimates.
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Todd et al.[2008] undertook a sensitivity study using the MMtesoscale model for near
surface and boundary layer winds over the BoDElogdeiThey note that there is a factor of ~ 2
variations in mean and peak wind speeds over tHeERoperiod using MM5 under various
configurations. Simulated winds are most sensitivehe model Planetary Boundary Layer
(PBL) scheme and vertical resolution in the lon2&dm. 10m wind speeds from the models in
the present study lie within the range simulatethguishe MM5 model inTodd et al [2008].
Under an optimised configuration (Eta PBL schenteyvértical levels in lowest 1000m with
lowest level at 2m, roughness length=0.001m) theSdtimated LLJ and surface wind speeds
and phase are close to observed quantities. Thyigests that improved representation of the
surface and low level winds responsible for emissind transport of dust in these models would
be possible with careful model configuration. Indldeaurent et al [2008a] report that a more
recent version of RAMS (v6.0) that includes an ioyad soil scheme provides a more realistic
simulation of the diurnal cycle of surface windarfthe version used in this study andBoyet

et al [2007].

4.2 Simulation of dust emission and transport
4.2.1 Dust emission

Emission estimates are available for all modelsepikdeso-NH. Estimates of dust emission
from DREAM are not directly comparable to thosetloé other models, due to the use of a
viscous sub-layer close to the surface (see Segtibp and are not presented here. The spatial
structure in emission (Figure 6) is broadly simiRAMS-DPM, LM-MUSCAT and RegCM3
with emission restricted to areas of low elevatidnse the Bodélé depression. RegCM3
produces localised emission sources which represefit the areal extent of the localised
outcrops of diatomite sediment identified as thetdaurce regions in satellite observations (see
below), although not in precisely the same locatianthe model these locations correspond to
the areas where the soil texture (derived fromRA®/USDA map) is 100% sand, rather than a
representation of diatomite, thus activating dusiission by saltating sand particles via the
Marticorena and Bergamet{il995] emission parameterisation. In LM-MUSCAT ission is
highest from regions north of 17In this model preferential dust sources are patansed to
ensure that areas of high dust productivity aréocated with enclosed topographic depressions
including the Bodélé depressiohdgen et al 2006].
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At the location of Chicha, dust emission closelytehas the diurnal cycle of near surface winds,
such that the models (except RAMS-DPM) do simukatdiurnal ‘pulsing’ of emission (not
shown). Mean emission from the three models aviail@fable 3) show an approximately two to
three-fold range in mean and peak dust emissitimeabcation of Chicha and averaged over the
wider domains. Estimates of total emission from ¢éixposed diatomite area within the Bodélé
depression were calculated from the product ofniean emission rate over the area less than
250m elevation (which approximates the diatomitatmn) and the area of diatomite (10,800
km? derived from MODIS surface reflectance data, Féglia). Over the three days 1012
March 2005 estimates range between 1.4Tg for Reg&iV86Tg for RAMS-DPM (Table 3).
Todd et al [2007] estimated the total dust flux from the BlEdduring the 3-day dust event of
10-12" March 2005 using a simple relationship of surfaded speed and vertically integrated
dust flux relationship derived empirically from @pgations at Chicha, then scaled to the entire
area of diatomite sediment. Their estimate wad 3¢y which falls at the upper end of the range
of model estimates. It should be noted, howevet, tire models do not all show peak emission
collocated with the region <250m height (Figure®)e equivalent figures for the entire domain
(12-21°E, 12-21°N) range from 21.1 Tg for RegCM3lf5 Tg for RAMS-DPM (Table 3).

4.2.2 Dust concentration

Mean dust concentration (0.1-1@n diameter) in the lowest model layer show a widege
between the models (Figure 7). Over the study doemaia whole Meso-NH has the highest
mean value, up to 30,0q® m* and DREAM the lowest, about one tenth of that @fsktNH.
RAMS-DPM has similarly high peak values but ovemare restricted dust plume area. At
Chicha model mean dust concentration values range about one order of magnitude from
2100 (DREAM) to 26,00Q,g m> (Meso-NH) (Table 4). Similar values are estimatedrcthe
region with elevation <250m with RAMS and Meso-Nkbgucing dust concentration of about
one order of magnitude greater than DREAM. In mosidels dust concentration at Chicha
shows the diurnal pulsing and peaks at 0900 UT&herLd" March when RAMS simulates the
highest value of 78,00Qg m* (Figure 8). In-situ observations at Chicha areitéoh but a
maximum value of 990Qgm*> at 2m height was observed at 1000 UTC on tHe (Eigure 8).
Observed dust concentrations therefore lie towHrddower end of the range simulated in the
dust models. Caution must be exercised in compdhagnodels due to the varying heights of
the lowest model layers. As noted above dust eanigselds were not available from Meso-NH

and DREAM. However, as Meso-NH produces the highast concentration of all models it is
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likely to have the highest emission. This may Hateel to the soil data used whereby the soil
texture is dominated by sand across the entire ohod¥N-17°N leading to a high horizontal

saltation flux and subsequent emission.

4.2.3 Aerosol optical thickness

Dust emitted from the surface is transported inltive level northeasterly winds in all models.
As a result, all models simulate NE-SW orientedt gthismes (centred below 1000m elevation,
not shown), which have the fundamental charactesistf the observed data (Figures 7, 9, 11
and 12). Thus, despite small-scale differencebandcation of dust source regions the coherent
northeasterly LLJ results in dust plumes that aeeegally good representations of reality.
Nevertheless, most models produce a tongue ofdtiglospheric dust loadings extending to the
north of the main NE-SW oriented plume, centredelto the Chad-Niger border north of about
17°N. Satellite estimates of AOT do not show elevad&il values there (Figures 11 and 12)
The time evolution of the dust plumes shows rapddgport to the southwest in all cases, with
the dust transported in distinct diurnal ‘packetsimost cases. The speed of propagation differs
however and the time taken for dust transport téE1léhe longitude of Lake Chad) varies
between about 9 hours for Meso-NH and about 15dimurDREAM.

The time-mean column dust mass (0.14tB diameter) at Chicha varies from 1.91 %iim
RegCM3 to 24.5 gifiin RAMS-DPM (Table 4). At Chicha the time distrion of dust mass is
similar in most models with a peak near 1200 UTCtlen 18" March and subsequent decline
(Figure 10). Estimates based on in-situ data fladd et al[2007] fall towards the lower end of
the model range closest to the estimates by th€ R8gand DREAM models. There is about a
15-fold difference in mean column dust mass betwe&MS-DPM and RegCM3 averaged over

the whole domain (Table 4).

Whilst there is generally close agreement betwhemtodels in terms of the spatial structure of
AOQOT there is an approximately seven-fold rangeimutated AOT at all spatial scales (Figures
11 and 12, Table 5). Meso-NH estimates the high€¥t and RegCMS3 the lowest. Satellite
estimates of AOT from the ‘Deep Blue’ algorithm &pgp to SeaWifs and Al from OMI data
indicate the distinct dust NE-SW oriented plumebe Bpatial structure is particularly well
represented by RegCM3 and RAMS-DPM, with Meso-NH &M-MUSCAT overestimating
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the areal extent of the plume and DREAM locatirg plume rather too far north, a consequence
of the source areas and plume propagation speedhdldd be aware of potential errors in the
Deep Blue aerosol product but the Aerosol Indexdped Herman et al 1997) from the Ozone
Monitoring Instrument (OMI, not shown) presentsewsimilar spatial structure to the Deep
Blue AOT.

A quantitative comparison of AOT is problematicthe ‘Deep Blue’ algorithm saturates at a
maximum AOT of 3.0. At Chicha limited observatiarfSAOT were made during the afternoons
of 11 and 12" March. On both days the decline in wind speeder aftidday was such that
transport exceeded local emission (which ceaseshily afternoon) and AOT declined rapidly
(Figure 13). All models except DREAM simulate thiscline but the LM-MUSCAT and Meso-
NH models overestimate AOT by about a factor of ldlst RegCM3 AOT is about 50% of
observed. DREAM and RAMS-DPM provide a close agresnwith observed AOT at Chicha
during 11-1%' March. Overall, the combined in-situ and satelltbservations indicate
overestimation of AOT by Meso-NH and LM-MUSCAT anmohderestimation by RegCM3.
Some of the over-estimation by Meso-NH may resudinf use of a sub-optimal parameter
derived from model ‘tuning’ experiments conductedl@aver resolution. Application of an
updatedo parameter would result in AOT estimates about b&el (P. Tulet, personal
communication, 2008). It is interesting to notettktze ratio of model minimum to model
maximum mean column dust mass (Table 4) is abowgetihat for AOT (Table 5) reflecting
differences in the size distribution and the optm@perties of the dust aerosols in the models.

AOT calculations in the models are based on tHesizé range of the dust particles.
4.2.4 Long range dust transport

Previous studies, notabliforen et al [2006] have clearly indicated substantial longga
transport of dust from the Bodélé. The impact a$ tn climate and remote ecosystems will
depend on the mass flux from the region. Here, aréve the mass flux of dust from the region
estimated by each model from the product of thedwspeed and dust concentration in each
model layer, summed over the atmospheric columrst Bransport is dominated by a westward
flux in the Harmattan northeasterly flow such thmathe vertical integration calculation at levels
where the zonal wind component is eastward the ftlusis considered to be negative. The net
flux is summed over the latitude range 12.3Ke1Therefore, the result represents the net

westward export of dust mass from the entire redmmards West Africa and the Gulf of
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Guinea. Estimates of westward dust flux over th@ga@-period leaving Chad at 6 range
widely from 0.44 Tg day from RegCM3 to 12.8 Tg ddyfrom RAMS-DPM (Table 6)..

Koren et al.[2006] estimate the long range dust flux from Buzlélé by identifying dust plumes
from MODIS satellite imagery and determining thererage dimensions after one day when the
plume lies to the west of lake Chad. The dust matisn the plume was then derived from the
product of plume area and column integrated dusismastimated from the satellite MISR-
derived AOT. The average plume mass over the petiothber 2003 to October 2004 was
estimated to be 0.77 Tg dayThe same method is applied to the BoDEx dusttesrecept that
we consider a greater range of uncertainty in gienates associated with (i) satellite AOT, by
considering contrasting estimates derived from MESR the ‘Deep Blue’ algorithm applied to
MODIS data (ii) the conversion of AOT to dust mdsg,using the contrasting values kKdren

et al [2006] (2.7 gnt) and Todd et al.[2007] (1.9 gn*, updated using sun photometer
observations at the Aeronet station at Maine S¢i@a0ZE, 13.22N), downwind from the
Bodélé). The resulting estimated range of the cuests flux for the emission events of 1011
March 2005 is 0.9-2.9 Tg day not accounting for uncertainty in the estimatéslust area.
Assuming these ‘one day old’ plumes identified frad®ODIS are centred on 1B then the
equivalent estimates for the models are 0.299,, 236 and 0.54 Tg ddyfrom the RegCM3,
LM-MUSCAT, Meso-NH and DREAM models, respectivelaple 6), and we might expect
higher values from Meso-NH and RAMS-DPM had datarbavailable at T&. As such, the
‘observational’ estimates using an updated metHoldaoen et al.[2006] lie within the model

range.
5. Discussion and conclusions

A dust model inter-comparison has been undertaéem three-day dust event over the Bodélé
depression, the world’s greatest single dust sog®n. The meteorology during the event was
typical of wintertime dust events. The results hare not strictly intended to determine which
models are ‘better’ than others, and no single mpeeforms better than the others in all
aspects. Results show that near surface wind s@gedgnderestimated by up to 50% and the
out-of-phase relationship of the diurnal cyclesh&f LLJ and surface winds is not well resolved.
The pronounced diurnal cycle in surface and lowegell winds is present in most models and
results in pulsed dust emission as in observatibos,peak winds exhibit slight phase shift

relative to observations in all but one model. Inomparable study of dust models over Asia,
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Uno et al [2006] noted that for most locations wind speédeavvations lie within the range of
model results. Underestimation of winds over thel@é may result from poor representation of
surface and boundary layer conditions and processgslighting the need for improved
configuration of Regional Climate Model$ddd et al, 2008]. Given that in most dust schemes
the dust flux is proportional to the third power fattion velocity then small errors in wind
speeds can result in large dust flux uncertaintrethis study, generally, the models with highest
wind speeds (RAMS and Meso-NH) do tend to prodhechighest dust fluxes. However, the
substantial differences in dust fluxes between rsodéh similar wind magnitudes (e.g. Meso-
NH, LM-MUSCAT and RegCM3) serve to highlight theportance of surface factors such as
soil texture, soil size distribution and surfacegbness in determining emission, as well as the

calibration of thex factor in the emission equation (equation (1)).

Models generally show good representation of Bodés plumes over the period 10Miglarch
2005 and the temporal variability. All have emissio the wider Bodélé region. At local scales,
however, the sources of dust emission show vaitalnetween models and RAMS-DPM and
LM-MUSCAT show emission that is rather too spayiaidespread, relative to observations.
RegCM3 produces more localised emission from regishere, coincidentally, the soil texture
map indicates pure sand soils. In reality, howewgihin the Bodélé depression the diatomite
sediment has a range of size distributions andalalatasets in the models do not represent this
feature well. Moreover, the sandblasting emissicheme of the models is only partially
applicable to the diatomite sediment. As such,tioelel representations of dust plumes in the
region are rather crude representations of the ity of actual emission process in the
diatomite sediment of the Bodélé. It may be tha&t thodels based on thdarticorena and
Bergametti[1995] scheme simulate reasonable dust emissmm the Bodélé for the wrong
reasons, i.e. because the soil maps erroneouslgatedsandy soils. Nevertheless, for the

purposes of simulating long range transport andatie impact the models may be acceptable.

The range of model estimates of quantities (forclwhive have estimates from all models,
specifically surface dust concentration and veltiicantegrated dust mass and AOT) is
approximately one order of magnitude. In termshef tbtal dust mass exported from the Bodélé
depression the model estimates range over a fattdyout 30. It is reassuring, however, to note
that observational estimates of the equivalent tjiesfrom a range of sources do lie within the

model range. It should be noted that the modeimeséis presented here do refer to a common



128 LE ROLE DES JETS DE BASSES COUCHES

dust particle size range (0.1-lth diameter) such that these differences betweemtdels do

not result from certain models having a wider oalen range of particle sizes.

The degree of model uncertainty reported here igallg very similar to the range of mean
emission and typical dust concentration from ninmdats compared for two dust periods over
East Asia byuno et al [2006]. For sub-regions within East Asia the mimgabout one order of
magnitude. It seems, therefore, that the curregtegeof uncertainty of dust models in regional
studies over relatively short periods of days tekeemay be about one order of magnitude. This
is somewhat greater than the uncertainty associaitdmodel estimates of long term mean
global dust emissionZnder et al 2004], suggesting that model over and underesiom in
various regions may cancel out to a certain degkk¢he models here have been ‘calibrated’ in
previous studies to produce sensible results, lysuaih respect to satellite or surface based
estimates of AOT. This calibration tends to be aonteld at the larger sub-continental scale, over
North Africa in most cases. Therefore, the degfemadel divergence in this case study may be
surprising, as such, it is logical to conclude frms paper that model divergence may increase
at smaller space/time scales. The BoDEx case spuolyides a particularly rigorous test of
model performance, especially given the particslzit and emission conditions in the region.
The results highlight that model calibration whigptimises performance at larger scales may

not be appropriate for specific regions.

Further model inter-comparison is necessary toraete the extent to what model divergence is
associated with difference calibration of emisseguation coefficients. In many cases, the
model calibration or ‘tuning’ is conducted by vargithea parameter in equation (1) such that
model estimates of AOT are close to observatiortés Ts not unreasonable since lack of
accurate soil information means that direct appbeoeof the empirical relationship between clay
fraction ando [Gillette, 1979] is problematic4ender et al 2003]. However, it should be noted
that model simulations over the Sahara by Laureat. ¢§2008b] in whichx is derived from soil
texture provide acceptable results. In any caseleirftuning’ by varying thex parameter (or the

c constant in equation (2) for DREAM) to optimise aeb AOT represents a ‘catch-all’
correction which accounts for uncertainty in alpests of the model, including meteorology,
surface roughness, soil texture, emission sizeilaliston and optical properties of the dust as

well as the deposition schemes.
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Model inter-comparison can be more useful to treeaech community when we are able to
partition model error associated with various sesnwithin the model. This process is hindered
in the present study by differences in model camfigjons and model ‘tuning’. Thus, a future
model inter-comparison exercises should involve mumore tightly constrained model

configurations such that the sensitivity of modstimates to individual factors such as
meteorological model performance, model resolutlmyndary conditions, soil characteristics,
dust physical and optical properties and the variparameterisations within the emission (and
deposition) schemes can be quantified. This reguaecoordinated set of multiple model

experiments using a consistent set of pre-definedeiconfigurations in which the domain,

horizontal and vertical resolution, lateral boundaonditions, soil data, emission scheme

coefficients, and aerosol size and optical propsréire carefully defined.

In addition, this programme requires adequate @hsiens for comparison. At present the

observational data on terms of dust emission, curegton, mass and flux are neither

sufficiently accurate nor extensive enough in spaoe time to provide a suitable estimate of
‘truth’ for absolute comparison with models. Theref the study highlights the pressing need
for more comprehensive in-situ observations in dstrce regions like the Bodélé depression
covering dust concentration, physical and opticapprties of dust, as well and boundary layer
meteorology, which are more extensive in spacetiamel Further detailed observations, perhaps
using wind tunnel experiments, of the emission psses in the Bodélé are also required. Only
when such data are available we will be able tbyreanstrain model uncertainty and to identify

individual sources of error. In the meantime, hogrevnodel experiments can comprehensively

consider model sensitivity.

Moreover, there is a clear need for further redearto other source regions in the Sahara, and
elsewhere. This should include identification of tkey preferential dust source regions in the
Sahara, observation of the dust emission procemsésdetermination of the associated soil
characteristics at a resolution higher than islalgbe from existing soil datasets. Whilst satellite
derived estimates of surface roughness are availaly.Marticorena et al, 2004] used here in
LM-MUSCAT and RAMS-DPM dust models tend to rely oraps of soil texture (from which
the dry soil size distribution is derived) with gtienable accuracy in remote regions of the
Sahara desert. There is a clear requirement forowep soil texture data for the Sahara that can
resolve features like the diatomite deposits in Bedélé depression. The results here

demonstrate that the model dust emission is styoagbociated with sandy soils such that the



130 LE ROLE DES JETS DE BASSES COUCHES
emission scheme itself may require modificationpneferential source regions with similar
characteristics to the Bodélé. It is important &tedmine to what extent the Bodélé is unusual

amongst the source regions of the Sahara in thede
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Table 1. Dust-climate model details

Model RegCM3 LM-MUSCAT Meso-NH RAMS DPM| DREAM
name
Reference | Zakey ef Tegen et al| Lafore et| Cotton et al| Nickovic et
al. [2006] | [2006]; Heinold| al.,1998 [2003]; Bouet| al. [2001]
et al.[2007] Tulet et al | etal.[2007]
2005
Grini et al,
2006
Boundary | NCEP Global forecast ECMWF ECMWF NCEP
conditions | reanalysis | model of the analysis 1°
Deutscher
Wetterdienst
(DWD)
Domain 3-25°N, 3-| Corners at 8.3-25.3N, 14.4-21.5°N; | 0-28°N; O-
25°E 12.60°N,11.63°E] 9.1-26.9E 13-25°E 28°E
10.30°N,25.00°E
22.17°N,29.08°E
25.09°N,12.10°E
Dust- Yes Yes Yes No No (for this
radiative version)
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feedback?

Simulation | 8-13" 1-13"  March| 1-13" March| 5-15" March| 1-16

period March 2005 2005 2005 March 2005
2005

Horizontal | 20 7 20 10 ~26

resolution

(km)

Vertical 23 40 72 30 24

levels

Height of| 40 68 10 10 86

lowest

layer (m)

PBL and| K-Theory | Prognostic TKE-| The 1.5-order K-Theory Pronostic

surface eddy based turbulence closure eddy TKE -
schemes | diffusion closure scheme | turbulence diffusion Mellor-
with non-| (order 2.5) and | scheme [Smagorinsky| Yamada 2.5
local surface layer [Cuxart et al, | 1963] and Monin-
closure scheme 2000] and the modified Obukhov

[Holstag [Raschendorfer | Interaction using  Lilly | similarity

and Boville| 2001] Soll [1962] and| theory in the
1993] Biosphere Hill  [1974].| surface layer
Atmosphere | Surface
(ISBA) scheme of
scheme Louis[1979]
[Noilhan and
Mahouf
1995]
Emission | U™ (MB |U™ (MB 95) U (MB95) | U°(MB95) | U® [Shao et
schemé 95) al., 1993]
with viscous
sublayer

concept
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[Janijic,
1994,
Nickovic et
al., 2001]°
o parameter N/A 1.8*10° 1.8*10° 1.0x10° N/A
in Eq. (1) 7.5%10°
(cm™)
Land use 18 classes 27 potential ECOCLIMAP Olson World
data on 1° grid| vegetation types[Masson et Ecosystems
based on from equilibrium| al., 2003] /(SSiB)
Matthews | terrestrial vegetation
[1984] and| biogeography types
USGS model BIOME4 [Wilson and
of Kaplan[2001] Henderson-
Sellers
1985]
Surface One valug From POLDER| One value pef From Zoumakis
roughness | per land| satellite datg land clasg§ POLDER and
class 1/15° (1*10™m) satellite datg Kelessis
(0.1m) [Marticorena et 1/15° [1991]
al., 2004] [Marticorena
et al, 2004]
Soil texture| 12 texture| Texture classesIGBP Global| Laurent et al| From FAO
data classes from Zobler | Soll Data| [2008Db] and Zobler
based on [1986] except in Task [1986]
FAO preferential
[Zobler, source  regions
1986] and| where uniform
USDA texture is applied
data
[Dickinson

et

al,
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1993]
Soll 3-mode, 4-mode, 3-mode, 3-mode, 4-mode size
aggregate | lognormal | lognormal lognormal lognormal distribution
size distribution| particle size distribution distribution (0.73, 6.1,
distribution | associated | distribution of associated associated 18 and 38
with each| clay, (2um), silt | with each soil with each soil| um radii)
texture (15 um), fine type. type. associated
class sand (158um), with  each
and coarse sand texture class
(720 um)
associated with
each texture class
Preferential| No Yes® No No No
dust
sources
Soil 2.65 2.1° 2.5 2.65 2.5-2.65
particle
density (g
m°)
Number of| 4 size bing 5 size bins for 3 size modes20 size bing 4 size bing
dust bins | for  dust| dust transport with with uniform | with
transport | with log-normal| lognormal distribution lognormal
derived distribution distribution distribution
from 3 log-
normal
dust
emission
modes
Dust 0.1-20 0.2-50 0.1-10 0.1-26 1.46-76
particle size
range (um

diameter)’
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Notes:
&u* is the wind friction velocity and MB95 refers Marticorena and Bergametti995]

P DREAM derives the dust fluxes between the suraue a thin viscous sub-layer and then
between this sub-layer and the lowest model laygng concentration as a lower boundary
condition. As such DREAM dust fluxes are not digcomparable emission fluxes from the

other models

° In LM-MUSCAT preferential source regions correspdo the distribution of paleo- and
temporal lake beds computed with the water rousing storage model HYDRAC|pe et al,
1998]. For the Bodélé depression this area corretpto the extent of the paleo lake Mega-
Chad, whose deposits account for the today’s stdusty activity. In these preferential source

regions soil texture is set to a uniform Lu@®to ensure high emission

4 This value was chosen to be consistent with fidislervations of surface sediment samples
from BoDEx 2005

®In the results presented here the dust quantitieslerived over a common size range of
0.1-10pum

Table 2. Dust model results: Mean 10m height veipeled over period 10-fMarch 2005

Averaging | Observationg RegCM3 LM- Meso-| RAMS- | DREAM
area MUSCAT | NH DPM

Chicha 135 8.82 8.42 9.62] 11.73 6.78

Area N/A 8.92 8.08 9.19 | 11.15 5.98

<250m

height

14-2TE, N/A 6.71 6.27 6.0 8.34 4.98

14-2°N




LE ROLE DES JETS DE BASSES COUCHES

Table 3: Dust model results: dust emission

135

Quantity Averaging| Averaging | RegCM3| LM- Meso- | RAMS- | DREAM
time area MUSCAT | NH DPM
period

Peak emission1200 UTC | Chicha 6.93*1d | 5.92*10" | N/A 3.38*1 | N/A
(gm?sY 10/3/05 03
Peak emission 1200 UTC | Area 9.0x10" | 6.17*10" | N/A 2.58*1 | N/A
(gm?sY 10/3/05 | <250m 03

height
Peak emission1200 UTC| 14-2P°E, |2.63*10" | 2.58*10" | N/A 5.61*1 | N/A
(gm2s™) 10/3/05 | 14-21°N o4
Mean emission 10/3/05- | Chicha 4.1*10 | 4.69*10%¢ | N/A 1.38*1 | N/A
(gm?sY 12/3/05 03
Mean emission 10/3-05- | Area 5.0%*10" | 5.37*10%¢ | N/A 1.3*10 | N/A
(gm?sY 12/3/05 | <250m 3

height
Mean emission 10/3-05- | 14-21E, |1.39*10%|2.1¥10%¢ [ N/A 2.81*1 | N/A
(gm2s™h) 12/3/05 | 14-21°N 0
Total emission 10/3-05- | Area 1.4 15 N/A 3.6 N/A
(Tg) 12/3/05 <250m

height
Total emission 10-3/05- | 14-2TE, |21.1 31.9 N/A 42.5 N/A
(Tg) 12/3/05 | 14-21N

4 Emission for LM-MUSCAT is for 1200 UTC only

Table 4: Dust model results: Dust concentration raads
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Quantity Averaging Averaging | RegCM3| LM- Meso-| RAMS- | DREAM
time area MUSCAT | NH DPM
period
Lowest levell 10/3-05- | Chicha 3757 15322 2600019740 2148
dust 12/3/05
concentration
(Mg m°)
Lowest level| 10/3-05- | Area 4500 15700 2520026800 2700
dust 12/3/05 | <250m
concentration height
(g m®)
Column 10/3-05- | Chicha 1.91 11.57 1492 245 2.44
integrated  dust 12/3/05
mass (grif)
Column 10/3-05- | Area 1.57 11.58 16.1 | 26.37 2.87
integrated  dust12/3/05 | <250m
mass (grif) height
Column 10/3-05- | 14-2T°E, 0.77 5.74 11.36| 11.61 1.84
integrated  dust 12/3/05 14-2T°N
mass (grif)
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Table 5: Dust model results: AOT
Variable Averaging Averaging | RegCM3| LM- Meso-| RAMS- | DREAM
time area MUSCAT | NH DPM
period
Mean AOT 10/3-05- | Chicha 0.93 4.29 6.53 3.67 1.82
12/3/05
Mean AOT 10/3-05- | Area 0.85 471 6.47 3.95 2.14
12/3/05 <250m
height
Mean AOT 10/3-05- | 14-21°E, 0.58 2.1 4.23 1.74 1.38
12/3/05 14-2T°N
Table 6: Dust model results: Dust mass flux
Quantity Averaging Averaging | RegCM3| LM- Meso-| RAMS- | DREAM
time area MUSCAT | NH DPM
period
Net westward 10/3/05- | 12.5-2PN | 0.44 4.59 4.89 12.8 0.79
dust flux at 16°E 12/3/05
(Tg day’)
Net westward 11/3/05- | 12.5-2PN 0.29 2.32 2.76 N/A 0.54
dust flux at| 12/3/05
12.5°E (Tg day)
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Figure 1: (a) MODIS channel 4 surface reflectance (8-day paosite 27/2/05-6/3/05), (b)
MODIS true color composite (channels 3, 4 and 1ggenfor 0945 UTC 11th March 2005. The
location of the BoDEx 2005 field site at Chicha .@E6l, 18.5°E) and other political and
geographical features are indicated. In Figure ha domains over which the model quantities
are derived in Tables 2-6 are indicated as whited. The smaller of these encompasses the area
of exposed diatomite sediment within the Bodélér&sion, visible as the bright surface
immediately east of Chicha.
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Figure 2: Mean (1979-2001) winter JFM season SLP (hPa, sitgdi and 925hPa wind
(vectors), surface 1000m contour is marked withtedbiine (b) Mean 925hPa height (gpm,
shading) and wind (ns vectors) for 10-12 March 2005. Data for (a) from ERA-40 reanalysis
and for (b) from NCEP reanalysis.
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4.5.3 Conclusions

Les cing modéles régionaux évalués par cette ésinhelent bien les différents facteurs
meétéeorologiques spécifiques a la région de Bodiélg gue le panache d’aérosols désertiques
observé durant I'épisode intense de souléevemeni®di? Mars 2005. En revanche, les modeles
sous-estiment a hauteur de 50% l'intensité dessvdmtsurface observés et ne reproduisent pas
d’'une maniere satisfaisante le déphasage entrgcle diurne du LLJ et celui des vents de

surface.

Par ailleurs, les modeéles simulent bien I'étenchstiale du panache et estiment correctement les
guantités d’aérosols émises et transportées vergest depuis la dépression de Bodélé. Ce qui
laisse entendre que les modéles simulent les banragités au bon endroit pour les mauvaises

raisons.

Ceci suggere la présence d’incertitudes dans lefeles liées a la représentativité de la surface
(texture, rugosité et humidité du sol), de la disttion en taille des particules émises et du dépot
Cependant, les lacunes identifiées dans les mod®lakiés ne devraient pas limiter leur
utilisation vu que lesdites lacunes ont été consbfi d’autres facteurs et qu’au final I'effet de
la sousestimation de lintensité des vents de esarfa été compensé par la mauvaise

représentativité de la surface résultant ainsieahanne estimation des flux émis.

Cette étude montre qu’un travail d’amélioration dekémas de paramétrisations de la couche
limite, des émissions et du transport d’aérosoldneispensable pour une représentativité plus
réaliste du cycle d’aérosols dans des régions eswrdopographie complexe type la dépression
de Bodélé.
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5.1 Introduction

Dans ce chapitre, la premiere partie détallmécanisme de soulevement d’aérosols minéraux
identifié dans le cadre de ma these et dans lepseémissions d’aérosols au-dessus du Sahel sont
associées au flux nocturne de mousson dans lanr@gd’ ITD. Dans la deuxieme partie nous
simulons le mécanisme identifié et nous quantifiassémissions qui lui sont associées via une
étude numérique. Ce chapitre s’appui sur deuxlestide premier publié dans Buarterly
Journal of Royal Meteorological Societytitulé «Dust emissions over the Sahel associated with
the West African Monsoon inter-tropical discontiguregion: a representative case stedye
deuxieme soumis adournal of Geophysical Researdt intitulé <&stimate of Sahelian dust

emissions in the inter-tropical discontinuity regiof the West African Monsoan

Le premier article, dans un premier temps, matitaiére sur les caractéristiques dynamiques de la
mousson dans la région de I'lTD tout en donnanésc la structure verticale multicouche qui
caractérise la couche limite atmosphérique darte cégion, pour la premiere fois par la voie
d’observations directes en 2D. Dans un second téndgsrit les implications des caractéristiques
dynamiques de la mousson et de la structure deuiehe limite sur le soulevement et le transport
d’aérosols au dessus du Sahel avec notamment k& eni®vidence d’'un nouveau mécanisme

d’émission d’aérosols en Afrique de I'Ouest dudargaison de mousson.

Le deuxieme article, dans un premier temps, éviumapacité d’'un modele atmosphérique de
meéso-échelle doté d'un module d’aérosol, en 'omnoe le modéle MesoNH, de simuler le
mécanisme mis en évidence et quantifie, dans uondetemps, les soulévements liés a ce
mécanisme dans le but d’'estimer sa contributioractivité d’émission totale en Afrique de

I'Ouest durant la saison de mousson.

Pour plus de clarté, nous résumons les principasultats auxquels ont abouti les deux études
décrites ci-dessus, avant de les détailler soumsdatarticles.

5.2 Principaux résultats
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Moyennantdes mesures lidars aéroportées et drops effectuées au cos de la mission du 7
Juillet 2006 pendant la SOP 2al du projet AMI il a été découverue dans la région de I'lT,
durant la nuit et les premieres heures du r, le flux de moussomanifeste les caractéristigu
d’'un courant de densité en teisde vitesse de propagation du front et de profondesa couche

et est accompagriéimportant vents turbulents au niveau du (Fig. 5.1).
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Figure 5.1 Observations aéroportéeen 2D (Latitudes/Altitudes) de la vitesse et laediion du
vent, acquisepar le lidar Doppler WINCdurant la mission du 7 Juillet 20, faisant apparaitre
une structure verticale multicouche debassetroposphére dans cette région avec de haut e
sur la figure du hautle Jet d’Est Africail en rouge 'Harmattan en vert, le Fl'en jaune et le flux
de mousson en ble®n note égalemt sur la figure du bas le fort cisaillement vertfi@ntre le
couche d’Harmattan et la couche de mousson auxales de 2000 m d’altituc (Bou Karam et
al., 2008).



Ces vents forts ont été a l'origine d’'importantsilseements d’aérosols comme rapporté par les
observations du lidar aéroporté LEANDRE 2 (Fig.)®8i ont par ailleurs permis d’avoir acces a
la distribution sur la verticale de la charge ernaéls observée sur I'image composite SEVIRI-
MSG (Fig. 5.2). Ainsi, un peu plus au sud du frdatmousson, les aérosols soulevés ont subi un
transport vertical a travers les isentropes qui &epermis de franchir le sommet de la couche de
mousson et d’atteindre des altitudes plus élevédskm) devenant ainsi disponibles au transport

a plus grandes échelles (Fig. 5.3).

s AGOL}%FOU

+ >
Figure 5.2: Image composite SEVIRI-MSG pour le 7 Juillet 2606645UTC sur laquelle la
charge en aérosols présente dans I'atmosphére spomed aux couleurs violettes et magenta. La
trace en noir représente la trajectoire empruntée lpavion (Le Falcon 20) durant la mission du
7 Juillet 2006. La ligne rouge tiretée schématas@dbsition du Front Intertropical (Bou Karam et
al., 2008).

Ce potentiel de mélange entre les deux couchesalesson et d’Harmattan, qui a permis aux
aérosols soulevés initialement dans la couche dessom de la quitter, a été rendu possible par la
présence d'un fort cisaillement vertical entre desix couches se manifestant par une forte
turbulence au sommet de la couche de mousson cauggéré par les profils du nombre de
Richardson (Fig. 5.3).
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Figure 5.3 Les observations aéroportées acquises par la idBANDRE 2 durant la mission du

7 Juillet 2006 et les profils du nombre de Richardsalculés a partir des mesures dropsonde. La
ligne tiretée représente le sommet de la couchmalgsson identifié a partir du champs de vent
perpendiculaire a la trace de I'avion comme étaisbcontour zéro (Bou Karam et al., 2008).

Par ailleurs, la structure de la couche limite aph@rique dans la région de I'I'TD y compris celle
du flux de mousson, du flux d’'Harmattan et du J&st Africain, a été bien simulée par le
modéle, notamment une bonne reproduction des égistijues du front de mousson a été notée
(Fig. 5.4).



07 Jiy 2006 - WIND leg 1 - DD indeg

Meso NH - DD indeg

Tl
50
k 1 : ~ 150
2000 100
1000
1 1 1 1 1 1 J
195 2

15 155 18 165 17 175 18 185 19

]

Figure 5.4 Direction du vent observée par le lidar WIND (aet simulée par le modéle
MesoNH (bas) le long de la trace de I'avion durénimission du 7 Juillet 2006 (Bou Karam et
al., 2009b).

Les soulevements au niveau du front ont été biprodeits par le modeéle ainsi que le transport
vers le sud des aérosols soulevés, dans la couehmodsson en premier temps et a travers

l'interface entre la couche d’Harmattan et la caudk mousson en deuxieme temps (Fig. 5.5).

Cette fiabilité dans la représentation du mécanigiia montré le modele permet de pousser

I'étude plus loin pour quantifier les émissionsaasédes au front de mousson ainsi que ceux

observées dans la région du front intertropicat &missions dans la région du FIT ont été donc

estimées a 2 Tg en moyenne par jour et celles iégesoau front de mousson a 0.5-0.8 Tg. Ceci

implique que les émissions associées au front dessom sont du méme ordre que celles estimées
dans la région de Bodélé au Tchad (Kagyen et al.,2006;Todd et al.2007).
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Figure 5.5 La structure verticale (Latitudes/Altitudes) du pahe d’aérosol<comme détectée
par le lidar LEANDRE 2 (Haut) et concentrations aérosols simulée par le modéle Meso
(bas) le long de la trace davion durant la mission du 7 Juillet 2006 (Bounden et al., 200b).



LE ROLE DU FRONT DE MOUSSON 161

5.3 Mise en évidence d’'un nouveau mécanisme de sw@ments d’aérosols en

Afrique de I'Ouest

Bou Karam D., C. Flamant, P. Knippertz, O. Reit¢hut Pelon, M. Chong, A. Daba2008)
Dust emissions over the Sahel associated with thestWAfrican Monsoon inter-tropical

discontinuity region: a representative case st@yl. R. Meteorol. Soc. 134: 621-634.
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African monsoon intertropical discontinuity region:
A representative case-study
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ABSTRACT: Near-dawn airborne lidar and dropsonde observations acquired on 7 July 2006, during the African Monsoon
Multidisciplinary Analysis (AMMA) Special Observing Period 2al, were used to investigate dust mobilization, lifting
and transport in the intertropical discontinuity (I'TD) region over western Niger. Atmospheric reflectivity data from the
LEANDRE 2 lidar system enabled us to analyse the structure of dust plumes in the context of wind and thermodynamic
information provided by the WIND lidar system and dropsondes. Dust mobilization was mainly observed in two locations:
(a) within the monsoon flow as the result of the passage of a density current originating from a mesoscale convective
system over southwest Niger, and (b) at the leading edge of the monsoon flow where the near-surface winds and turbulence
were strong, because the monsoon flow was behaving as an intrusive density current. The circulation in the head of the
monsoon density current lifted the mobilized dust towards the wake, along an isentropic surface. Behind and away from
the leading edge, some of the mobilized dust was observed to mix across the monsoon—harmattan interface, due to the
existence of mechanical shear above the monsoon layer. The dust thus becomes available for long-range transport by the
harmattan. Because dust sources are widespread over the Sahel and presumably active on many days when the ITD is
located in this region during summer, dust emissions associated with the described mechanism may influence the radiation
budget over West Africa. Copyright © 2008 Royal Metecrological Society

KEY worDs AMMA; harmattan; density current; airborne lidars; dropsondes; ECMWF analyses
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1. Introduction high wind speeds at the surface. Satellite-based climato-

logical studies (e.g. Evan ef @l., 2006) have demonstrated

The impact of dust on the climate system and the
large uncertainties associated with the role of dust in
the Earth’s radiation budget is now widely recognized
{e.g. Intergovernmental Panel on Climate Change, IPCC
2001, 2007). West Africa is the world’s largest source of
mineral dust. Satellite sensors consistently indicate that
dust aerosol plumes are the most widespread, persistent
and dense found on Earth (e.g. Prospero er gl., 2002).
The radiative effects of dust (both direct and indirect)
can modify the general circulation at climate time-scales
{e.g. Yoshioka et al., 2007), but also at shorter (synoptic)
time-scales (e.g. Tompkins ef al., 2005a).

Dust emissions from West Africa follow a distinct
annual cycle and are connected with the occurrence of

*Correspondence to: D. Bou Karam, Service d’Aéronomie, Insti-
tut Pierre-Simon Laplace, Tour 45, Boite 102, Université Pierre et
Marie Curie, 4 Place Jussieun, 75252 Paris Cedex 05, France.

E-mail: diana @aero.jussieu.fr

Copyright @ 2008 Royal Meteorological Society

that dust exports from the Sahara during winter are asso-
ciated with strong harmattan winds and take place in
discrete outbreaks of several days duration. In contrast,
the summer season is prone to high dust activity and is
the period when most of the intense dust outbreaks over
the North Atlantic occur (Engelstaedter and Washington,
2007).

Occasional strong dust outbreaks have been docu-
mented to be associated with the penetration of an upper-
level trough to low latitudes (e.g. Jankowiak and Tanré,
1992), with low-level cold fronts (e.g. Alpert and Ganor,
1993) or with density currents caused by evaporational
cooling along precipitating cloud-bands over the north-
ern Sahara (Knippertz and Fink, 2006) and along the
Sahara side of the Atlas Mountain chain in southern
Morocco (Knippertz er al., 2007). Figure 1(d) provides
details of orographic features. In the Bodélé Depression,
dust outbreaks have been reported in association with
strong surface winds generally occurring after sunrise, as
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Figure 1. ECMWF analysis on 7 July 2006 at 0600 UTC showing (a) wind speed (colour, m s’l) and direction (arrows) at 925 hPa, (b) water

vapour mixing ratio (colour, g kgfl) and wind direction (arrows) at 925 hPa and (c) wind speed (colour, m g~y and direction (arrows) at

600 hPa. (d) shows the main geographic and orographic features mentioned in the text. The solid white line represents the F/F20 and D/F20

flight tracks on 7 July 2006, and the solid black line indicates the location of the vertical cross-sections shown in Figure 2. This figure is available
in colour online at www.interscience.wiley .com/qj

turbulence in the growing planetary boundary layer (PBL)
mixes the momentum of the nocturnal low-level jet down-
ward. This jet forms above the radiatively cooled surface
layer in the lee of the constriction between the Ennedi
and the Tibesti uplands (e.g. Washington and Todd, 2005)
and decays in the course of the day (Todd er al., 2008).
Over the Sahel, propagating mesoscale convective sys-
tems (MCSs), and their associated density currents, offer
the most efficient mechanism for dust lifting and injection
to altitudes favourable for long-range transport, particu-
larly at the beginning of the monsoon season, before the
growing vegetation rapidly inhibits local dust emission
(e.g. Sterk, 2002; Flamant et al., 2007).

Recently, using a satellite-derived dust index and re-
analysed atmospheric fields, Engelstaedter and Washing-
ton (2007) have shown that the annual dust cycle in the
West African dust hot spots is not related to changes
in mean surface wind strength, but is linked to small-
scale high-wind events. They put forward evidence that
the dust loads over West Africa are highest around the
monsoon onset period in June, in coincidence with the
northward displacement of the intertropical discontinuity
(ITD, the near-surface position of the interface between

the monsoon and the harmattan, referred to as the ‘con-
vergence zone on the northward bound’ of the ITCZ by
Engelstaedter and Washington, 2007) to dust hot spots in
the Sahel.

In this study we present observational evidence of
dust emission over western Niger associated with the
winds and turbulence existing along the leading edge
of the monsoon flow in the ITD region. The dust
emissions were observed shortly after sunrise, when
the nocturnal monsoon flow was still behaving as an
intruding density current advancing into the harmattan
flow. (Summer monsoons, in essence, are giant sea-
breeze systems. It is well known that atmospheric density
currents are fitting descriptions of sea-breeze fronts, e.g.
Reible er al., 1983; Simpson, 1987. A density current
is an intrusion of a denser fluid beneath a lighter fluid,
due mainly to the hydrostatic forces arising from gravity
and the density differences.) The region over which
the dust emissions were documented (i.e. to the south
of the Hoggar and to the west of the Alr Mountains)
is characterized by the existence of a huge system of
ephemeral rivers and streams that drain the Hoggar and
ATr massifs, thereby defining a complex array of dust
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sources consisting of fluvial deposits. A recent study
by Schepanski ef al. (2007), based on the Meteosat
Second Generation (MS(G) Spinning Enhanced Visible
and InfraRed Imager (SEVIRI) dust index, has shown that
this area is a prominent dust source in the summer season,
being located in the vicinity of mountain foothills where
fluvial sediment provides fine material for deflation.

Airborne observations used here {(a combination of
backscatter and Doppler wind lidars, as well as dropsonde
measurements) were acquired in the framework of the
African Monsoon Multidisciplinary Analysis (AMMA;
Redelsperger ef al., 2006) Special Observing Period
(SOP), during the month of July 2006. Even though this
paper focuses on observations gathered on 7 July 2006,
evidence of dust emission at the leading edge of the mon-
soon flow was also found during two other missions on 3
and 10 July 2007 (not shown). To the best of the authors’
knowledge, the airborne lidar and dropsonde measure-
ments presented in this paper are the first to be obtained
in the remote region of western Niger. It is also the first
comprehensive observational study of the impact of the
monsoon leading edge on aerosol vertical distribution in
the ITD region.

The remainder of the paper is organized as follows.
In Section 2, the data used in this paper as well as the
airborne operations on 7 July 2006 are presented. The
synoptic situation is described in Section 3. Section 4
provides an overview of the vertical structure of the
atmosphere across the ITD. Dust mobilization, mixing
and transport in the ITD region are detailed in Section 5.
The paper concludes with a discussion in Section 6.

2. Data

On 7 July 2006, an ‘ITD survey’ mission was con-
ducted using two aircraft, namely the Service des Avions
Francais Instrumentés pour la Recherche en Environ-
nement (SAFIRE) Falcon 20 and the Deutsches Zentrum
fir Luft- und Raumfahrt (DLR) Falcon 20 (hereafter
F/F20 and D/E20, respectively). Both aircrafts flew at
approximately 8 km above mean sea level (amsl) from
Niamey (2.16°E; 13.5°N) to a waypoint close to the
Algerian border located at 7 °E; 20°N, i.e. across the ITD
(Figure 1(d)). The mission was performed in the early
morning between 0600 and 0900 UTC (between 0700
and 1000 LT, i.e. shortly after sunrise which was around
0545 LT in the region of operations), when the monsoon
flow is typically strong and the ITD is well marked.

LE ROLE DU FRONT DE MOUSSON

623

distribution, as well as the structure of the ITD, using
the high-resolution (both horizontal and vertical) lidar-
derived atmospheric reflectivity and horizontal wind
vector fields, together with temperature, water vapour and
wind profiles derived from dropsondes.

The D/F20 was equipped with the airbormme Wind
INfrared Doppler lidar (WIND; Werner ef al., 2001; Reit-
ebuch er al., 2001). The airborne WIND lidar operates
at a laser wavelength of 10.6 pm and is thus sensitive
to large aerosol particles in the um range. The vertical
profile of the horizontal wind vector is determined by a
conical scan using the Velocity Azimuth Display (VAD)
technique. The vertical and horizontal resolutions of the
wind field are 250 m and about 4 km, respectively. The
accuracy of wind estimates depends on the aerosol load-
ing of the atmospheric layers sounded by the lidar, and
varies from about 0.5 ms~! (high aerosol leading) to
about 2 m s~ ! at worst (weak aerosol loading).

The F/F20 was equipped with the airborne differen-
tial absorption lidar LEANDRE 2 (Bruneau ef al., 2001;
Flamant ef al., 2007) and a 4-channel dropsonde sys-
tem, the Airborne Vertical Atmospheric Profiling Sys-
tem (AVAPS). The high-resolution (15 m in the vertical
and 1.5 km in the horizontal) lidar-derived atmospheric
reflectivity (at 730 nm) is mostly sensitive to aerosols
with radii ranging from 0.1 to 5 pm, and hence to dust
aerosols (e.g. Flamant er al., 2007). Furthermore, reflec-
tivity is sensitive to aerosol optical properties and con-
centration, as well as relative humidity in the case of
hygroscopic aerosols. However, over the African conti-
nent, close to the sources, desert dust particles are gener-
ally considered to be hygrophobic (e.g. Fan et al., 2004 ).
Therefore, reflectivity associated with desert dust is gen-
erally not expected to be sensitive to relative humidity
fluctuations.

Ten dropsondes were released during the mission by
the F/F20, four on the way to northern Niger and six on
the way back to Niamey (Table I). The dropsonde data
have been processed with the latest release of the Atmo-
spheric Sounding Processing Environment (ASPEN) soft-
ware (version 2.6.5 of July 2006). In addition to providing
information on the temperature and water vapour fields,
dropsonde data were used to compute the vertical profiles
of the bulk Richardson number to assess where mechan-
ical shear-induced turbulence was important. The bulk
Richardson number was computed as

The objective of the mission was to document the r_(% A8, Az o8
vertical structure of the Saharan PBL and the aerosol b= T/ (AU + AVE’
Table I. Dropscnde release times and positions aleng the F/F20 flight track on 7 July 2006.
Dropsonde 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
Time (UTC) 0614 0629 0644 0714 0725 0730 0737 0751 0806 0820
Latitude (°N) 15.18 16.41 17.59 20.00 19.30 18.79 18.18 16.98 15.75 14.56
Longitude (°E) 3.42 4.33 5.20 7.00 6.47 6.10 5.65 4.75 3.85 2.96

Copyright @ 2008 Royal Meteorological Society
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where g is gravitational acceleration, 7, is absolute vir-
tual temperature, A, is the virtual potential tempera-
ture difference across a layer of thickness Az, and AU
and AV are the changes in horizontal wind components
across that same layer.

Dropsonde-derived near-surface measurements were
also used to estimate the theoretical depth and speed of
the monsoon leading edge in an idealized density current
framework. The depth and speed of a steady-state density
current moving into an unstratified atmosphere with no
vertical wind shear may be expressed as (Simpson 1987;
Koch er al. 1991)

B Ap
dye = , @)
Pwg {(pc - pw)ng - ch}
and Ap 12
Cye = Fr (—) , (3
P

where p is pressure, p is air density and Fr is the Froude
number. Subscripts w and c refer to warm and cold air
masses, respectively, i.e. ahead of and behind the leading
edge of the density current.

Complementary analyses from the European Centre for
Medium-range Weather Forecasts (ECMWF) as well as
ground-based and satellite observations were also used.
In particular, dust storms were identified over North
and West Africa using MSG/SEVIRI images produced
from a combination of three infrared channels, namely
channel 10 (12 pm), channel 9 (10.8 pm) and channel 7
(8.7 umy. We shall not show any data from ground-
based stations as no SYNOP data from the stations
of the meteorological services of Niger and Mali were
available on that day. A short discussion on density
currents propagating north of Niamey on 7 July will be
provided on the basis of the surface measurements made
in Agoufou, Mali (1.48°W; 15.34°N).

3. Synoptic situation on 7 July 2006

Prevailing meteorological conditions over West Africa
at 0600 UTC on 7 July 2006 are illustrated using the
ECMWE analyses (Figure 1). At 925 hPa, the southern
half of West Africa was under the influence of the
southwest monsoon, while to the north, the wind field was
under the influence of the Libyan high and was modulated
by the topography. Strong northerly winds were seen over
Libya, which were deflected around the northern flank
of the Hoggar towards the Atlas (Figure 1(a)). Strong
northeasterly winds blew between the Tibesti and Ennedi
Mountains in Chad, and over the Bodélé Depression, an
area known to be one of the world’s most productive
dust sources. Niger was under the influence of strong
opposing winds, separated by a northwest—southeast
oriented line of weak winds corresponding to the ITD
(Figure 1(a)); strong southwesterly winds associated with
the monsoon flow were seen north of Niamey just east of
the Mali—Niger border, while strong northeasterly winds

Copyright © 2008 Royal Meteorological Society
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were observed to the north of the ITD, in the lee of the
constriction between the Tibesti and Hoggar massifs, as
well as between the Air and Hoggar massifs. As aresult, a
sharp gradient of water vapour mixing ratio was observed
at 925 hPa across the ITD over Niger (Figure 1(b)),
with high moisture values to the southwest (in excess
of 14 g kg™!) and drier conditions to the northeast (less
than 6 g kgfl). At higher levels (600 hPa, Figure 1(c)),
western Niger was under the influence of the African
Easterly Jet (AEI), which covered most of the Sahel
and Soudanian zones. The AEI intensity was moderate
in the analysis (15-20 ms~!), with a maximum over
Burkina Faso. Over western Niger, the AEJ exhibited a
marked northeasterly component, in connection with the
broad anticyclonic circulation above the Saharan heat low
(Figure 1(c); Lavaysse er al., 2008).

4. Vertical structure of the atmosphere across
the ITD from observations and analyses

4.1. Large-scale picture from ECMWF analyses

Figure 2 shows vertical cross-sections of potential tem-
perature, water vapour mixing ratio and wind fields
extracted from the ECMWF analysis on 7 July 2006 at
0600 UTC along the F/F20 and D/F20 track, between
12°N and 28°N (i.e. extented to the north with respect
to the aircraft track, Figure 1(d)). The section crosses
the topography to the north of the Alr, over the Djado
Plateau, between the Hoggar and the Tibesti massifs.

Figure 2 suggests that, along the aircraft flight track,
the ITD was located at about 18.5°N, as delineated by the
wind reversal at low level, characteristic of the transition
from the monsoon to the harmattan flow (Figure 1(a)).
Strong near-surface convergence and a strong updraught
reaching approximately 6 km amsl are seen at the I'TD.
North of the ITD the northeasterly flow interacts with the
topography resulting in strong downslope winds below
2 kim amsl in the northern and southern parts of the
Hoggar.

The upper-level flow is also quite perturbed by the
orography. As a result, the potential temperature and
water vapour mixing ratio fields exhibit a large horizontal
variability. Just to the north of the ITD, a tongue of dry,
warm air is seen to extend towards the surface, reaching
down to 1 km amsl as the result of the interaction
between the northeasterly flow and the topography.
Hence, the moist monsoon air is separated from the dry
northerly air by an even drier air mass. South of the ITD,
the isentropes are sloping upward (Figure 2{a)). A similar
behaviour is seen in the water vapour mixing ratio field
(Figure 2(b)). Though the sloping is similar, the potential
temperature is increasing with height whereas the water
vapour mixing ratio is decreasing. The ECMWF analysis
suggests the existence of a closed circulation south of
the leading edge of the monsoon flow, roughly centred at
17 *N, reminiscent of the circulation observed in density
current heads (e.g. Goff, 1976; Simpson, 1987).

Q. J. R Meteorol Soc. 134: 621634 (2008)
DOI: 10.1002/qj
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Figure 2. Vertical cross-section extracted from ECMWTF analysis on 7 July 2006 at 0600 UTC along an extension of the F/F20 flight track

to the north (12°N;1°E—18°N;13 °E, solid black line in Figure 1{d}), showing (a) potential temperature (colour, K) and (b) water vapour

mixing ratio {(colour, g kg~!), with along-cross-section winds (including vertical component) overlain. This figure is available in colour online
at www.interscience. wiley.com/qj

4.2, WIND and dropsonde data

The wind speed and direction data acquired from
the downward-pointing WIND system are shown in
Figure 3(a) for the transect towards the north (0616 to
0718 UTC), and in Figure 3(b) for the transect back
to Niamey (0719 to 0827 UTC). The two-dimensional
cross-sections of potential temperature and water vapour
mixing ratio fields along the flight track out of (back to)
Niamey shown in Figure 4 were constructed using data
from dropsondes 1 to 4 (4 to 10).

The near-surface wind reversal associated with the ITD
is observed to be at around 18.7°N along the outgoing
transect (Figure 3(a)), as determined from the WIND-
derived zero isotach of the wind component perpendicular
to the flight track. The shape of the monsoon—harmattan
interface (not just the ITD) stands out clearly in the
WIND data as the region of very light winds separat-
ing the two opposing flows (Figure 3{a)). The WIND
data stresses that the slope of the monsoon—harmattan
interface was gentle near the leading edge of the mon-
soon flow, of the order of 17 m km™!. (The height of
the monsoon layer top increased from 300 to 1700 m
amsl between 18.7 and 18 °N). South of 18°N, the mon-
soon—harmattan interface was almost horizontal. The
depth of the southwesterly monsoon flow was of the
order of 1.8 ki, away from the leading edge. The AEJ
is clearly seen in the WIND and dropsonde data, extend-
ing throughout the entire aircraft leg, with the largest
wind speeds below 6 km amsl. North of the ITD, WIND
data indicate the existence of a thin near-surface layer
of strong scutheasterly winds (12—14 m s—1), separated
from the northeasterly AEJ (16 m s~! or more) by a layer
of weaker winds (8 m s 1.

Copyright @ 2008 Royal Meteorological Society

Isentropes within the monsoon flow (309 K and
below) were observed to slope downwards with latitude
(Figure 4(b)). A similar behaviour was observed for isen-
tropes and contours of water vapour mixing ratio asso-
ciated with the harmattan flow, both north of the ITD
and above the monsoon. The monsoon flow was charac-
terized by water vapour mixing ratio values of 9 g kg~!
or more (Figure 4(a)). The stratification in the AEJ was
quite different from that of the monsoon and harmattan
layers, potential temperature and water vapour mixing
ratio being more mixed in the vertical.

On the return flight to Niamey, the thermodynamical
structure of the atmosphere did not change significantly,
with the notable exception of the location of the leading
edge of the monsoon which was observed from WIND
measurements to have slightly progressed north, i.e. to
roughly 18.9°N (Figure 3(b)).

The progression speed of the leading edge was esti-
mated to be approximately 10.5 m s~!, based on the pre-
cise determination of the location of the leading edge by
WIND and the time at which it was detected. It was found
to be close to the near-surface wind speeds derived from
WIND and dropsonde 7, just behind the leading edge,
as shown by Lowe et al. (2002). However, the measure-
ments do not show a distinct maximum of winds just
above the surface behind the leading edge, as expected
from the wind structure in a density current. One reason
could be that the monsoon density current is more diffuse
than a two-fluid laboratory system. In addition, heating of
the ground in the early morning hours helps to weaken the
monsoon density current. The propagation of the leading
edge was substantially slower than the maximum wind
speed (of the order of 15 m s™1), observed several hun-
dred kilometres behind it by WIND and dropsonde 9.
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Figure 3. (a) Wind speed (top, m s—1) and direction (bottom, degrees) derived from WIND on 7 July 2006 on the flight from Niamey,

between 0616 and 0718 UTC. Wind speed and direction derived from dropsondes are overlain (between pairs of vertical solid black lines).

Altitudes are amsl. (b) is as (a), but for the return flight to Niamey between 0719 and 0827 UTC. This figure is available in colour online at
www.interscience. wiley.com/qj

The theoretical depth and the propagation speed of
the monsoon density current were computed using Equa-
tions (2) and (3) using the near-surface measurements of
pressure, virtual potential temperature, and air density

Copyright ©@ 2008 Royal Meteorological Society

from dropsonde 8 (within the cold air mass) and
dropsonde 5 (within the warm air mass ahead of the
leading edge). The pressure was corrected using the
hydrostatic equation to account for the slight increase

Q. J. R. Meteorol. Soc. 134: 621-634 (2008)
DOIL 10.1002/qj



168

—
s}
e

Altitude (km msl)

—~
e}
e

Altitude (km msl)

—
a
)

Altitude {km agl)

—
(o1
—

Altitude (km msl)

LE ROLE DU FRONT DE MOUSSON

DUST EMISSIONS IN THE INTERTROPICAL DISCONTINUITY REGION

627

L I AU S .

15 16 17 18 19
Latitude (°N)

J/wo | J/9I J/a

Latitude {°N)}

O

Figure 4. Vertical cross-sections of (a) water vapour mixing ratio and (b) potential temperature derived from dropsonde measurements on 7
July 2006, on the flight out of Niamey between 0614 and 0714 UTC. (¢, d) are as (a, b), but for the flight back to Niamey between 0714 and
0820 UTC. The contour interval for water vapour mixing ratio is 1 g kg~! between 1 and 6 g kg~!, and 2 g kg—! between 6 and 14 g kg~1;
the green area indicates regions where the mixing ratio is > 12 g ke !, For potential temperature, the interval is 2 K, with an additional contour
at 317 K. The arrows indicate the location of the dropsondes released along the transect, with the numbers as in Table I. This figure is available

in colour online at www interscience. wiley.com/qj

in altitude of the surface with respect to sea level. The
theoretical propagation speed of the leading edge was
estimated to range from 9.8 to 13.6 m s~ for a Froude
number ranging from 0.8 to 1.1, in fair agreement with
the estimate discussed previously. The theoretical depth

Copyright © 2008 Royal Meteorological Society

of the monsoon was found to be 1480 m, i.e. slightly less
than the depth estimated from the WIND measurements
(roughly 1800 m away from the head). This difference
may be explained by the existence of significant vertical
shear north of the monsoon leading edge (e.g. Figure 3),
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as density currents become deeper and propagate faster
relative to the environmental low as the shear increases

(Xu, 1992).

4.3. Comparison between ECMWF analyses and
observations

To facilitate the comparison with the observations along
the flight track, Figure 5 shows the ECMWF analysis

(a) 8000
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2000

D. BOU KARAM ET AL,

wind speed and direction, as well as water vapour mixing
ratio and potential temperature from 14 to 20°N, at
0600 UTC. ECMWE analysis should be representative of
the average atmospheric state during aircraft operations.

Overall, there is good agreement between drop-
sonde, WIND observations and the ECMWEF analyses
along the track (Figure 5). The ECMWEF analysis at
0600 UTC captured the main dynamical features well.
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Figure 5. Vertical cross-sections of (a) wind speed (m s~ 1), (b) wind direction (degrees), (c) water vapour mixing ratio (g kg—1), and (d) potential
temperature (K) from ECMWF analysis on 7 July 2006 at 0600 UTC along the F/F20 flight track. Along-cross-section winds (including the
vertical component) are overlain on (¢) and (d). This figure is available in colour online at www.interscience.wiley.com/qj
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The intensities of the monsoon flow, of the AEJ and
of the low-level jet north of the ITD are quite realis-
tic (Figure 5(a)). The ITD, as determined by the low-
level wind reversal, is found in very close agreement
with that derived from WIND (Figure 3). On the other
hand, the region of weak winds at the interface between
the monsoon and the harmattan is seen to extend fur-
ther south than in the WIND data (Figure 5(a)). The
change in wind direction near the top of the monsocon
layer south of 17.5°N is well reproduced by the ECCMWTI'
analysis (Figure 5(b)). The signature of the Hoggar-
related orographic perturbation in the water vapour mix-
ing ratio (Figure 5(c)) and in the potential temperature
fields (Figure 5(d)) are also well captured by the anal-
ysis. For instance, the intrusion of hot, dry air to the
north seen in the analysis is evident in the dropsonde
data, north of 19°N and above 4 km amsl (Figures 4(c)
and (d), respectively). The structure and moisture content
of the monsoon flow is found to be in agreement with
the dropsonde observations. The monsoon and the atmo-
sphere above are observed to be slightly cooler than in
the analysis (Figure 5(d)). Nevertheless, the stratification
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in the lower 7 km amsl along the flight track was very
realistic, as for instance the steepening of the isentropic
surfaces above the monsoon flow at 15.5°N or the shape
of the isentropic surfaces in the ITD region.

5. Dust mobilization, mixing and transport in the
ITD region

5.1.

Spaccbornc obscrvations

Several areas with high dust load were observed over
North and West Africa during the airborne operations
as indicated from MSG/SEVIRI false-colour images
(Figure 6). At 0645 UTC large dust storms (appearing
pink or magenta in Figure 6(c)) were visible over Libya,
Chad, Mauritania, Mali, Algeria and Niger. Three distinct
types of dust storms can be seen, all being closely linked
with the strong low-level winds shown in Figure 1(a):
(a) over Mauritania, Mali and Niger, to the south of the
ITD in connection with the strong turbulent winds along
the leading edge of the monsoon acting as an intrusive
density current, (b) over northern Mauritania and over

(b)

Figure 6. False-colour image constructed using 12.0 minus 8.7 pm (red), 10.8 minus 8.7 um (green) and 10.8 pm (blue) infra-red SEVIRI
channel brightness temperatures on 7 July 2006 at (a) 0000 UTC, (b) 0330 UTC and (c) 0645 UTC. Dust appears pink or magenta, water
vapour dark blue, thick high-level clouds red-brown, thin high-level clouds almost black and surface features pale blue or purple. Thin black
lines indicate political boundaries. The bold black line indicates the F/F20 track. The orography as it appears in the ECMWF analysis at the
925 hPa level is shown in green. The ellipse indicates the position of the MCS from which the northward-propagating density current observed
in Figure 7 south of the monsoon leading edge emanated. The position of the ITD, marked by the bold red dashed line, is estimated from the
dust plume’s position and visual inspection of ECMWF wind fields at 925 hPa at 0000 and 0600 UTC. This figure is available in colour online
at www .interscience. wiley.com/qj

Copyright © 2008 Royal Meteorological Society

Q. J. R. Meteorol. Soc. 134: 621-634 (2008)
DOI: 10.1002/qj



LE ROLE DU FRONT DE MOUSSON

630

Libya, in connection with the strong winds blowing from
the Atlantic and the Mediterranean, respectively, and (c)
over the Bodélé Depression, as well as over western
Niger (west of the Alr), in the lee of the constriction
between the Hoggar and the Tibesti massifs. The later
storms were likely associated with orographic channelling
of the harmattan flow. Note that the sharp colour contrast
(purple to light blue) observed across the ITD is further
enhanced by the water vapour loading south of the ITTD
as seen in the ECMWTE analysis.

Animation of the SEVIRI colour composition images
(eg. http://loaamma.univ-lillel frif AMMA/MET/gall_
2006.php) suggest that the dust storms associated with
the leading edge of the monsoon flow propagated slowly
northward between 0000 and 0600 UTC (Figure 6),
before being blocked by the northerly winds. The north-
ward progression of the dust storms during this period
may also be related to the presence of density currents
associated with the large MCSs over southwest Niger
(Niamey area), Burkina Faso and at the Mali—Mauritania
border at 0000 UTC. (The MCS appears in bright orange
in Figure 6(a).) The density currents associated with such
MCSs offer the most efficient mechanism for dust lift-
ing (e.g. Flamant et al., 2007). As discussed in Flamant
et al. (2007), the ITD region is likely to be perturbed
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by propagating density currents, which may modify its
structure locally. The density current, associated with the
MCS seen over Niamey at 0000 UTC, was observed
at 0130 UTC on 7 July at Agoufou, Mali (1.48°W,;
15.34°N). No SYNOP data were available on that day for
stations in Niger, so that evidence of the northward propa-
gation of the density current over northwest Niger cannot
be demonstrated. Nevertheless, as discussed in the next
section, there was indirect evidence of the presence of a
propagating density current in the LEANDRE reflectivity
data in the form of a dust plume lifted from the surface,
as in Flamant et al. (2007). Density currents have been
observed to propagate north over long distances, away
from their parent MCSs (e.g. at least 8 hours in the case
detailed by Flamant e! ., 2007). Hence, even though the
airborne observations shown here were acquired at a time
when MCSs were decaying, a density current may still
have propagated northward over Niger.

5.2. Airbome observations of dust emission over Niger

The high-resolution atmospheric reflectivity measure-
ments made with the nadir-pointing LEANDRE 2 system
are shown in Figure 7 (0602 to 0658 UTC) for the tran-
sect from Niamey and in Figure 8 (0718 to 0829 UTC)
for the transect back to Niamey.
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Figure 7. The cross-section shows LEANDRE 2-derived attenuated backscatter coefficient {ABC, colour) at 732 nm (x3 1074 km ar~ 1y along

the F/BF20 track on 7 July 2006, cn the fight out of Niamey between 0602 and 0658 UTC, with superimposed isentropes interpeolated from

dropaondes as in Figure 4. The bold black and white line corresponds to the zero dactach in the WIND -derived winds perpendicular to the flight

track. The arrows indicate the location of the dropsondes (mumbered as in Table I) released along the tramsect which were uzed to compute

the profiles of bulk Richardson number shown in the upper part of the figure. The vertical dashed lines on these profiles represent the critical
Richardson number value of 025,
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Large near-surface values of atmospheric reflectivity
were observed with LEANDRE 2 between 16.9 and
17.3°N (i.c. within the monsoon flow) as well as between
18.2 and 18.5°N (close to the leading edge of the
monsoon flow) as seen in Figure 7. As discussed by
Flamant et al. (2007), these high reflectivity values
correspond to a large concentration of dust acrosols being
eroded from the surface and subsequently lifted by the
monsoon winds. A crucial criterion for the existence of a
dust source is the availability of fine deflatable material,
which can be lifted from the ground when the surface
wind speed exceeds a certain threshold. This threshold
has been shown to be quite variable (between 5 and
12.5 m s~ 1) in the western Sahara (Fernandez-Partagas
et al., 1986). Consistent with this idea, the near-surface
wind speed values derived from WIND and dropsonde
7 (8) were larger than 10 ms~' (12m s~ "), over the
northern (southemn) dust emission spot. Furthermore, the
monsoon flow behaving like a density current, its leading
edge is characterized by strong turbulent winds that can
mobilize dust. To the south, the lifting is thought to be
related to the passage of the density current, emanating
from the MCS (o the south, as discussed in Section 5.1.
Turbulence associated with the density current can also
explain the dust erosion at the surface. Nevertheless,
this feature was quite transient, and the near-surface
dust mobilization associated with the propagating density
current was not observed as clearly on the flight back o
Niamey (Figure 8).
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As done previously for the monsoon flow, the theoreti-
cal depth and the propagation speed of the density current
were computed using dropsonde 2 (within the cold air
mass) and dropsonde 3 (within the warm air mass ahead
of the leading edge). The theoretical propagation speed
of the leading edge was estimated to range from 8.1 Lo
11.2 m s~! for a Froude number ranging from 0.8 to 1.1.
The theoretical depth of the density current was found
to be 1130 m, i.e. slightly more than the depth estimated
from the LEANDRE 2 measurements (roughly 1000 m
away from the head, around 16°N).

Two distinct plumes were observed to be associ-
ated with the high surface reflectivity mentioned above
(Figure 7). The structure of the southern dust plume was
strongly constrained by the shape of the isentropes (i.c.
dust appeared to be lifted along the isentropes) with lit-
tle or no transport of dust across the isentropes, and was
observed to extend from roughly 17.1°N southward to
16°N, reaching 1 km amsl. For the northern plume, dust
was observed to be lifted southward along the isentropes
between 18.35 and 16.6°N, within the monsoon flow
(i.e. below the WIND-derived isotach zero of the wind
component perpendicular to the flight track; Figure 3(a)).
South of 16.6°N, enhanced reflectivity values are no
longer exclusively observed within the monsoon flow,
but also aloft. The presence of high aerosol concentra-
tions above the monsoon layer top may be explained by
cither (i) turbulent mixing across the monsoon layer top
or/and (ii) lateral isentropic transport of dustL
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Figure 8. Bottom: Same as Fig. 7, but for the flight back to Niamey, between 0718 and 0829 UTC with superimposed 1sentropic surfaces
mterpolated from dropsondes as in Fig. 4c.
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Bulk Richardson number profiles derived for dropson-
des 2 and 3 (from Equation (1)) indicate the presence of a
stable layer around 1 km amsl {(within the strongly strati-
fied mongoon), and above this layer, potential for mixing
to higher levels mainly around 2 km amsl where the dust
supposedly leaked out of the monsoon layer (Figure 7).
Turbulent kinetic energy profiles derived from numer-
ical simulations of this event revealed high values at
2 km amsl around 16.5°N (not shown). The sub-critical
values of bulk Richardson number as derived from obser-
vations, together with high turbulent kinetic energy val-
ues seen in the simulation, strongly suggest that mixing
across the monsoon—harmattan interface may be invoked
to explain the origin of the high aerosol concentrations
above the monsoon layer top. The critical Richardson
number below which turbulence is assumed to occur, was
set to 0.25, although suggestions in the literature range
from 0.2 to 1.0 (discussion by Jericevic and Grisogono,
2006). It is worth noting the reduction of the Richardson
number values in the monsoon layer between dropsonde 3
and dropsonde 2, which suggests that the turbulence asso-
ciated with the density current is strong even south of the
leading edge. Likewise, we may also note a reduction of
the Richardson number values between 3 and 4 km amsl.
This suggests a potential for turbulence in the harmattan
layer.

As mentioned before, there was evidence from the
WIND data of lateral transport above the monsoon
layer. A distinct region of winds oriented at angles
between 45 and 90° with respect to the flight track
was observed between 16.5 and 17.3°N over a depth
of 700 m above the monsoon layer top. (Evidence of
this is seen in the wind direction, Figure 3(a).) The
additional source of mechanical shear related to the
presence of a core of transverse winds may have further
enhanced the turbulence above the monsoon layer top
and further favoured vertical transport of aerosol across
the monsoon—harmattan interface. It is also thought to be
the reason for the observed decrease of the Richardson
number below the critical value between 3 and 4 km amsl
as derived from dropsonde 2.

Hence, even though there is strong evidence that the
vertical mixing across the monsoon layer top is the
mechanism responsible for the presence of enhanced
reflectivity (and hence aerosol concentrations), lateral
isentropic transport above the monsoon layer cannot
entirely be discarded. As seen in Figure 6(c), dust storms
were present over northern Niger, east of the Air range,
and some of the dust lifted in this region may have
been transported above the monsoon flow. Nevertheless
the core of transverse winds was located slightly to the
north of the core of enhanced reflectivity observed with
LEANDRE 2. In all cases, these aerosols, once injected
aloft, are transported southward with the harmattan along
the isentropic surface 314 K in Figure 7.

Aloft, the air masses associated with the AE] were
associated with low reflectivity values, thereby suggest-
ing that the AEJ] was not advecting a significant amount
of dust aerosols. South of 15°N, low reflectivity values

Copyright ©@ 2008 Royal Meteorological Society
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were associated with the monsoon flow, most likely due
to the lack of fine deflatable material at the surface and/or
enhanced soil moisture. North of the ITD, above 1 km
amsl and below the AFEI, reflectivity values suggest low
aerosol content. The larger reflectivity values (and hence
aerosol concentration) below 1 km amsl are likely linked
to the shallow easterly jet seen in the WIND data north
of 19°N (Figure 3(a)). The low aerosol content to the
north of the ITD as observed with LEANDRE 2 is in
broad agreement with the MSG/SEVIRI colour compo-
sition image shown in Figure 6(c).

On the return flight to Niamey, and in spite of the rather
short time difference separating the two transects, several
key features were observed to have changed significantly.
The region of large surface reflectivity values behind
the monsoon leading edge was displaced to the north
(Figure 8), consistent with the displacement of the ITD
discussed in the previous section. The structure of the
associated dust plume was strongly constrained by the
shape of the isentropic surface 308 K within the monsoon
i.e. below the WIND-derived zero isotach of the wind
component perpendicular to the flight track (Figure 8).
The dust plume generated by the density current to
the south (Figure 7) is still observed between 16 and
16.6°N around 700 m amsl. However, near-surface dust
mobilization was no longer observed in Figure 8. This
could be due to the fact that the density current had
weakened over time or had moved away from the cross-
section. Other possible explanations could be that (i) the
density current had passed over a localized source and
there are no longer deflatable sediments available to be
mobilized at its new position, or (ii) the local source was
limited in its supply of erodible sediments.

A distinct layer of enhanced reflectivity values was
still observed above the monsoon layer top, south of
17°N (Figure 8, south of dropsonde 8). The core of
winds oriented at angles between 43 and 90° with respect
to the flight track was still observed between 16 and
17°N above the top of the monsoon layer (not shown).
Hence mechanical shear is again likely responsible for
the mixing across the monsoon layer top of the dust
mobilized at the leading edge of the monsoon layer and
transported southward below the monsocon—harmattan
interface by the circulation in the head of the density
current. To the north (i.e. location of dropsondes 7 and
B), mixing is still possible, but is most likely getting
weaker as evidenced by the super-critical Richardson
number values above 2 km amsl, together with the lack
of enhanced LEANDRE-derived reflectivity above 2 km
amsl in this region. The southward transport of dust above
the monsoon layer with the harmattan was again observed
in Figure 8. Interestingly, super-critical values of the
Richardson number are observed just above the high
reflectivity layer (see Richardson number profile derived
from dropsonde 9 in Figure 8), possibly explaining why
the aerosols leaking out of the monsoon layer south of
dropsonde 8 did not mix to higher altitudes.
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6. Discuassion and conclusions

Near-dawn airborne lidar and dropsonde observations
made during an ITD survey mission in the framework of
the AMMA SOP have been used to investigate dust mobi-
lization, lifting and transport associated with the mon-
soon and harmattan flows in the I[TD region. While dust
storms are often observed from space to be associated
with the leading edge of the monsoon flow at night-time,
such satellite measurements with passive instruments can
only provide vertically integrated information. This study
presents the first lidar and dropsonde measurements made
in this region, and provides insights into the mechanisms
responsible for the observed vertical distribution of dust
in connection with the monsoon dynamics. The high near-
surface winds and the turbulence at the leading edge
of the monsoon flow (behaving as an intrusive density
current) are responsible for dust mobilization. The circu-
lation in the head of the monsoon density current then lifts
the mobilized dust towards the wake along an isentropic
surface. Likewise, the dust mobilized south of the ITD
in connection with a density current issued of a MCS
located over southwest Niger was lifted along an isen-
tropic surface but remained confined within the monsoon
flow.

To the north of the ITD, the stable stratification
prevented the lifted dust from reaching altitudes at
which it could be transported over long distances by
the harmattan. (It is acknowledged, however, that this
stratification will disappear in the course of the day and
allow mixing throughout the PBL depth.)

Only the dust mobilized close to the leading edge could
be lifted along the isentropic surfaces for a few hundred
kilometres, before experiencing transport across the top
of the monsoon layer and being advected southward
over long distances by the harmattan. The mixing across
the monsoon—harmattan interface was favoured by the
turbulence associated with mechanical shear above the
monsoon layer top, as suggested by an analysis of the
bulk Richardson number profiles derived from dropsonde
measurements.

Even though the existence of mechanical shear above
the monsoon layer played a key role in favouring the
mixing of dust across the top of the monsoon layer and
southward transport by the harmattan for this particular
case, the most significant mechanism highlighted by this
study is the mobilization and lifting of dust at the leading
edge of the monsoon flow, due to its density current-
like characteristics. Regardless of the role of shear above
the monsoon layer, the strong mixing within the Saharan
boundary layer occurring during the day allows the dust
lifted at the leading edge of the monsoon flow to reach
much higher levels, to be subject to long-range transport
and to impact on the radiation budget over West Africa.

This study details a mechanism for dust mobilization
and lifting at the monsoon leading edge that provides
a possible explanation for the climatological results by
Engelstaedter and Washington (2007). The peak in the
annual dust cycle over West African dust hot spots is

Copyright @ 2008 Royal Meteorological Society
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linked to small-scale high-wind events, typically found
to be associated with density currents. The fact that the
highest dust emissions are found in June is also consistent
with the fact that the TTD is generally located over the
Sahel during this period.

Relevant to the study by Engelstaedter and Wash-
ington (2007), it is also worth noting the good agree-
ment between the high-resolution observations and the
ECMWEF analysis along the track for this particular case-
study, in broad agreement with the conclusions of Tomyp-
kins et al. (2005b) regarding the model quality.

Comparable observations were made during two other
ITD survey missions on 3 and 10 July 2007, as well as
with the spaceborne Cloud-Aerosol Lldar with Orthogo-
nal Polarization (CALIOP) on board the Cloud-Aerosol
Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations
(CALIPSO) satellite. This suggests that the analysis in
this paper is representative of the dust mobilization at the
leading edge of the monsoon flow. Because dust sources
are widespread in the Sahel (e.g. Prospero ef al., 2002),
the mechanisms highlighted here could have important
implications for the radiation budget over West Africa
and on the West African Monsoon system during the
months of June and July, i.e. when the TTD reaches
the Sahel. One crucial objective for future studies is to
assess the importance of dust emissions associated with
the mechanism highlighted here, with respect to other
source regions. While the net mass flux of dust emit-
ted as the result of turbulence at the leading edge of the
monsoon flow on a given day can most likely not be
compared to that emitted in source regions such as the
Bodélé Depression for a given discrete event, the overall
emissions during the entire summer may be quite signif-
icant.
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5.4 Simulation du mécanisme identifié et estimatiomles émissions d’aérosols

qui lui sont associées

Bou Karam D., C. Flamant, P. Tulet, J-P. ChaboyréauDabas, and M.C. Tod®009b):
Estimate of Sahelian dust emissions in the Intpitad discontinuity region of the West African
Monsoon submitted to JGR
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Abstract

A three-dimensional mesoscale numerical simulakias been performed to investigate the dust
emissions over Sahel associated with strong neéaeguwinds in the region of the West African
Inter Tropical Discontinuity (ITD) during the summevhen the ITD is located over Niger and
Mali around 18°N. The study focuses on the perrothf2 to 12 July 2006, in the framework of
the African Monsoon Multidisciplinary Analysis (AMM) Special Observing Period 2al. A
comparison with space-borne observations from thi@rhg Enhanced Visible and Infra-Red
Imager (SEVIRI) as well as airborne lidar obsemwasi acquired on 7 July 2006 demonstrates that
the model is able to reproduce the complex verstalcture of the dynamics and aerosol field
associated with the monsoon-harmattan interfacés $hggests that the model can be used
reliably to analyse and quantify the dust emissiassociated with the strong monsoonal surface
winds blowing over the Sahelian dust sources dutirggrainy season. A comparison with the
surface observations in Niamey between 2 and 1¢ pPetiod indicates that the near surface
characteristics of the monsoon to the south ofTieare realistically reproduced over the period

of the simulation. The dust load in the ITD regiimulated by the model is compared to the
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estimates derived from satellite observations usimgmethod oKoren et al.[2006]. The daily
mean values of dust load related to the strong svordboth side of the ITD, estimated from the
simulation within the model domain (2°W-16°E, 12:R§, are in excess of 2 Tg on some days
and are found to be underestimated with respétiet@bservational estimates. In the present case,
the dust load associated with the strong windshsotithe ITD accounts for approximately 1/3 of
the total load over the entire domain on a givey) dad is simulated to range between 0.5 and 0.8
Tg on average. This indicates that the mean dai$f kbad estimated in the ITD region is close to
the estimated daily rate of dust emission from Bloglélé depression. This study suggests that
emissions driven by strong surface winds occurangoboth sides of the ITD while it lies across
the Sahel may contribute significantly to the tatast load over West and North Africa observed

annually.

KEY WORDS: Dust, MesoNH, airborne lidar, densityremt, AMMA

1. Introduction
North Africa is the world’s largest source of miakedust. Satellite observations consistently
indicate that dust aerosol plumes are the mostspidad, persistent and dense found on Earth
[e.g. Prospero et al.2002]. Dust emitted from desert regions and trartiedan the atmosphere
has been recognized to be an important componetiiteoEarth’s climate system because of its
influence on the Earth’s radiation budgetd., Haywood et al2003]. In many region, they are
the biggest contribution to atmospheric opticatkhess Tegen et al.1997] while still being one
of the greatest source of uncertainty in projectwdriuture climate changeRpmaswamy et al.,
2001]. This is particularly true over North and WAica where dust emission and transport has
been shown to be highly variable in time and spaitk an annual peak during summer [e.g.
Prospero et al.2002 Engelstaedter and Washingta2Q07]. Importantly, there is now evidence
that dust emission are associated with meteorabddeatures occurring on a variety of scales,
from local scale features like dust devils througksoscale phenomena including mesoscale

convective features to synoptic scale variabilitghie atmosphere.

Because of the important role that mineral dustyg play in the context of climate change and
weather forecasts, it is important that the varietydust lifting mechanisms be realistically

represented in atmospheric models. A recent stydgdhepanski et al[2009], using a regional
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dust model, has demonstrated that the activatioth@fWest African dust sources during the
monsoon season, when the annual peak of dust emsssver West Africa is observed [e.g.

Engelstaedter and Washingtd¥Q07], is underestimated by the model. Hence,ratesimulation

of dust generating mechanisms active during thesmam season, is particularly important for
determining the overall contribution of a given smmuregion to the aerosol load over North and
West Africa. To date, monitoring of the dust enmossi in Africa mostly relies on space-borne
observations [e.g?rospero et al.2002;Schepanski et al2007] and is unambiguous only in the

case of specific isolated outbreak events. Duringstmof the year, the large number of

simultaneously activated sources as well as th@itapce of large scale transport, only allows the

dust load to be monitored from space.

Recent research has identified numerous mecharasswiated with dust emission over North
Africa. Dust storms have been documented to becaged with high near-surface wind speeds
resulting from the downward mixing of momentum fréime nocturnal low-level jets (LLJs). Such
outbreaks occur in response to the Saharan heatdimamics [e.gKnippertz,2008] or are
connected to LLJs generated in the lee of com@enain as is the case in the Bodélé region of
Northern Chad ¢§.g. Washington and Tod&005 Todd et al.,2008]. Dust emission over the
Sahara has also been shown to be connected toowhdeVel dynamics associated with the
penetration of an upper-level trough to low latéade.g. Jankowiak and Tanrd 993, or to
density currents caused by strong evaporationdingpalong precipitating cloud-bands over the
northern Sahar&hippertz and Fink200§ and along the Sahara side of the Atlas Mountaainch

in southern MoroccoKnippertz et al.,2007. Over the Sahel, density currents associated to
mesoscale convective systems (MCSs), offer the mifisient mechanism for dust loading and
injection to altitudes favourable for long-rangansport, particularly at the beginning of the
monsoon season, before the growing vegetation Iyapitiibits local dust emissiore[g. Sterk,
2002; Flamant et al.2007 Marsham et al.2008] More recentlyBou Karam et al.[2008 have
identified a new mechanism for dust emission olier3ahel during the summer, in which highly
turbulent winds at the leading edge of the monsoocturnal flow in the Inter Tropical
Discontinuity (ITD) region generate dust upliftinglso, Marsham et al.[2008] have described,
via in situ measurements, the thermodynamic cheniatits of the dusty layer at the leading of the

monsoon flow over the Sahel.
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Because dust sources are widespread over the &athgdresumably active on many days when
the monsoon leading edge is located in this redimng the summer, dust emissions associated
with the dust lifting mechanism detailedBou Karam et al.[200§ may contribute significantly

to the total dust production in West Africa. Thgemive of this paper is two-fold: (i) to evaluate
the ability of a mesoscale atmospheric model (Mé$ptd represent the dust lifting mechanism
detailed inBou Karam et al.[200§ and (ii)) to estimate the dust load associatec vifitis

mechanism during the period from@12 July 2006.

The remainder of the paper is organized as foll@&estion 2 details the mesoscale model and the
observations used in this study. In section 3 tlweleh evaluations and analysis of the model
thermodynamical processes are discussed. Sectugtadls the simulated dust emission fields.
The estimate of dust load in the ITD region is dssed in section 5. The paper concludes in

section 6.

2. Data sources
2.1 Mesoscale simulations

Simulations have been carried out using MesoNldfdre et al.,1998], a non-hydrostatic
mesoscale atmospheric model with an on-line dusssom and transport module. MesoNH
includes parameterizations of various processdadimg cloud microphysicsgohard and Pinty,
2000], turbulenceBougeault and Lacarre1989], convectionBechtold et al.2001], lightning
processesHarthe et al. 2005], gaseous chemistr@yhre et al.1998], chemical aerosorl {ilet et

al., 2005] and dust aerosoGfini et al., 2006].MesoNH is coupled to an externalised surface
model which handles heat and water vapour fluxeéwden the low-level atmosphere and four
types of surface: vegetation, towns, oceans areslfkasson et al.2003]. Natural land surfaces
are described by interactions treated in the Sadsfhere and Atmosphere model (ISBA)
[Noilhan and Mahfouf1996].

The dust emission scheme is the Dust Entrainmedt2eposition (DEAD) modeldender et al.,
2003], implemented as a component of Mesoli1ji et al., 2006], that calculates dust flux from
wind friction velocity. DEAD includes entrainmerttresholds for saltation, moisture inhibition
and saltation feedback. The ORILAM modé&lulet et al.,2005] simulates transport and loss
processes by following the evolution of two momaesftthree lognormal modes defined Alfaro

and Gomed2001]. Dust advection and diffusion are quandifigy the transport processes and
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methods used in MesoNH which include mixing withie planetary boundary layer, shallow
convective transport and advection by winds. Mesalskis the radiative scheme of the European
Centre for Medium-range Weather Forecasts (ECMWM)jch computes shortwave and
longwave radiative fluxes. Shortwave radiative 8sxare computed for 6 wavelengths using the
extinction coefficients, asymmetry factors and Bragattering albedo provided by look-up tables

In this study a ten-day simulation (2-12 July 2088 performed. The study area covering Niger,
Eastern Mali and southern Algeria forms a domait@i0 km x 1000 km (centred on 20°N / 7°E)
with a horizontal mesh size of 20 km (see Fig.li)he vertical, 62 levels were used with 35 of
them within the planetary boundary layer. The lawest level is at 30 m above the ground, while
the highest level is at 28 km above the groundialnand lateral boundary conditions were taken
from the ECMWEF analyses. For keeping the simulattose to the analysed meteorological
conditions, the simulation was nudged towards tGdMB/F analyses with a 6-hour time scale.
The ability of MesoNH to simulate dust emission anahsport over West Africa has been
highlighted in several recent studies [eGyini et al.,2006;Chaboureau et al2007;Tulet et al.,
2008;Crumeyrolle et al.2008;Todd et al.2009].

The domain of the simulation encompasses the prmidust sources over Mali, Algeria and
Niger that are generally activated in the summasese. The region to the south and west of the
Hoggar and to the west and east of the Air Moust&rcharacterised by a huge system of paleo
and ephemeral rivers and streams that drain theg&tognd Air massifs, thereby producing a
complex array of dust sources consisting of fludeposits. There also exist similar dust sources
in northern Niger close to the Libya and Chad bydiee. ephemeral rivers and streams that drain
the Tibesti and the Djado plateau (between thesTilzed Hoggar Mountains). A recent study by
Schepanski et a[2007], based on the Meteosat Second Generati®GVsSpinning Enhanced
Visible and Infra-Red Imager (SEVIRI) dust indexashshown that the sources around the Air
mountain were the most active during the monthuwy 2006, together with the sources over
northern Mali, close to the border with Algeriagdeigure 2a ofSchepanski et a[2007]). The
sources over northern Niger (south of the Djaddepla) were also activated, but were not
prominent dust suppliers.
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2.2 Observations

2.2.1 Airborne lidar observations

The dust uplifting mechanisms associated with theng near-surface winds at the leading edge
of the monsoon flow in the ITD region have beenestigated by means of airborne lidars
measurements acquired from two platforms in thenmgrof 7 July 2006 Bou Karam et al.,
2008], during the African Monsoon Multidisciplinargknalysis (AMMA, Redelsperger et al.
2006) Special Observing Period denoted ‘2al’. TheviSe des Avions Francais Instrumentés
pour la Recherche en Environnement (SAFIRE) FaRorihereafter F/F20) was equipped with
the airborne differential absorption lidar LEANDRE [Bruneau et al. 2001; Flamant et al.
2007], while the Deutsches Zentrum fur Luft- unduRdahrt (DLR) Falcon 20 (hereafter D/F20)
was equipped with the airborne Wind Infrared Dopgdldar [WIND, Werner et al. 2001,
Reitebuch et al.2001]. The measurements were made over northéyarNsouthwest of the
Hoggar and the Air mountains (Fig. 1). Both aircfl#w at approximately 8 km above mean sea
level (msl) from Niamey (2.16°E/13.5°N) to a poiclbse to the Algerian border located at
7°E/20°N. The mission was performed in the earlynimg between 0600 UTC and 0900 UTC
(between 0700 and 1000 LT, i.e. shortly after @swhich was around 0545 LT in the region of
operations), when the monsoon flow is typicallyosgy and the ITD is well defined. WIND-
derived vertical profiles of the horizontal windcter are determined by a conical scan using the
Velocity Azimuth Display technique. The verticaldahorizontal resolutions of the wind field are
250 m and about 4 km, respectively. LEANDRE-deriadohospheric reflectivity (at 730 nm) is
mostly sensitive to aerosols with radii rangingnfr@.1 to 5 um, and hence to dust aerosols [e.g.
Flamant et al.,2007]. Reflectivity associated with desert dusg&nerally not expected to be
sensitive to relative humidity fluctuations, espdlgi close to the emission sources, and may be
considered as a good proxy for aerosol concentrafibe vertical and horizontal resolutions of
the reflectivity field are 15 m and about 1.5 kmspectively. In the present study, lidar are used

mainly for model validation purposes.

2.2.2 Ground based measurements

Observed surface thermodynamics measurements \geraised for model validation purposes
over the entire period from 2 to 12 July 2006. &cefwind (10 m above ground level, agl),

temperature and humidity (2 m agl) acquired in Negm Niger, were obtained from
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meteorological station instruments (e.g. Slingaalet 2008), aerosol optical depth (AOD) data
were obtained from the sun photometer instrumeplioged at Banizoumbou, Niger, (20 km away

from Niamey) under the AERONET project (level 2udescreened product data were used here).

2.2.3 Spaceborne observations

The horizontal distribution of dust is describedings SEVIRI images produced from a
combination of three infrared channels, namely okarl0 (12um), channel 9 (10.&um) and

channel 7 (8.7 um). False-color images (available onhttp://radagast.nerc-

essc.ac.uk/SEVIRI_Dust.shtyrdre created using an algorithm developed by EUBKT which

colors red the difference between the 12.0 and i®.8hannels, green the difference between the
10.8 and 8.7um channels and blue the 1Qu8 channel [e.gSchepanski et al2007]. On these
composite images, dust appears pink or magenta.

Finally, daily 1°x1° resolution AOD fields obtaineidom the Moderate Resolution Imaging
Spectroradiometer (MODIS) /AQUA Deep Blue Colleati®05 over desertic surfaces (MODOS8
product) were used to compute dust mass loadsiassbaevith the emissions in the ITD region,
using the relationship proposed Kgren et al[2006], and updated byodd et al[2007].

3. Low-level dynamics and associated dust emissionsrihg the study period

During the 2-12 July 2006 period, prevailing metdogical conditions over West Africa are
investigated using the MesoNH simulation. Figurehdws a Hovmoeller plot at 6°E over 12-
28°N for wind speed at 925 hPa and dust conceoiraiti 30 m agl. During 2-12 July 2006, Niger
and Mali were under the influence of strong oppgsiinds (in excess of 16 m'sat 925 hPa)
separated by an area of weak winds (~ 2’ nctose to 17°N corresponding to the ITD. To the
north of the ITD, where the northeasterly flow i®dualated by the presence of orography, the
strong winds are connected to the formation ofuroetl LLJs (above the nocturnal inversion, e.g.
Thorpe and Guymerl977). South of the ITD, they correspond to theng south-westerly
monsoon flow (Fig. 2). The winds on the both sifléhe ITD and the ITD itself manifested a well
marked diurnal cycle as illustrated in figure 2wstrongest winds during night and shortly before
sunrise. A cut-off in the winds at 925 hPa to thatim of the ITD is seen on 10-12 July
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accompanied with a decrease in the monsoonal Wkigs2). The position of the ITD over Niger
and Mali was seen to evolve northward between 212nduly, from 15°N and reaching 19°N near

the foothills of the Air Mountains.

The LLJs seen to the north of the ITD were respmedior large dust uplifts simulated in the

morning hours after sunrise during the 2-12 Julygoke(Fig. 2 right panel). These emissions to the
north of the ITD are related to surface wind spe®tkima that occur in the hours after sunrise.
The phase shift in the diurnal cycle of the LLJ andace winds is associated with the downward
transfer of momentum from the nocturnal LLJ to sheface due to turbulent mixing after solar
heating commences each day. This has been welliskted in the Bodélé region for instance
(e.g.Todd et al.[2007]).

To the south of the ITD, dust emissions seem taopeeferably during night and the early
morning hours (before sunrise) and are in phade thé simulated winds maxima (Fig. 2). This is
related to the mechanism identified Bgu Karam et al[2008] in which highly turbulent winds

along the leading edge of the monsoon flow leadlust uplifts over Sahara-Sahel. The dust
emissions associated with this mechanism were wbdan the early morning hours, when the
nocturnal monsoon flow was still behaving as amusiihg density current, advancing into the

harmattan flow (Fig. 2).

4. Model validation

4.1 Temporal evolution of meteorological variablegn Niamey

At the location of Banizoumbou in the zone of manssouthwesterly winds the simulated AODs
are found to be underestimated with respect tosthhotometer-derived AODs for the period
from 4 to 8th July, while being slightly overestited for the remaining of the period (9-12th July,
Fig. 3a). Model-derived AODs on 2 and 3 July weiscarded, essentially because of aerosol-
related spin-up issues. The model is initializethva blank aerosol field, and the model needs
about two days to develop a realistic dust conadiotr field through emissions and transport (i.e.
from 4 July on). Observed 10 m winds at Niamey bitha marked diurnal cycle (Fig. 3b), as
expected in this regiorPprker et al, 2005], while remaining relatively weak during theriod
with maxima just over 6 m’s The simulated wind speeds are seen to be slightyestimated,

while the diurnal evolution of the wind speed isirid in fair agreement with the observations
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(Fig. 3b). The simulated 2-m temperature and nedatiumidity are in remarkable agreement with
the observations (Fig. 3c, d).

4.2 Dust load over the study domain on 5 and 6 JuB006

SEVIRI false-color image on 5 July 2006 at 1200 U3l@dws a large dust cloud covering the
Hoggar southwest foothills. Large amount of dusbliserved also to the west of the Hoggar
Mountains over Algeria, west of theirAMountains probably associated with cyclonic attivn

the ITD region as discussed Bpu Karam et al.[2009] (see the closed circulation seen in the
streamlines in Fig. 4b near 4°E, 18.5°N) as welbwas northern Niger (Fig. 4a). This distribution
of dust over the study domain was well reproducebsoNH (Fig. 4b). AOD values at 550 nm
in excess of 2 were associated to the dust loakpt@ver southern Algeria and reaching 3 for the
dust over Niger. A similar consistency betweenrtiwel and SEVIRI observations was found on
6 July 2006 at 1200 UTC. On that day, the ITD waghle on the SEVIRI-MSG image by a linear
dust feature along it resulting from the westwasdal advection of the vertically mixed dust (Fig.

4c). This structure was well captured by the m@Bgj. 4d).

4.3 Dust emission at the leading edge of the monsoibow

To assess whether the model can reproduce theliffingf observed to occur near the leading
edge of the nocturnal monsoon flow, we first compéne vertical structure of the model

simulated wind field with the WIND-derived obseneats along the flight track from Niamey and

back acquired on 7 July 2006 (cf. Fig. 1). Thedtrre and the intensity of the main dynamical
features present over Niger on that day are wgltucad by the model (Fig. 5 and 6). The near-
surface wind reversal associated with the ITD oleserto be around 18.7°N along the both
transect (Fig. 5a, b) is simulated in the rightippas (Fig. 5¢). The structure of the monsoon-
harmattan interface (not just the ITD) standing daarly in the WIND data as the region of very
light winds separating the two opposing flows (F3g, b) is also well represented in the model.
The depth and direction of the south-westerly monsftow in the simulation is quite realistic

(Fig. 6). The African easterly jet is clearly seerthe WIND data, extending throughout the entire

aircraft leg, with the largest wind speeds betwBeand 6 km msl (Fig. 5) and is realistically
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represented in the simulation (Fig. 5¢ and 6c).tiNaf the ITD, WIND data evidence the
existence of a thin near-surface layer of stronghreasterly winds (12-14 m'} separated from
the north-easterly African easterly jet (16 thar more) by a layer of weaker winds (8 i) sis
seen in Fig. 5a,b. This feature, correspondingntoragraphy-induced low-level jet in the lee of
the constriction between the Air and the Hoggawedl represented in the model. This low-level

jet has important implication in terms of the diifsing to the north of the ITD as discussed next.

Figure 7a shows the vertical structure of the tdtadt concentration field simulated by MesoNH
along the aircraft flight track at 0600 UTC on 7yJR006. Large dust concentrations (> 1000 ug
m®) are obtained above the surface just south offtBe(at 18.5°N) in connection with the strong
near-surface winds as detailed Bgu Karam et al[2008]. This is in good agreement with the
large lidar-reflectivity values (acquired with LEANRE 2, Fig. 7b) around 18.5°N which indicate
large aerosol concentrations (sBeu Karam et al.[2008]). Important dust concentrations
(between 300 and 1000 pg3jnare also simulated along the monsoon-harmattéerface
(delineated by the isotach zero of the simulateadwiransverse to the cross-section). This is also
consistent with the LEANDRE-derived reflectivityeld (Fig. 7b) and is related to the transport of
the dust lifted at the leading edge of the mondtmwm by circulation in the head of the “monsoon
density current”. Away from the leading edge, savhéhe mobilized dust was observed to mix
across the monsoon-harmattan interface, due toexisence of mechanical shear above the
monsoon layer (around 17°N), and to become availadllong-range transport by the harmattan
[Bou Karam et al.2008].

The simulated turbulent kinetic energy field aldhg cross-section (Fig. 7c) is coherent with the
observational picture and shows the presence obra of high values along the monsoon-
harmattan interface around 17°N. Large turbulenékc energy values are also seen further north
along the monsoon-harmattan interface (closer & l¢ading edge of the monsoon), as well
associated with the African easterly jet aroundNL9¥orth of the ITD, large dust concentrations
(> 1000 pg i) are simulated near the surface, in connectioh wie strong low-level winds
(Fig. 5¢). LEANDRE-derived reflectivity does notggest the presence of dust loads as large as
those observed to the south, in spite of the featt the area is a known dust source, being located
in the vicinity of mountain foothills where fluviaediment provides fine material for deflation
[e.g. Schepanski et al2007]. A possible explanation could be that there® north of 19°N was

limited in its supply of erodible sediments andtttieflatable sediments are no longer available to
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be mobilized, while in the simulation the supply uslimited (by construction). Another
explanation could be the fact that the soil typehis area is very variable and this variability is
not well represented in the model, so the model mot be able to reproduce the same dust

emission along the precise location of the flighthp

In conclusion, the comparison with airborne lidéservations (vertical cross-sections) suggests
that the model can be used reliably to analyseqamadahtify the dust emissions associated with the
progression of the nocturnal monsoon over the &ahelust sources. The comparison with the
surface observations in Niamey (over the 10 dayiogersuggests that the near surface

characteristics of the monsoon to the south ofTieare realistically reproduced over the period

of the simulation. The fair agreement with the A@Bservations in Banizoumbou suggests that
the dust loads transported to the south from tierHgion are reasonably well replicated.

5. Dust loads in the ITD region

The overall objective is to determine the dust laadociated with the emission occurring at the
leading edge of the monsoon flow and subsequerdhsported south within or just above the
monsoon layer. We first computed the dust load ¢werwhole domain and compared it against

estimates from observation as now explained.
5.1 Dust loads over the entire domain

The model-derived dust load associated with lovelewind is estimated as the vertical
integration of dust concentration in the loweselsylocated between the surface and 2000 m agl.
The height of the upper boundary was imposed byd#ph of the monsoon flow observed and
simulated a few hundreds of kilometres south ofifti& (Figs. 5 and 6).The temporal evolution of
the model-derived dust load, averaged over thelaiiton domain, is shown in Fig. 8. The dust
loads are obtained every 6 hours from the dustestration fields associated with the emission

both to the north and to the south of the ITD, as:

MSZAXZKCKXAZk, (1)
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where A is the model domain areg,i€the domain area average mean dust concentiatienel

k andAz is the depth of the layer comprised between leiksdlsand k. The dust load is simulated
to increase between 4-8th July, and decrease aitdswThese estimates were compared to dust
loads derived from MODIS AODs, using the relatiapsproposed byKoren et al.[2006], and
updated byfodd et al[2007]:

M, = A X F Xo, (2)

whereo is the domain area average mean dust AOD andiedefficient set to 1.9 ugm(Todd

et al. 2007). Dust loads are computed using Eq. (2) usatly model-derived AODs and MODIS-
derived AODs (Fig. 8). The evolution of the dusadoderived from the model-derived AODs
shows the expected consistence with the dust leadedl from Eqg. (1). The dust load derived
from EqQ. (2) is systematically larger that thoseiwds from Eq. (1). This can be explained by
uncertainty in the coefficient F in Eq. (2) and faet that the modelled AODs account for dust
present in the entire column, not just in the 10800 m The dust load derived from MODIS
AODs is found to be larger than the modelled coynads, except on 4, 6 and 7 July 2006.

Observed dust loads are relatively constant duhegperiod, around 3 Tg. It is worth noting that
these dust loads are not representative of dudtesmvithin the domain only, but also likely
account for large scale transport of dust emittesbiurce regions to the north and to the easteof th
domain. This is not the case for the dust loads/éérfrom dust concentration fields between 0
and 2000 m agl (using Eqg. (1)), which represeny ahe amount of dust emitted within the
domain and are seen to increase from mean dailesalf 1.8 Tg on 4 July to ~2.5 Tg on 7 July,

and to decrease from then on.
5.2 Dust loads associated with emissions at the diéag of the monsoon

Buckle[1996] defines the ITD using a 14°C dew-point tengpure criterion, with air to the north
(south) of the ITD being characterized by dew-paoerhperatures less than (in excess of) 14°C
and northerly to easterly (southerly to westerlyyds. The ITD is generally best defined during
the night, when in the absence of buoyancy-relateblulence in the PBL, the monsoon flow

progresses northward, thereby leading to the exasteof a sharp density gradient across the
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monsoon-harmattan interface. This is why the pasitf the ITD is generally presented at 0600
UTC on charts. In the daytime, the turbulence | BBL tends to mix the opposing flows and
thermodynamic layers in the ITD region, therebyrdasing the density gradient across the
monsoon-harmattan interface, and making it appkeat the ITD is retreating south. In the

following, we have used the 14°C dew-point tempegatriterion to determine the position of the
ITD in the simulation, using the dew-point temparatcomputed on the lowest model level (i.e.

30 m agl). The dust load in the region to the satitine ITD only was then calculated.

The temporal evolution of the dust load below 2@D8outh of the ITD is shown in Fig. 9a. Dust
load increases from 4-8 July, and decreases aftéswan connection with the near surface wind
speeds. The temporal evolution of the dust loadv@000 m correlates well with the dust load in
the lowest model layer (between model 30 and 6@lyraspectively, Fig. 9b). Interestingly, peak
dust loads between 30 and 60 m agl are obsen@@DatUTC on 5, 7 and 8 July 2006. This gives
us confidence that the dust load contained in tbasmoon flow is indeed related to emissions at
the leading edge of the monsoon flow.

On 5 July the daily mean value of dust load inrti@nsoon layer south of the ITD was about 0.5
Tg and increased to 0.8 Tg on 7 and 8 July. Medwy dalues between 9 and 11 July were on the
order of 0.5 Tg.

5.3 Discussion

In the present case, the daily average of dustdvadthe entire domain associated with emissions
on the both side of the ITD was found to be on dnger of 2.5 Tg i.e. close those derived
downstream of the Bodélé depression [€afdd et al,2009], while the daily average of dust load
associated with emissions at the leading edge ®fntlonsoon flow was estimated to range
between 0.5 and 0.8 Tg. This suggests that dustseans related to the monsoon dynamics are
close to the daily rate of dust emissions from Bloglélé depression in the winter time (0.77 Tg
day'), estimated byoren et al.[2006] using Eq. (2) with a coefficient F set t& 21g n¥ and
using AODs derived from the Multiangle Imaging SpeRadiometer (MISR) instrument.
Furthermore, the emissions related to the mechantsghlighted byBou Karam et al[2008]
may be substantial if we consider that the ITDasifioned over Sahel for 2 months. This study
suggests that the dust emitted north of the ITRI$® significant (and likely larger than to the
south).
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Given the model domain size, it is worth notingtthat all sources spreading across the Sahel are
accounted for in the simulation [egngelstaedter et al2006], and that we only provide a lower
bound for the dust load associated with emissiokelil to strong surface winds on both sides of

the ITD across Sahel (note that our domain doeschide the Bodélé Depression).

Furthermore, if we consider that large dust outhegsisodes occur on 40% of winter dak®jen

et al.,, 2006] and that the ITD positioned over Sahel faany 2 months during the
Spring/Summer, we may realistically think that, #ogiven year, dust emissions occurring on both
sides of the ITD while it lies across the dust Bpbts of the Sahel-Sahara may contribute
significantly to the total dust load over West adarth Africa observed annually and should be

well represented in the regional models.

One potentially pending issue concerns the natliteeodust sources present to the southwest of
the Hoggar and Air mountains. Unlike the Bodélérdsgion area which can be considered as an
infinite dust supply, Sahelian sources in this sagconsist of rain-related fluvial deposits in
ephemeral rivers and streams draining the HoggarAdn As such, they are weather dependent
and related deflatable material may not be contislyoavailable. The model does not account for
that and tends to treat such sources as an untirdiist supplier. For the period under scrutiny,
the comparison between dust loads obtained fromefbelived AODs and MODIS-derived
AODs using Eq. (2) for the entire simulation domawidence that observational estimates are
always larger than their modelled counterparts .(Bjg This could be an indication that, on
average over the domain, the emissions connectdtetstrong surface winds are likely not
overestimated, and that deflatable material in eyral rivers and streams was available for

mobilization during the period. This may not neeethg be true for a longer period.
6. Summary and conclusions

A three-dimensional mesoscale numerical simulaktiag been performed to investigate the dust
emissions over Sahel associated with strong negfaeguwinds in the region of the West African
ITD during the summer, when the ITD is located elés 18°N. The study focuses on the 2-12
July 2006 period, in the framework of the AMMA Sddbserving Period 2al. A comparison
with space-borne observations from SEVIRI as welhaborne lidar observations acquired on 7
July 2006 demonstrates that the model is ablepgmdeice the complex structure of the dynamics

and aerosol field associated with the monsoon-hi@amanterface. A comparison with the surface
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observations in Niamey, over the 2-12 July perindicates that the near surface characteristics of
the monsoon to the south of the ITD are realidiia@produced over the period of the simulation.
This suggests that the model can be used reliablgnalyse and quantify the dust emissions
associated with the strong monsoonal surface wbtasging over the Sahelian dust sources during
the rainy season.

The dust load in the ITD region simulated by thedelovas compared to the estimates derived
from satellite observations using the metholoyen et al[2006]. The daily mean values of dust
load related to the strong winds on both side eflffD, estimated from the simulation within the
model domain (2W-16E, 12-28N), are in excess ofg2oh some days and are found to be
underestimated with respect to the observationtinates. In the present case, the dust load
associated with the monsoon turbulent winds sotithe ITD accounts for approximately 1/3 of
the total dust load over the entire domain on myigay and is estimated to range between 0.5 and
0.8 Tg on average. This indicates that the daillaiméust load, associated with the monsoon
winds in the ITD region, is close to the daily esn®s derived downstream of the Bodélé
depression during strong dust outbreak events.

This study suggests that dust emissions drivertdong surface winds occurring on both sides of
the ITD, while it lies across the Sahel-Sahara rdurihe whole monsoon season, produces
substantial quantities of dust and may contribigeicantly to the total dust load over West and

North Africa observed annually.

Further investigation is needed to substantiatsetHendings, in particular performing longer
simulations over the whole Sahel-Sahara in ordervaluate the contribution of the dust
emissions in the ITD region to the total dust piithn during the summer dust season in West

Africa.
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Figure 1: Map of Africa showing the orography (m) over thentoent. The domain of the
MesoNH simulation is shown by the black box. Thetevsolid line shows the aircraft flight track
on 7 July 2006.
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Figure 2: Hovmoeller at 6°E over 12-28N of (left) wind speat 925 hPa and (right) dust

concentration at 30 m agl simulated with MesoNH.
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Figure 3: (a) Sunphotometer-derived AOD measured in Banizaunbliger, at 675 nm (green
triangles) and at 440 nm (red diamonds) and siradlat 550 nm with MesoNH between 2 and 12
July 2006. Comparison of Meso-NH derived (soliee)imnd observed (red dots) 10-m wind speed
(b), 2-m temperature (c) and 2-m relative humiddy in Niamey, Niger between 2 and 12 July
2006.
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Figure 4: SEVIRI-MSG false-color image (a) and aerosol ggtidepth at 550 nm simulated
with MesoNH (b) on 5 July 2006 at 1200 UTC. (c) ®aas (a) but for 6 July 2006 at 1200 UTC.

(d) Same as (b) but for 6 July 2006 at 1200 UTC.
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Figure 7: (a) Cross-section of model-derived total dust catre¢ion along the aircraft transect on 7 July at
0600 UTC. The thick solid line indicates the isttazero of wind transverse to the cross-section.dwin
speed transverse to the cross-section is contewed/ 2 m &, with thin dashed lines indicating winds

towards the reader and thin solid lines winds afwam the reader. (b) LEANDRE-2 derived atmospheric
reflectivity at 730 nm obtained on 7 July 2006 @dhe aircraft transect between 0602 and 0658 Ua)C.

Same as (a), but for turbulent kinetic energy.
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Figure 8: Temporal evolution of the dust load computed fronode-derived total dust
concentrations using Eq. (1) between the ground 20@D n agl (crosses), from mocderived
AODs using Eq. (2) (blue asterisks) and from MO-derived AODs using Eq. (2) (gre

triangles).
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Figure 9: (a) Dust load south of the ITD computed from m-derived total dust concentratio
using Eq. (1) between thlground and 2000m. (b) Same as (a), but computedebet the groun
and 30m.
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5.5 Conclusions

Ces deux études nous ont permis d’identifier umél& important du schéma global des
mécanismes impliqgués dans les émissions d’aéresolfrique de I'Ouest durant la saison des
pluies et d’y quantifier sa contribution.

Par le biais des observations aéroportées récattégsillet 2006 durant la SOP 2al du projet
AMMA, un nouveau mécanisme d’émission d’aérosolg€t@ mis en évidence. Il s’agit du

soulévement d’aérosols au niveau du front de lassmu dans la région de I'l'TD durant la nuit et
jusqu'au lever du soleil. Des forts vents turbudeassociés a un flux de mousson ayant les

caractéristiques d’'un courant de densité sontraglite de ces émissions.

Les aérosols soulevés initialement au niveau dot fde la mousson ont atteint des altitudes
beaucoup plus élevées rendu ainsi disponiblesaagpport a grandes distances. L’occurrence de ce
mécanisme durant toute la saison de mousson poav@r des implications sur le bilan radiatif
local et régional d’ou I'importance d’'une bonneragfuction de ce mécanisme par les modeles
dédiés a I'étude de I'impact radiatif des aérodoésmécanisme détaillé a été bien reproduit par le
modele MesoNH ce qui, par la suite, a permis Iantjfication des émissions d’aérosols dans la
région du Front Intertropical en Afrique de I'Ouedtirant la saison des pluies. La charge

journaliere moyenne en aérosols désertique dadm@ine étudié a été estimée a 0.7 Tg.
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6.1 Introduction

Dans cette partie nous décrivons le phénomeénerdeafmn de cyclones dans la région de I'I'TD
et nous détaillons par la suite I'impact des cyebosur 'émission et le transport d’aérosol en
Afrique de I'Ouest. Ce chapitre est constitué damticle soumis auournal of Geophysical

Researchaprés une premiére révisiontitulé «Dry cyclogenesis and dust mobilization in the

Inter Tropical Discontinuity of the West African Msmon: a case study

L’article s’appui sur une étude numérique tridimenselle de 24 heures (7-8 juillet 2006)
effectuée par le modéle MesoNH au-dessus du Nigdu esud de I'Algérie ou se dressent les
massifs du Hoggar et de liA Le role de I'orographie a été évalué via une garaison entre

simulations avec reliefs et simulations sans. Ickrtdétaille la formation de I'un des 3 cyclones

formés durant les 24 heures d’étude.

D’aprés les résultats du modele, la formation dadane était due au cisaillement horizontal
existant le long de I'lITD et fut accentuée pariagence d’orographie dans la région étudiée. En
effet, I'ITD étant I'interface a la surface enteeflux d’harmattan et le flux de mousson, est une
région de basses pressions et est caractérisasparportant cisaillement horizontal entre ces

deux masses d’air. Ceci en fait une région progitzeformation de vortex.

D’autre part, les résultats de la simulation saregm@phie ont montré que la formation des
cyclones peut avoir lieu tout le long de I''TD ména@ dessus des régions sans relief.
Néanmoins, l'orographie, par la création de jetsbdsses couches (suite au blocage qu’elle
exerce face aux masses d’air advectées de la médie vers le continent africain) a favorisé la

formation d’un cyclone mieux défini et ayant uneétude vie plus longue.

Durant la saison de mousson I'I'TD se positionne alentours de 18°N balayant ainsi les
régions arides de I'Afrique de I'Ouest ou la pre&sede matiéres érodables a la surface est plus
fréequente. Ainsi, de forts vents cycloniques agso@u cyclone ont initié I'émission d'un
panache d’aérosols prées de la surface. Les aénostidisés ont été mélangés par la suite sur la
verticale jusqu’a 3-4km rendus ainsi disponiblegransport a plus grandes échelles temporelles

et spatiales.
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6.2 Description du mécanisme

Bou Karam D, C. Flamant, P. Tulet, M. C. Todd, J. Pelon andwalliams (2009a) Dry
cyclogenesis and dust mobilization in the Inter pical Discontinuity of the West African

Monsoon: a case studw, press, JGR.
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Dry cyclogenesis and dust mobilization in the InteiTropical Discontinuity of

the West African Monsoon: a case study
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Abstract

Three-dimensional mesoscale numerical simulatioesevperformed over Niger in order to
investigate dry cyclogenesis in the West AfricateinlTropical Discontinuity (ITD) during the
summer, when it is located over the Sahel. Theigapbns of dry cyclogenesis on dust emission
and transport over West Africa are also addressedjuhe model results, together with space-
borne observations from the Spinning Enhanced Wsibd Infra-Red Imager (SEVIRI) and the
Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal PolarizationAOOP). The study focuses on the case of
7-8 July 2006, during the African Monsoon Multid@mary Analysis (AMMA) Special
Observing Period 2al. Model results show the foiomadf three dry cyclones in the ITD during
a 24-hour period. Simulations are used to invewi¢fae formation and the development of one
of these cyclones over Niger in the lee of the Hwg§ir Mountains. They show the
development of the vortex to be associated with stadng horizontal shear and low-level
convergence existing along the monsoon shearliree (@) enhanced northeasterly winds
associated with orographic blocking of air massemfthe Mediterranean Sea. The dry cyclone
was apparent between 0700 and 1300 UTC in the atronland it was approximately 400 km
wide and 1500 m deep. Potential vorticity in thatoe of vortex reached nearly 6 PVU at the
end of the cyclogenesis period (1000 UTC).
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The role of the orography on cyclogenesis along @ was evaluated through model
simulations without orography. The comparison of ttharacteristics of the vortex in the
simulations with and without orography suggestd tha orography plays a secondary but still
important role in the formation of the cyclone. @raphy and related flow splitting tend to
create low-level jets in the lee of the Hoggar aifldmountains which, in turn, create conditions
favorable for the onset of a better defined andemiatense vortex in the ITD region. Moreover,

orography blocking appears to favor the occurrexi@longer-lived cyclone.

Furthermore, model results suggested that stronigcguwinds (~11 m™Y enhanced by the
intensification of the vortex led to the emissidrdast mass fluxes as large as 3 g sh. The
mobilized dust was mixed upward to a height of KR to be made available for long-range
transport. This study suggests that the occurresfcdry vortices in the ITD region may
contribute significantly to the total dust activitgver West Africa during summer. The
distribution of dust over the Sahara-Sahel may fleci@d over areas and at time scales much
larger than those associated with the cyclonéfitsel

Key Word: AMMA, cyclones, MesoNH, ECMWEF, CALIOP, SEVIRI
1. Introduction

In recent years, increased attention has been gvéhe dynamic processes that control dust
mobilisation and transport from the arid and semiaegions of West Africa. This dust is
subsequently transported over scales ranging frooallto global. The Inter Tropical
Discontinuity (ITD), which marks the surface pasitiof the interface between the cool, moist
south-westerly monsoon flow and the hot, dry nedisterly harmattan flow and is also referred
to as the monsoon shearline in the literature ,[&gdler,1975], has been reported to be a key
feature associated with dust emissions over WestaAEngelestadeter and Washingt@907]
have shown that the mean dust activity over thd that-spots’ of the West African Sahara
(about 18-20°N) exhibits a maximum around the monsonset period (June and July) in
coincidence with the annual northward displacenwdrihe ITD over the dust hot spots of the
Sahel. The authors infer that emission is likelybt linked to small-scale high-wind events
associated with dry convection, although directlemce of this has yet to be confirmed. More

recently,Bou Karam et al.[2008] have identified a new mechanism for dustssion over the
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Sahel in which highly turbulent winds at the leafiedge of the monsoon nocturnal flow
generate dust uplifting. Furthermore, studies ohsoon systems and cyclogenesis in other parts
of the world indicate that the ITD, being charaisied by a strong convergence and strong
horizontal shear in the low levels, is expectegitovide favourable dynamical conditions for
cyclogenesis (e.gBriegel and Frank[1997]; Toyoda et al.[1998]). Over semi-arid and arid

West Africa such cyclogenesis may lead to strongde/iand dust mobilization.

Krishnamurti et al.[1980] have studied the vortex onset over the Anmalea associated with
the Indian Monsoon. The development of large nusibémesoscale vortices over the western
North Pacific region has been observed during tfepital Cyclone Motion-90 field campaign
[Lander and Hollandl993]. In West Africa, the existence of mesovasi@ssociated with the
West African Monsoon has been evoked through tedgclogenesis studies e.garyampudi
and Piercg2002] where it has been shown that the mergeowflével vortices associated with
the monsoon shearline over the eastern Atlanticavéise origin of the initiation of the Tropical
Storm Ernesto (1994) and Hurricane Luis (1995).

Karyampudi et al.,[1994] pointed out the role of cyclogenesis in theside of the Rocky
Mountains on blowing dust over the Great Plai@@an et al., [2002] investigated the
relationship between dust storms and cyclone agtower China by conducting climatological
analyses on 50-year weather data and showed thigh gositive correlation was found between
the annual dust weather frequency and the annudbrey frequency. Dust mobilisation by the
Mongolian cyclone over China has been simulatedlibyet al.,[2003], who demonstrated that
this feature forms the major dynamic forcing pattérat mobilizes dust and that mechanical and

convective turbulence play the major role in mixihg dust upward.

In spite of the fact that cyclogenesis has beeorteg to be associated with the convergence
zone of monsoon systems in several regions of tblkeeg(mostly over the ocean), and that
cyclogenesis is known to be an important dynanpeatess for dust mobilization and transport,
no attention has been given to dry cyclogenesiscested with the West African monsoon

shearline over the West African continent (recogahias the world’s largest source of mineral

dust,Prospero et al.[2002]), and its impact on dust uplift over Sahana Sahel.

This study focuses on a dry cyclogenesis event western Niger in the lee of the Hoggar and

Air mountains on 7 July 2006. The event occurredndua Special Observing Period (SOP) of
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the African Monsoon Multidisciplinary Analysis [AMK, Redelsperger et al.2006]. The
objectives of the study are two-fold. (i) To examife process of dry cyclogenesis in the ITD
region and (ii) to evaluate the role of a dry cyemn dust emission and transport over the Sahel
through three-dimensional mesoscale simulationsigushe mesoscale atmospheric model
MesoNH and space-borne observations.

The paper complements thoseBdu Karam et al.[2008] andBou Karam et al.[submitted]
which examined the dynamics of the monsoon flomglthe ITD and associated dust emissions
by means of airborne lidar observations and moaellations, respectively. The remainder of
the paper is outlined as follows. After the introtlon, the data sources including the model and
the observations are presented in Section 2. Thaewoformation, life cycle and
thermodynamical characteristics are described icti®@e 3. In Section 4, dust emission and
transport associated with dry cyclogenesis is dised. Finally conclusions are given in Section
5.

2. Data sources
In this study, we use a combination of European tit@efor Medium Weather Forecast
(ECMWEF) analyses, numerical simulations from a mseate atmospheric model and space-
borne observations to characterize the environnoénthe dry cyclones in the ITD, their
thermodynamics and dynamics, as well as their impacdust emissions. These datasets are

now described.

2.1 ECMWF operational analyses

Synoptic-scale meteorological conditions were dsladd using 6-hourly ECMWEF analyses of

sea level pressure, horizontal winds at 925 hPgatehtial temperature at 925 hPa. In addition,
ECMWEF analyses were used to compute the tempoaddlittan of Froude and Rossby numbers
in regions upstream of orographic blocking (i.ebya) relevant to monitoring of conditions

favourable to lee cyclogenesis (see Section 3).

2.2. Mesoscale simulations

MesoNH is a non-hydrostatic mesoscale atmospheoideiwith an on-line dust emission and

transport module. The capability of MesoNH to siateldust emission and transport over West
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Africa has been highlighted in several recent gsidie.g. Grini et al., 2006;Tulet et al.,2008;
Crumeyrolle et al.2008;Bou Karam et al.submitted]. MesoNHLUafore et al.,1998] contains
different sets of parameterizations such as clouctaphysics Cohard and Pinty,2000b],
turbulence Bougeault and Lacarre1989], convection Bechtold et al.,2001], lightning
processesHarthe et al.2005], gaseous chemistr$yhre et al.1998], chemical aerosol {ilet et
al., 2005] and dust aerosdkfini et al., 2006].

MesoNH is coupled to an externalised surface medeth handles heat and water vapour
fluxes between the low-level atmosphere and fopesyof surface: vegetation, towns, oceans
and lakesYasson et al.2003]. Natural land surfaces are described byant®ns treated in the
Soil Biosphere and Atmosphere model (ISBHAp[lhan and Mahfoufl996].

The dust emission scheme is the Dust Entrainment Beposition (DEAD) modeldender et
al., 2003a], implemented as a component of MesolRinji et al., 2006] that calculates dust
flux from wind friction speeds. DEAD includes eninament thresholds for saltation, moisture
inhibition and saltation feedback. The ORILAM mode&Lllet et al.,2005] simulates transport
and loss processes by following the evolution af tmoments of three lognormal modes defined
by Alfaro and Gomeg[2001]. The ORILAM deposition processes includelisentation,
turbulent mix-out, nucleation and washout in cldbdari et al., 2000]. Dust advection and
diffusion are quantified by the transport processss methods used in MesoNH which include
mixing within the planetary boundary layer, shall@envective transport and advection by

winds.

Two four-day simulations (4-8 July 2006) were dasidf one with orography and one without
orography, in order to evaluate the role of the mains on the cyclogenesis within the heat
trough. The study area covering Niger, Eastern Matl southern Algeria forms a domain of
2000 km x 2000 km with a horizontal mesh size ofki® (see Fig. 1a). In the vertical, 72

stretched levels were used. The highest level & dm. The simulations are initialized by the
ECMWEF analyses.

2.3 Observations

Near infrared vertically integrated water vapountemts, derived from observations from the

MOderate Resolution Imaging Spectro-radiometer (M®D http://modis.gsfc.nasa.gpv

instrument aboard the Terra satellite over the aféaterest are used for model validation from
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a thermodynamical point of view. MODIS uses tworAe&ared bands centered at 748 and 869
nm. The large difference of integrated water vagmrtent between the moist monsoon flow to
the south of the ITD and the dry harmattan flovthe north of the ITD is used to delineate the
position of the ITD.

The horizontal distribution of dust is describedngsMeteosat Second Generation (MSG)
Spinning Enhanced Visible and Infra Red Imager (88) images produced from a
combination of three infrared channels, namely oedd0 (12um), channel 9 (10.8&m) and

channel 7 (8.7 um). False-color images (available onhttp://radagast.nerc-

essc.ac.uk/SEVIRI_Dust.shtinare created using an algorithm developed by EUBKIT

which colors red the difference between the 12.@ 8.8 um channels, green the difference
between the 10.8 and 8um channels and blue the 1Qué channel [e.gSchepanski et al.,

2007]. On these composite images, dust appearsopimagenta.

Finally, information about the vertical distributiaoof dust over Sahel-Sahara during the event
under scrutiny is provided from attenuated backscatrofiles (or reflectivity profiles) at 532
nm retrieved from the space-borne Cloud-Aerosobt Mith Orthogonal Polarization (CALIOP)
onboard the CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Iné@rPathfinder Satellite Observation;
Winker et al.,[2007]) satellite with vertical and horizontal oagtions of 60 m and 12 km,

respectively.

The lidar-derived atmospheric reflectivity at 53& s mostly sensitive to aerosols with radii
ranging from 0.1 to .um, and hence to dust aerosols [&@mant et al.2007]. Furthermore,
reflectivity is sensitive to aerosol optical propes and concentration, as well as relative
humidity in the case of hygroscopic aerosols. H®vewver the African continent, close to the
sources, desert dust particles are generally ceresidco be hygrophobic [e.g. Fan et al., 2004].
Therefore, reflectivity associated with desert dgsgenerally not expected to be sensitive to
relative humidity fluctuations, and hence is a ggmwxy for dust concentration in the

atmosphere.

3. Dry cyclogenesis in the ITD on 7 July 2006
Two main dynamical ingredients were responsibledigr cyclogenesis over western Niger: the
orographic blocking and the horizontal shear alding ITD. After describing the synoptic



LES CYCLONES SAHELIENS 213

conditions on 7 July 2006, we will detail the cdmition of each mechanism to dry

cyclogenesis.

3.1 Synoptic conditions

Using the ECMWEF analyses (Fig. 1), meteorologicalditions over West Africa on 7 July 2006
at 0600 UTC are illustrated. The streamlines anrg@l temperature field at 925 hPa show
evidence of cold air advection from the Mediteraam&ea toward Libya blocked by the Hoggar
and the Tibesti mountains, whose tops extend abw®25 hPa surface (Fig. 1a). The general
circulation over West Africa was driven by the lkargtitudinal pressure gradient between the
continent and the ocean illustrated in the mearnesas pressure field (Fig. 1b). At 925 hPa the
region south of the zonal band of minimum pressuass under the influence of the southwest
monsoon, while to the north, the wind field was emtthe influence of the Libyan High and was
modulated by the topography (Fig. 1c). Air mass®sing from the north were deflected around
the northern flank of the Hoggar towards the Atlésuntains and in the lee of the constriction
between the Tibesti and Hoggar massifs, as wdleaseen the Air and Hoggar massifs. Strong
southwesterly winds were associated with the mam$loav over Mali and Niger separated from
the strong north-easterly winds by a northwestiseast oriented line of weak winds
corresponding to the ITD located around 17°N tosthethwest of the Hoggar and Air mountains
(Fig. 1c), within a low pressure area which repneséhe monsoon trough (Fig. 1b). The low-
level prevailing northeasterly flow splits upstrearihnthe Hoggar-Tibesti into three branches,
with one to the north of the Hoggar, the secondamend the southern edge of the Hoggar and
the third one to the east of the Tibesti (Fig. Ihese jets provided the background shear

vorticity for the development of vortices in thejien.

3.2 Windward flow characterization
When analyzing the upstream conditions favorabléh® development of lee vortices, two
parameters controlling the overall flow structumgpinging on an obstacle such as a mountain,
are generally considered: the Froude number an&dssby number in the linear theoB8njith,
1982, 1989]. The Froude number, which characteheeendency of the air flow to be lifted or

to be driven around the mountains, is defined as

Fr= U/ (N h), 1)
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where U is wind speed perpendicular to mountairg terrain height, and N is Brunt-Vaisala
frequency where N= (gh)(do/dz), with 6 the potential temperature. The Rossby number is

defined as

Ro = U/ fL, )

where f is the Coriolis parameter and L is the ab@aristic width of the terrain. It measures the
relative importance of inertial and Coriolis forcélhe Coriolis force becomes small as Ro

increases.

The cold air intrusion from the Mediterranean Seactibed above was blocked by the Hoggar
and the Tibesti ranges. The Froude and Rossby mgndineing the study period were calculated
from the evolution of the ECMWF analyses in twodtions (21°E / 25°N and 15°E / 25°N) on
the windward side located under the cold air massssg Eqgs (1) and (2) for an average terrain
height of 1000 m (above mean sea level -msl). Ttve bn the windward side over the whole
period was characterized by a Froude number of tab&uand a Rossby number of 0.12 (Fig.
1d). These values are within the range of Froudeban <1 where upstream blocking and lee
vortices form through tilting of baroclinically-imded vorticity Smolarkiewicz and Rotunno
1989; Rotunno et al.1999]. The Froude and Rossby numbers were alsodféo be rather

insensitive to changes in the average terrain héngime range 1000-2000 m (not shown).

The Rossby number is within the range of intermedialues (0 <Ro<1) where the Coriolis
force becomes significant and the flow curves aydally when approaching the mountain,
anticyclonically near the ridge, and cyclonicallyaa on the leesidePjerrehumbert,1984]. In
addition, with Fr number values close to 0.5, thmpinging flow below the mountain top is
blocked by the mountain. Flow splitting upstrearaduces strong low-level jets (LLJs) both to
the northwest and southeast of the Hoggar-Air Mainstand forces the air parcels above the
mountain tops to sink on the leeside directly frioigh altitudes (Fig. 1c). As the elevated flow
sinks on the leeside, high momentum air from thé-troposphere is entrained and mixed
downward to the surface. This surge of high monrerditi the surface contributes to an increase
in surface velocity as well as frontogenesis arotinedlee vortex and enhances convergence and

cyclonic vorticity within the lee vortex [e.garyampudi et al.1995].
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3.3 Leeside meteorological conditions

The orographic blocking of cold air on the windwasidle as described above led to flow
splitting upstream (Fig. 2a) producing strong jtdow levels (below 1500 m msl) both to the
northwest and southeast of the Hoggar-Air Mountairiee topographically constrained LLJs
were associated with high wind speeds in exced$Sah §'in the same order of those seen in
the ECMWF analyses (Fig. 1c) with a core of straiigds (20 m €) between 800 m and 1200
m msl (Fig. 2b).

Southwest of the Hoggar and Air mountains, the WBs located near 17°N latitude as
evidenced by the MODIS-derived field of verticalhtegrated water vapor content on 7 July
2006 at 1020 UTC (Fig. 2c). It was observed to letguover Niger as a result of the influence
of the opposing monsoon and harmattan flows as showig. 2d. The details of the horizontal
structure of the ITD are captured well by the mdéfj. 2d). Also, the contrast in the integrated
water vapor content across the ITD on 7 July aD10UC is represented well, with an integrated
water vapor content associated with the monsooet80fmm approximately twice that associated
with the harmattan of ~15 mm.

In order to characterize the air flow in the ITRi@ from a thermodynamical point of view, we
calculated, in the sub-domain 5-8°E and 17-19°N (Sig. 2bd), the temporal evolution of: (i)
the difference of dew-point temperature acrosslTiizat 10 m above ground level —agl- (Fig.
3a), and the difference of the zonal componentiofivacross the ITD at 10 agl and 1 km msl
(Fig. 3b). These are obtained from mean values abedpon either side of the ITD, within the
sub-domain, with dew-point temperature and windugslto the north (south) of the ITD
characterizing the harmattan (monsoon) flow. Thensoon flow is defined as being
characterized by dew point temperatures at 10 mnagkcess of 14°C, while the harmattan is
characterized by dew point temperatures less tha@ Buckle[1996], even though Buckle uses
dew point temperature at 2 m agl]. The average pl@nt temperature (and zonal wind) value is
then derived for the monsoon and the harmattarmmegn the sub-domain, and the difference is
determined, for each hourly MesoNH output fieldrgeavalues of the differences of dew point
temperature and/or zonal wind component are exgeateen the ITD is well defined and
horizontal shear across it is substantial.
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A maximum contrast in dew-point temperature (19¥3)bserved at 0500 UTC on 7 July, while
differences remain in excess of 10°C until 1100 UFW. 3a). The air flow in the ITD was
characterized by a strong horizontal shear at Imsh with a difference of wind speed across
the ITD in excess of 30 mi‘sbetween 0200 and 0900 UTC (Fig. 3b) in conneciiith the
surges of the nocturnal monsoon flow [eBarker et al.,2005; Lothon et al.,2008]. The
maximum of wind speed difference across the IT kin msl is close to 50 m‘*sat 0600 UTC
(Fig. 3b).

The strong horizontal shear between the harmattahtlae monsoon seen in the simulation
around 0700 UTC (40 m™} is similar to that observed in the airborne Depplidar
observations on 7 July as discusse@au Karam et al.[2008]. In these observations, at low
levels (below 2000 m msl), northeasterly harmattaawracterized by a wind speed (direction) of
about 20 m $ (100°) and southwesterly monsoon characterized tynd speed (direction) of
about 18 m$ (250°) were evidenced across the ITD around 070G Which was located near
18.5°N along the flight track. These wind condiBowere realistically reproduced along the
aircraft flight track in the simulatiorBjou Karam et al.submitted].

Hence, because strong horizontal shear in the éawld favors the formation of vortices [e.qg.,
Asai and Miura,1981;Nagata,1993] and the production of cyclonic vorticity essary for the
maintenance of the vortices in the low levels [ekgishnamurti et al.,1980], more favorable

conditions for dry cyclogenesis in the ITD are extpd during night and in the morning hours.
3.4 The characteristics of the ¥ July 2006 vortex

Three vortices were seen in the simulation durhmg 24-hour period under investigation. The
first vortex developed in the morning of 7 July B0énhd was centred over northwestern Niger,
while the two other vortices developed in the emngnof 7 July over northeastern Mali and
eastern Niger. In this study, we focus on the fokthese, mostly because of availability of

observations.

In the morning of 7 July (i.e. 0600 UTC), before tippearance of the cyclone in the wind field
at 1 km msl, the pronounced horizontal shear atlével (i.e. evidenced by the large wind speed
difference across the ITD on the order of 50" mEg. 3b) exerts a counterclockwise torque on
the air parcels in the vicinity of the ITD and iates cyclogenesis. The localized rotation

initiated in altitude, where the maximum countec&lwise torque by the ambient flow is present,
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was followed by the transfer of angular momentunth® surface (e.g.emon and Doswell,
1979). Evidence of this transfer can be seen irslight increase in the wind difference across
the ITD at 0900 UTC (Fig. 3b). The decrease ofdnspeed difference across the ITD at 1 km
msl (Fig 3b) in the interval 0600-1000 UTC accomniparthe increase of potential vorticity at 1
km msl (Fig 3c) in the same time interval.

The cyclone was visible in the ITD region after 0A0TC over western Niger to the west of the
Air Mountains (centred on 6°E / 18.5°N, see Fig. &aevidenced by a closed circulation in the
wind field below 1500 m msl. The cyclone was nogenseen in the simulation after 1400 UTC.
It was quite stationary between 0700 and 1300 UTgclogenesis (i.e. development and
strengthening of the cyclonic circulation) was alied between 0700 and 1000 UTC as evident
from Fig 3c which shows that the potential vorticib the region of the cyclone reached a
maximum at 1000 UTC (in excess of 5 PVU). Averafadximum) potential vorticity values of
0.9 and 1.1 PVU (3-5.5 PVU) were associated with\tbrtex centre during its intensification
stage (Fig. 4a and Fig 3c). Cyclolysis (i.e. weakgrof the cyclonic circulation) was observed
between 1100 and 1300 UTC, as evident from theedserin potential vorticity in the area of
the cyclone. The diameter of the cyclone (as datew: from the streamlines field at 1 km msl)
was found to be largest at 1100 UTC and on therai400 km (Fig. 4b).

A vertical cross section through the cyclone sheiwsng ascendance (0.20 M) siear 6.5°N

(Fig. 5a) associated with the cyclone centre. Tietseng ascendant motions resulted in the
formation of shallow clouds at the top of the pkamg boundary layer near the vortex centre as
one can see in the MODIS near infrared image (#g. In this region, the planetary boundary

layer was observed to be deepest and vertical mstiongest (Fig. 5b).

Model results for the simulation without orograp(fig. 4c) also show the formation of a

cyclone in the region of the ITD, even though tlgelane appeared to be centred at 9°E / 17°N,
i.e. further southeast than the cyclone in the Etman with orography (Fig. 4b). This indicates

that the orography, upon wind intensification thgbugeneration of LLJs, tends to move the
place of vortex initiation to the favorable locatido the lee of the Hoggar#a Mountains,

thereby influencing the location of dry cyclogemsasitiation in the ITD region.

The vortex in the simulation without orography faanlater (0900 UTC), had a shorter lifespan
(3 hours) and was weaker than in the simulatiom whe orography. Between 0900 and 1300
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UTC, the position of the cyclonic circulation iretBimulation without orography was stationary.
The cyclogenesis period was from 0900 to 1100 U3 @wdent from Fig. 4d. Potential vorticity
was observed to be largest at the vortex centt&é@@ UTC, both for the maximum and average
values (~4 PVU and 1.05 PVU, respectively, Fig.,4d. smaller values than those in the
simulation with orography (~5.5 PVU and 1.1 PVUspectively, Fig. 3c). At 1100 UTC, the
cyclone was characterised by a horizontal diameteoughly 200 km, i.e. half the cyclone

diameter in the simulation with orography.

The comparison of the characteristics of the vorexthe simulations with and without
orography suggests that the orography plays a dacptfut important role in the formation of
the cyclone. Orography and related flow splittiagd to create LLJs in the lee of the Hoggar-Air
mountains which, in turn, create conditions favteab the onset of a better defined (as shown
from streamlines) and more intense (as shown frotarpial vorticity) vortex in the ITD region.
Moreover, orography blocking appears to favor tbeuorence of a longer lived cyclone, as also
discussed byHorvath et al., [2006] In both simulations, the cyclones were seen talnee
stationary. More importantly, these results sugdgiest dry cyclones may form over the Sahel

along the entire ITD and not only over the regitnated in the lee of mountains.

The cyclone seen in the simulation with orographwlso present in the ECMWEF analyses. At
1200 UTC, the cyclone under scrutiny is apparerthenECMWF analyses wind field at 1 km
msl (Fig. 6a) and is located in approximately thens position as in the MesoNH simulation
(Fig. 6b), even though slightly displaced to thetealoser to the Air Mountains. The second
cyclone seen in the MesoNH simulation over sousiteza Niger is also present in the ECMWF
analysis at 1200 UTC. Overall, the potential terapge and wind fields at 1 km msl from
Meso-NH and ECMWF are consistent (Fig. 6), evemginothere are some small differences due

to higher horizontal resolution of the MesoNH siatidn.

The fact that the ITD cyclones can be seen in t@&M®/F analyses is important to report, as
they could be used to establish climatology of ¢hiematures during the monsoon season, using
for example the ECMWF ERA-40 re-analysis data. Bbeugh establishing such climatology is
beyond the scope of this paper, we have attemmedssess the representativeness of the
cyclonic event analysed in this study. Inspectimg ECMWF analyses wind fields at 925 hPa
over two months (June and July) during the monsseason of 2006, we were able to identify

over 110 cyclonic events occurring along the enfiil@ over the continent. This suggests that
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dry cyclogenesis in the ITD region occurs often andy have a significant impact on the

atmospheric dynamics in West Africa.

4. Dust emission and transport associated with drgyclogenesis

The decrease of wind speed difference across tie dfl km msl (Fig. 3b) during the
cyclogenesis period is connected to a diminutiothefwind speed on either side of the ITD at
this altitude (not shown). It was accompanied byirmmease of the wind at the surface around
the vortex. The simulation provides evidence thatind) the cyclogenesis phase (0700-1000
UTC), characterized by the transfer of angular maion@a from 1-1.5 km msl to the surface, the
surface winds along the northeastern edge of theexdncreased and reached a maximum of 8
m s*on average (Fig. 3d), while locally reaching maximualues of 11 m5(suitable for dust
lofting, not shown). At 1100 UTC, at the beginnioigthe cyclolysis phase, high surface winds
of 7 m §' on average (Fig. 3d) and a local maximum in exoé$sm §" (Fig. 7a) are still seen

along the northeastern branch of the vortex eveagh not as strong as during cyclogenesis.

The strong surface winds associated with the vadigxamics are responsible for the lofting of
dust in a region well-known to be a dust source,aa;d characterized by the existence of a
huge system of ephemeral rivers and streams tla dne Hoggar and Air massifs, which
define a complex array of dust sources consistihdgluvial deposits. A recent study by
Schepanski et al[2007] has shown that this area is a prominent daarce in the summer
season, being located in the vicinity of mountaiathills where fluvial sediment provides fine
material for deflation. These enhanced dust mas®$l are simulated in the region of large near
surface winds (Fig. 7b). The related dust mass s seen to peak around 0.7-0.8 [igsn,

on average, between 0600 and 1100 UTC in the dresxdmum dust emission (Fig. 3e), even
though local maximum values of dust mass flux iness of 2 pg M s* were simulated (Fig.
3e). The peak in dust flux mass was observed aD 080C (Fig. 3e), i.e. during the
intensification stage of the cyclone characterizgdocal maximum values of potential vorticity
in excess of 4 PVU (Fig. 3c).

It is worth noting that the dust emissions werdated by high surface winds generated by the
enhancement of the cyclonic vorticity associateth whe intensification of the vortex rather than

by an increase of the mountain downslope winddeadst the largest dust mass flux values were
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calculated (Fig. 3e) during the few hours followihg cyclone initiation. On the other hand and
during the same period, a negative correlation eetwthe dust flux (Fig. 3e) and the negative
vertical velocity in the lee of the Hoggar is sg&ig. 3f), suggesting that the enhanced near

surface winds were not caused by enhanced downslimoks.

It should be noted that to the south, over southiger the large dust mass fluxes (e.g. Fig. 7b)
simulated in the region of strong monsoonal wintis\@ the southern edge of the ITD are
related to the mechanism describedBoy Karam et al.[2008] in which highly turbulent winds

behind the leading edge of the monsoon flow geaatast lofting. This paper is not concerned

with that particular phenomenon.

The dust was drawn upwards by the turbulent floiofrom ground level into the vortex core
(Fig. 8a). A vertical cross section of dust concaidn through the vortex shows a coherent
vertical plume located near 6.5°E / 19°N (Fig. @by reaching roughly 3 km msl with higher
concentration (2000 pg i between the ground and 1800 m msl. The dust phwa most
developed in the region of strong ascendance agsdcwith the cyclone dynamics as discussed
earlier. This suggests that the described mechanféans a means for rapid injection of the
mobilized dust to high altitudes, especially neae tortex centre, where strong ascending

motions are consistently present (i.e. Fig. 5a).

The SEVIRI-MSG false color image on 7 July 2008200 UTC (in which dusts appear in pink
or magenta, Fig. 9a), evidences the presence faird)(dust plume, along the northern edge of
the cyclone (i.e. close to 6°E, 19°N). A betterinedl dust plume is observed along the ITD
(roughly along 18°N), as well as further south,us 15°E / 5°N. The latter is likely caused by
the strong winds and the turbulence associated thghleading edge of the cold-pool of a
convective system observed near Niamey (e=lamant et al. 2007), and is not reproduced in
the simulation (due to the lack of a moist conwexsystem). The lifting along the edge of the
ITD is well simulated in the model. There has beeme discussion of the applicability of these
images (as the dust effect on brightness temperatifferences depends on its altitude, e.g.
Pierangelo et al.[2004]), suggesting that they may favor only dubkich is elevated so that its
radiating temperature differs significantly fronetground. In this case, the consistency between
the observations and the simulation along the I'dBficms that the dust at the leading edge of
the monsoon flow is lifted sufficiently to be apeat in the satellite imagery. On the other hand,

the dust lifted as the result of the action of tlgelone is likely not lifted to sufficient height a
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this time to be apparent in the SEVIRI false caomposition. This is confirmed by the fact that
the dust lifted by the cyclone was more eviderthin SEVIRI observations later on the day (i.e.
from 1300 UTC on). The dust load associated withdction of the cyclone is estimated to be
as large as 5 g m(Fig. 9b).

Inspection of the simulated dust fields suggesas tine dust mobilized during the cyclogenesis
event was mixed to altitudes of about 4-5 km msinduthe rest of the day and remained in the
atmosphere after the cyclone had disappeareceitekperienced westward advection during the
afternoon hours and was observed in the SEVIRI-M8&)e over Eastern Mali during the night
on 8 July (Fig. 10a and 10b). The plume was addeat a coherent vertical structure, until
sunset, and experienced tilting afterward, i.emfrd000 UTC on. The tilting of the plume as
seen in the CALIPSO spaceborne lidar observatiéits (L0c) was imposed by the nighttime
advance of the monsoon flow which advected the pltanthe north in the lower levels, while
the top of the plume was advected southwestwardtdoyortheasterly harmattan winds to the
south. This deformation of the initially verticalume led to a southward-tilted plume over
eastern Mali by midnight as suggested also by tlmlain dust concentration field along
CALIPSO track (Fig. 10c).

Even though this result is based on a single gaseggests that the dust mobilized and mixed
through the depth of the Sahelian planetary boynldger can experience long-range transport
and may impact the radiative budget over a largea and for a longer time period than the

cyclone size and lifespan, respectively.

5. Conclusions

Mesoscale numerical simulations as well as saetlitservations were investigated to highlight
the formation of dry cyclones in the ITD region Wfest Africa and their impacts on dust
emission and transport over the Sahel.

Model results show the development of the vorteddoassociated with (a) strong horizontal
shear and low-level convergence existing alonglti® and (b) enhanced northeasterly winds
associated with HoggariA Mountains orographic blocking of air masses atkaédrom the

Mediterranean Sea.



222 LES CYCLONES SAHELIENS

Dry cyclogenesis was initiated in altitude where #mbient flow was characterized by a strong
horizontal shear across the ITD (i.e. a wind spgiffdrence of nearly 50 mi’sat 1 km msl) due

to the existence of strong opposing winds (a nadtexly one forced by orography and the
monsoon southwesterly winds). The initiation intatte was then followed by a transfer of

angular momentum to the surface.

Strong surface velocity associated with the vortBxamics and enhanced by the strong
opposing winds was at the origin of dust mobiliaatiThe uplifted dust was made available for
long-range transport after being mixed up to 5 kmaititude and advected westward. Dry
cyclogenesis in the ITD region over the Sahel seenaffer an efficient mechanism for dust
uplifting and injection into higher altitudes, tkéy making the airborne dust available for long-
range transport.

More importantly, the results suggest that dry agehesis may occur over the Sahara-Sahel
along the entire ITD and not only over the regidonated in the lee of mountains. These results
were confirmed by the inspection of the ECMWF asady of wind field at 925hPa which
revealed the formation of over 110 dry cyclonesglthe entire ITD during June and July 2006.

In addition, dry cyclogenesis over the Sahel-Sab#ieas an efficient dynamical forcing for the
transfer of elevated high wind speeds to the sarfabich, unlike the breakdown of the
nocturnal LLJs by the turbulent mixing, does najuest surface heating. This suggests that the
downward mixing of LLJs momentum to the surface thg dynamical forcing linked to
cyclogenesis and related dust emissions could atatiing night and in the morning hours and
not necessarily after sunrise, and hence contrisigtefically to the total dust activity over West
Africa.

This study details a mechanism for dust mobilizataver Sahara-Sahel during the monsoon
season when the annual peak of dust emissionssenga but remains underestimated by
regional model [e.gSchepanski et al2009]. The described mechanism supports the hgps
given by Engelstaedter and Washingtd2007] in which dust emissions over West Africa
correlates well with gustiness and dry convecthmrt, not so much with the mean surface winds.
Our results provide also a possible explanationttier climatological results bngelstaedter

and Washingtofi2007]. The fact that the peak in the annual dyste over West Africa is found
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in June/July is also consistent with the fact ttet ITD is generally located over the West

African dust hot spots during this period.

Further investigation is needed to substantiatsethendings, in particular the seasonal and
annual frequency of dry cyclogenesis over Westcafiand its correlation with the annual dust
activity need to be addressed in future studie®roter to evaluate the contribution of the

highlighted mechanism to the total dust productear West Africa.

Observational documentation of dry cyclogenesithan West African ITD is highly needed to
better understand their associated mechanismsvedan dust emission and transport as well as

the interactions of vortices with other dynamicadtiuires over West Africa i.e. tropical cyclones.

In the analysis of the July"72006 case study reported here anBan Karam et al.[2008] we

have identified two specific dust generating preess the nocturnal monsoon flow south of the
ITD and dry cyclogenesis to the north of the ITDdbing so we are building a clearer picture of
the complex processes involved in dust emissiont@ms$port during the important summer dust

season in West Africa.
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Figure 2: (a) Wind speed at 925 hPa (color) derived from MesoNH simulation at 0600 UTC on 7
July and wind vectors at the same level superingppdaerows). (b) Vertical cross section at 20°N
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Figure 3: Temporal evolutions between 0100 UTC in 7 July@@D UTC on 8 July 2006 of: (a) the ¢
point temperature difference across the ITD, (k& difference of zonal wind across the ITD at 10gt
(crosses) and at 1 km msl| (diamonds), and (c) thannfcroses) and maximum (diamonds) of pote
vorticity at 1 km msl in the domain shown as a klhox in Fig. 2b (i.e. covering-8°E / 17°19°N).
Temporal evolution of (d) the mean of wind speetDain agl and (e) of the mean (crosses) and max
(diamonds)of dust mass flux in the domain shown as a blackibd-ig. 7b (i.e. covering-9°E / 19-

21°N). (f) Temporal evolution of the mean negawesical velocity at 1500 m msl (crosses) and 20t
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msl (diamonds) in the domain shown as the blackihb&xg. 4b (i.e. covering 7-9°E / 122°N).
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used for the calculation of the temporal evolutddrthe average of vertical velocity shown on Fig. 3
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Figure 5: Vertical cross-section along the black line shownFag. 4b on 7 July at 1100 UTC of (a)
vertical velocity and (b) potential temperature I@® and turbulent kinetic energy (contours). The
thick black line on (a) corresponds to the zerdash in the winds perpendicular to the cross sectio

delineated the ITD.

(a) ECMWF (b) MesoNH

20

T—7—2006 1200 UTC T—7—2006 1200 UTC
Figure 6: Potential temperature field at 1 km msl (colors)®duly 2006 at 1200 UTC, resulting from
the projection of the ECMWF analyses on the studsnain (a) and simulated by MesoNH (b).

Streamlines at 1 km msl are superimposed in black.
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Figure 7: Simulated wind speeds at 10 m above ground leggél ¢alor) with overlain streamlines at 1
km (above msl) on 7 July at 0011 UTC (a) and dwustsnilux derived from the MesoNH simulation at
1100 UTC on 7 July. The black box on representssiiiedomain used for the calculation of the

temporal evolution of the dust mass flux shownign &at 1100 UTC (b).
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Figure 8: (a) Dust concentrations (color) derived from MesoNHwdation and streamlines at 100 m agl
at 1100 UTC on 7 July. (b) Vertical cross sectibrough the cyclone along the black line shown gn (a

of dust concentrations (color) and streamlines HHAUTC on 7 July.
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Figure 9: (a) SEVIRI-MSG false-color image on 7 July 2006220 UTC in which dusts appear
in pink or magenta, water vapour dark blue, thicgghalevel clouds red-brown, thin high-level
clouds almost black and surface features pale blupurple. (b) Simulated field of vertically
integrated dust mass onJidly at 1200 UTC (colors) and streamlines at 1 ksh m
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Figure 10: (a) Simulated field of Aerosol Optical Depth at 550 om 8 July at 0100 UTC
(color) and streamlines at 1 km msl. (b) SEVIRI-M8&8I8e-color image on 8 July at 01 UTC. (c)
Lidar backscatter coefficient profiles at 532 nrorag the CALIPSO transect (black line on (a))
over West Africa on 8 July 2006 at 0130 UTC. (emBated dust concentration at 0100 UTC
along CALIPSO track. The black thick line represethie isotach zero wind and delineates the
ITD position.

6.3 Conclusions

Cette étude a permis de mettre en évidence I'existe’'un nouveau phénomene en Afrique de
I'Ouest qui correspond a la formation de cyclonassdla région du Front Inter Tropical au-

dessus du Sahel en relation avec la dynamiquefspéca cette région. L'étude nous a permis
également de mieux comprendre les mécanismes ngsligans ce phénomeéne (cisaillement et
effets de I'orographie) tout en évaluant la conititn de chacun. Ce travail a aussi mis I'accent
sur le fait que la formation de cyclones dans o du FIT au-dessus du Sahel constitue un
mécanisme efficace pour la mobilisation et I'injent des aérosols dans I'atmosphére Ouest
Africain durant la saison de mousson, période dueayuelle le Front Inter Tropical est situé au-

dessus des zones sources d’'aérosols désertiquesetéa région. Ce mécanisme constitue un
forcage dynamique additionnel (en plus des LLJsntfrde mousson et courants de densité)
contribuant a I'importante activité en aérosolsamiirla saison de mousson et permet, entre
autres, de mieux comprendre la variabilité annuglie présentent les émissions d'aérosols

désertiques en Afrique au nord de I'Equateur.
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7.1 Syntheses

Dans le cadre du présent travail de recherche, deuxeaux mécanismes de soulevements

d’aérosols désertiques en Afrique de I'Ouest, duissaison de mousson, ont été identifiés:

1- Le premier étant lié aux forts vents turbulemisniveau du front de mousson dans la région

du front intertropical, trés actif durant la nuites premiéres heures de la journée.

2- Le deuxieme est lié a la formation de circulatimycloniques dans la région du front
intertropical en réponse: (a) au blocage orograghiexercé par les massifs du Hoggar et de
I'Air sur les masses d’air froides advectées awsdesiu continent nord africain depuis la
Méditerranée et (b) au cisaillement horizontal cemasant le front intertropical étant

linterface a la surface entre deux flux de directiopposée et de caractéristiques

thermodynamiques différentes.

Les mécanismes identifiés, en plus de leur effiéaan termes d’émissions d’aérosols, offrent
également des conditions dynamiques nécessairas!'pgpection des aérosols mobilisés a
des hautes altitudes, leurs donnant ainsi le petegmbur contribuer au transport a grandes

échelles spatiales et temporelles.

En plus, les mécanismes identifiés semblent étraceord avec les résultats de I'étude par
Engelstaedter et Washington [2007a], qui ont mogtré: (a) les émissions d’aérosols en
Afrique de I'Ouest sont associées a des évenenuenfserts vents a petites échelles plutét
gu'a une augmentation du champ moyen de vents dacsuet que (b) le maximum des

emissions d’'aérosols désertiques an Afrique au dertEquateur est observeé durant les mois

de juin-juillet en coincidence avec le déplacenaamiuel du front intertropical vers le nord.

Par ailleurs, les études que nous avons menéed’entification des mécanismes cités ci-
dessus, ont permis la documentation de I'aspecinthdynamique de I'atmosphére dans les
régions examinées. Ainsi, la dynamique du frongrinbpical et la structure spécifique de la
couche limite dans cette région ont été décrite8@navec notamment la caractérisation
thermodynamique d’éléments clés du systéme de moude flux de mousson, le flux

d’Harmattan et le Jet d’Est Africain.



Au-dela de l'identification des mécanismes dynaragjimpliqués dans les émissions et le
transport des aérosols minéraux au-dessus du Sahed, nous sommes attachés dans ce
travail a évaluer la représentativité dans un nedidmosphérigue de méso échelle des
mécanismes forcant les émissions d’aérosols etidetifjer les émissions associées a chacun
des mécanismes étudiés. Ceci étant un atout magetoute étude visant a évaluer I'impact

radiatif des aérosols désertiques sur la dynamdguatmosphere.

Ainsi, la reproduction par le modéle MesoNH desléseements associés a trois mécanismes
(jets de basses couches, front de mousson et dtgnes) a été examinée. Les résultats
satisfaisants obtenus suggérant la nécessité, poer bonne représentation de ces
mécanismes, de réaliser des études numériquegsulothaines assez larges pour couvrir les
principales zones sources et avec des résolutidfisasnment fines, étant donné que de tels
mécanismes sont souvent la réponse, a méso eéchelteforcage dynamique a plus grande

échelle.

Les études numériques effectuées dans le cadreadibéane ont suggéré que les émissions
dans la région du front intertropical, durant lsssa de mousson quand le front est positionné
au-dessus detot-spots’ de I'Afrique de I'Ouest, sont du méme ordre qubeseestimées
dans la région de Bodélé au Tchad, connue pourda&iegion source la plus importante de
I'Afrique au nord de I'Equateur. Ceci explique, partie, le fait que le maximum dans le
cycle annuel des émissions d’aérosols désertignesfiique au Nord de I'Equateur soit

observé durant la saison de mousson.



7.2 Perspectives

Les résultats innovants, auxquels a aboutit leemtesavail de recherche, ouvrent la porte a
de nombreux projets a court, moyen et long ternaes doptique de I'évaluation de I'impact
radiatif des aérosols désertiques sur la moussorcalife et sa variabilité. Ainsi, les
perspectives inspirées par ce travail s’articuarnbur de trois axes: régionaliser les résultats
obtenus ici a partir des cas d’étude précis, iflenfies mécanismes de soulévements dans la
région de la dépression thermique et étudier l'ichpadiatif des aérosols minéraux sur la
dynamigue de la mousson Africaine et sa variakiitéporelle.

7.2.1 A court terme
Une premiére nécessité s’impose, a la suite dueptésavail, consistant a examiner la
représentativité des mécanismes identifiés sueahelle de temps plus grande i.e a I'échelle
d’'une saison de mousson et a quantifier les énmssitaérosols sahéliens dans la région du

front intertropical pour une saison entiere deelui

Par ailleurs, afin de compléter nos connaissanaedes meécanismes impliqués dans les
soulevements d’aérosols désertiques en Afrigue @ mle I'Equateur et d’évaluer la

contribution de chacun a l'activité totale en aél®sdésertiques dans cette région, une
identification des mécanismes qui pilotent les &eoeinents dans la région de la dépression

thermique (Heat Low) est indispensabile.

Les moyens adaptés pour mener a mieux ces etudeswstout les observations spatiales de
CALIPSO et SEVIRI-MSG qui offrent une bonne couuegt spatiale et temporelle et
permettent d’accompagner des travaux de modélsatol’échelle de I'Afrique au nord de

'Equateur.

7.2.2 A moyen et long terme

Une fois I'étape d’identification et de représeimiatdans les modeles des mécanismes
responsables des émissions d'aérosols désertiquesfriggue au nord de I'Equateur est
franchie, il serait envisageable de passer a [&tlel 'impact radiatif de la charge totale en

aerosols désertiques induite par les difféerentsamémes actifs durant la saison de mousson



sur: (a) La dynamique de la dépression thermique Saharidhteat Low et (b) La

dynamique de la mousson et sa varial.

~

Une a@proche couplant observatiolet modélisation seréa mieux adaptée a cette étt
notammentune combinaison, entides études de modélisation a I'échelle régionatelg
modele MesoNH etes mesures sol et avions effectuées dans le chdnerojet AMMA
(SOPs 2006) et de la campa(GERBILS 2007 ainsi que les observations spatiales de I'/
Train enparticulier celles de CALIPSO permettra valuer b forcage radiatif di aérosols
sur la circulation atmosphérique en Afrique de &6tuen comparant les simulations ave

code aérods, validées par les observations, avec celleslsazmle aérosc

Trois mécanismes de soulévements de poussieres ont été identifiés et simulés:
- Liés au LLJs dans les régions arides au nord de I'ITD: Todd et al., 2008
- Liés au front de mousson dans la région de I'ITD: Bou Karam et al., 2008 & Bou Karam et al., 2009b
- Liés aux lee-cyclones dans la région de I'ITD: Bou Karam et al., 2009a

™
1- Quels mécanismes pilotent les soulévements de poussiéres dans la région du Heat Low ?? /_
2- Quel est I'impact de la charge totale en poussiére induite par les différents mécanismes durant la saison de
mousson sur:
- La dynamique du Heat Low ??
- La dynamique de la mousson et sur sa variabilité??

Schéma synthétisant les principaux résultats aus@uaboutit le travail de recherche m:
durant ma these et les perspectives qui en dédo



Annexe: Modélisation du cycle diurne du front intetropical au-

dessus du Bénin.
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Dans cette partie, nous présentons I'étude du ajiokme de I'I'TD avant le début de la saison
des pluies au Sahel, période durant laquelle I'EBDsituée aux alentours de 10°N. L'étude est
basée sur des mesures sol issues de plusieumnstdtobservations installées au Bénin et est
accompagnée d’un travail de modélisation a méselléctitilisant le modele MesoNH. L'étude
a pour objectifs de détailler le cycle diurne d&, de valider la représentativité du cycle
diurne de I'ITD par le modéle et de quantifier papt en humidité du flux nocturne a la région

étudiée.

L’'étude se présente sous forme d'un article sousmusQuarterly Journal of Royal
Meteorological Societyet intitulé ©iurnal cycle of the inter-tropical discontinuitywer Benin
from ground-based measurements and mesoscale mgddllet article est le fruit d’une
étroite collaboration avec I'Université de Collogea Allemagne et plus notamment avec

Bernhard Pospichal et Suzanne Crewell.
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Diurnal cycle of the inter-tropical discontinuity over West Africa analysed

by remote sensing and mesoscale modelling

Bernhard Pospichaf Diana Bou Karam?, Susanne Crewefl, Cyrille Flamant?, Anja

Hiinerbein®, Olivier Bock®, Frederique Said

! Universitat zu KolIn, Institut fir Geophysik und Merologie, Cologne, Germany.

2 Université Pierre et Marie Curie, Service d’Aérone/Institut Pierre-Simon Laplace, Paris,

France.
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> Observatoire Midi-Pyrénées, Laboratoire d’Aéroédioulouse, France

Abstract

The diurnal cycle of the Inter-tropical discontityu(ITD), i.e. the interface at the ground
between the moist monsoon air and the dry Harmaitans an important factor in the West
African monsoon system. During the whole year d&igh resolution ground-based remote-
sensing measurements have been performed in theofrBjougou, Benin which made it
possible to observe the ITD and the associatedpgradient of temperature and humidity in

detail.

In order to extend the point measurements to a B of the ITD and to enhance the
knowledge of the processes around the ITD, the staé® atmospheric model MesoNH has
been run for a 84-hours period in April 2006. Irdiéidn Meteosat infrared observations have
been used to determine the ITD position and its ement. From these observations a

northward propagation of the moist air front (ITBf) 8-12 m & has been calculated. The
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model turned out to match well with the observatidfor example, the time of front arrival in
Djougou is simulated with a maximum error of abduhour and the speed of the ITD is
consistent with Meteosat images. This agreemengesig the use of the model to further

describe processes in the lower atmosphere.

Keywords: AMMA, West African Monsoon, Low level jet, MesoNH

1. Introduction

One of the main goals of the African Monsoon Mué$iaplinary Analyses (AMMA) project
(Redelsperger et al., 2006) is to better understarti quantify meso-scale processes in the
lower troposphere with respect to the West Africaonsoon system. A lack of understanding
of atmospheric processes over this region is shiinent and many questions on the West
African Monsoon (WAM) such as the northward progaeof the Inter-tropical discontinuity
(ITD) and the meridional transport of moisture he tbeginning of the monsoon season
remained open. Until recently, there were only amospheric observations in this region; in
particular the availability of reliable upper-aiatd was very poor. Therefore, a substantial part
of the AMMA project which has been launched in 200&s devoted to the increase of
observations (Lebel et al.,, 2007), both intensdyimxisting observing systems like
conventional weather stations or radiosondes, ardapplication of new methods (such as

radar, lidar and other remote sensing instruments).

The ITD marks the convergence zone at the groutwldas two flows: the moist and relatively

cool southwesterly monsoon flow to the south amddty and warm north-easterly Harmattan
flow to the North (Hastenrath, 1995; Bou Karam let 2008; Flamant et al., submitted). The
monsoon season in West Africa starts with the pyapan of the ITD from the Gulf of Guinea

coast towards the north during the months of Ma&phl. This defines the beginning of the

rainy season over the Sudano-Sahelian zone, disoe® to as the “pre-onset” of the WAM

(Sultan and Janicot, 2003). During the followingntiws, the ITD continues to move inland,
reaching its northernmost climatological positidrabout 21°N in July and August (Sultan et
al., 2007).
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The diurnal cycle of the ITD is one of the atmogpherocesses which play a crucial role in
the WAM system. With the associated (mainly noclriow-level winds, the diurnal variation
of the ITD position has been recognized in sevpralvious studies as a key factor in the
northward transport of moisture (Parker et al. 20858ltan and Janicot, 2007, Lothon et al.,
2008). Bock et al. (2008) describe the seasondugwn of the diurnal water vapour cycle for
several locations in West Africa using GPS obsé@mat They show that for each of these
stations, strong diurnal cycles occur only durimg @r two distinct months in connection with
the ITD. The ITD position does not move gradualMeioseveral months, but there are many
processes that impact the ITD at various time scltean daily low-level jets (Flamant et al.,
2008) to multi-day pulsations with cycles of abd&uidays (Couvreux et al., 2008). These
pulsations are associated with increased merididmatlevel winds and bring additional

moisture to the north.

Nearly all year round, nocturnal low-level jets ocavith more or less intensity over the region
which can peak up to 15-20 thelow 500 m AGL (Lothon et al., 2008). The origihthese
low-level jets is already well known (e.g. Blackada957). During daytime, convective
turbulent mixing is large and limits horizontalrisport of air masses. In the late afternoon, the
heat flux decreases, and the circulation respamdiset surface pressure gradient force imposed
by the heat low. The winds are accelerated towdmeldow pressure during the night, reaching
their maximum speed in the morning hours. Howethex,strength of the nocturnal jet as well
as the sharpness of water vapour and temperatadéegts across the ITD during its northward
displacement has only been little observed untiv.ndn exception is several days of
observations during the peak monsoon season wieelThreaches its northernmost position
(Bou Karam et al., 2008 and Flamant et al., 2008).

Complementary to the above mentioned work, we ptelsere the continuous monitoring of
the ITD over several days using a variety of grebaded and satellite remote sensing
methods. The ground-based measurements have lkeenatathe AMMA supersite in Djougou
(Central Benin) representing a unique dataset &feodations in this area (Pospichal and
Crewell, 2007). In addition, we are going to valalthe mesoscale model MesoNH with the
observations and use the model as a tool to imgastithe processes around the ITD. The
extension from a point view (ground-based obsemma)i to a spatial view (satellite, model)

allows broadening our knowledge of the atmosphsete on small temporal and spatial scales.
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The diurnal variation of the latitudinal ITD positi while over Central Benin is about 100-200
km. This is relatively small to be represented liobgl numerical weather prediction (NWP)
models with a typical grid box size of at leastkf®. On the one hand, this is due to the rather
small extent of the diurnal cycle with respecthe horizontal resolution of the models, but on
the other hand, the sparse network of routine gidaased and upper-air observations makes it
difficult to capture these phenomena in model ased\yproperly. Therefore, it is essential to use
mesoscale atmospheric models to describe sub-sgrematie features in the lower atmosphere.
In this study, the use of the MesoNH model witlesotution of 10x10 km will demonstrate to
what extent it is able to reproduce the atmosplsate and sharp gradients along the ITD.

The choice of a suitable period for this case stuay been made after considering two main
prerequisites: the number of available observatiginguld be as high as possible and the
strongest temperature and humidity gradients betwiee moist and dry air masses should be
situated over Nangatchori. For these reasons thedpeetween 9 April, 12 UTC and 13 April,
00 UTC when the ITD remained close to Djougou wassen for the model comparison.

This paper is structured as follows: First of ditails on the measurements will be given in
section 2. A model description can be found inisacd and the synoptic situation is presented
briefly in section 4. Once the simulations haverbealidated, the full 3D information of the

model is used to investigate the ITD developmemtetail (section 5).

2. Observations

In the framework of the AMMA campaign, three soledlsupersites have been set up with a
variety of ground-based instruments in order talgtthe atmospheric processes over West
Africa as completely as possible. These supersitae situated around the 0°E meridian and
covered different climate zones, from Djougou/Naalgari, Benin (9.6°N, 1.8°E) to Niamey,
Niger (13.5°N, 2.1°E) and to Gourma, Mali (16°N5°W). The monsoon flow arrives in
Djougou in April, whereas Mali does not become yfulfluenced by the moist air masses

before the beginning of July (Bock et al., subrdifte

The observations used for this study have beemtakahe Benin supersite, about 350 km

north of the Gulf of Guinea. Meteorological instreimts were operated at two locations: the
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city of Djougou and Nangatchori (10 km east of @ou in a more rural environment).

Hydrological measurements in this area (Donga cadéctt) have already been performed for
more than a decade. For that reason, this placédms chosen as supersite for the AMMA
campaign. The main ground-based instruments ustgdsiipaper are a microwave profiler and
an Ultra High Frequency (UHF) wind profiler. Bothtbem were deployed in Nangatchori in
2006 (Pospichal and Crewell, 2007).

The microwave profiler HATPRO measures atmospheriussion by gaseous and liquid
compounds of the atmosphere at 14 frequencies, tieonpper wing of the water vapour line
of 22.235 GHz and 7 at the lower wing of the oxygdasorption complex around 60 GHz
(Rose et al., 2005). From this frequency combimatibis possible to derive integrated water
vapour (IWV) and cloud liquid water path (LWP) aslixas temperature and humidity profiles
using statistical retrieval algorithms. The measwets have been taken at an elevation angle
of 70 degrees over the full year. The antenna vitas to the north in order to avoid looking
directly into sun. Additional measurements under®iver elevation angles were performed in
order to enhance - assuming horizontal homogenreltg accuracy of temperature profiles in
the lowest 1500 m with a bias and RMS both lesa th& K (Crewell and Léhnert, 2007).
These elevation scans were carried out every 1hitesnand all data used here are with this
temporal resolution. The accuracy of these measemestis better than 1 kgrfor IWV and

25 g m? for LWP. When compared with GPS observations auBpu, the HATPRO derived
IWV exhibits a bias of 0.3 kg fhand a RMS difference of 1.1 kg™ nfor the year 2006 (not
shown). Accuracy for temperature profiles is 1 Klatkm AGL, the error is gradually
increasing with height. For humidity profiles ordgtween two and four independent pieces of
information can be detected (Lohnert et al., sutad)t because the microwave frequencies
along the 22.235 GHz water vapour absorption liree arrelated and do not provide more
information on the vertical distribution of watespour. Therefore strong vertical water vapour

gradients cannot be reproduced properly with therawave radiometer.

The UHF (1.24 GHz) wind profiler Doppler radar, ogged by the Centre National de
Recherches Météorologiques, provides vertical [@®fiof the three wind components,
reflectivity and spectral width under clear air gmecipitation, in the first 3 to 5 km of the
atmosphere. It is a five static antenna profilerkir@ in a continuous operating mode with a

max peak power of 4 kW. The typical vertical anchperal resolutions are 100 m and 5
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minutes, respectively. For more details on therumsént and data processing refer to Jacoby-
Coaly et al. (2002) or Heo et al. (2003).

In addition, a variety of meteorological instrumentere operated in the Djougou area, such as
a lidar ceilometer, and several radars (C-Band,oX-Bnd the 24.1 GHz micro rain radar).
Surface standard weather observations in Djougod Bangatchori as well as flux

measurements in Nangatchori were also performed.the

Furthermore, Meteosat Second Generation (MSG) SEV®Rinning Enhanced Visible and
Infrared Imager) observations are used as a proxgudrface temperature. As the continuum
absorption of water vapour is relatively weak ae thvavelength of 10.8 um and the
surface/cloud emissivity is close to the emissiatya black body, the brightness temperatures
measured in this channel are highly correlatechéotarget temperatures. For this reason, this
channel is suitable for the detection of clouds wutheir temperature which is generally lower
than the temperature of the surface underneath.ti®rsame reason clear sky brightness
temperatures can be used as a proxy for the suskacgemperature. In this region, the spatial
resolution of the observations is particularly highkm) due to the proximity to the satellite
nadir at 0°N, O°E.

3. Model setup

We use the non hydrostatic meso-scale model MesaNidh has been developed jointly by
CNRM (Météo France) and Laboratoire d’Aérologie &3) (Lafore et al., 1998MesoNH
contains different sets of parameterizations sctuebulence (Bougeault and Lacarre, 1989),
convection (Kain and Fritsch, 1993; Bechtold et, al001), biosphere-atmosphere
thermodynamic exchanges (ISBA) (Noilhan and Mah&@85), urban-atmosphere interactions
(Masson, 2000), lightning processes (Barthe e2@05), cloud microphysics (Cohard and
Pinty, 2000), gaseous chemistry (Suhre et al., 190kt et al., 2003), chemical aerosol (Tulet
et al., 2005) and dust aerosol (Grini et al., 2008¢soNH uses the radiative scheme of the
European Centre for Medium-range Forecasts (ECMWikth computes radiative fluxes of
shortwave and longwave radiation. MesoNH calculatesrtwave radiation transfer at six

wavelengths using extinction coefficients, asymgéactors and single scatter albedo, these
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properties are computed by lookup tables usingvtleecode of Evans (1998). The vegetation
types are provided by the ECOCLIMAP data base (blass al., 2003).

Since this study does not have its main focus ondlmicrophysics or related aspects, the
formation of clouds was not activated during theadation. The model is nudged every 6
hours by ECMWEF analyses. Due to the continuous imgggossible changes induced by the
presence of clouds are taken into account indyedth the analyses. The validity of this
assumption is confirmed by remote sensing obsemnstivhich show that in the centre of the
domain (over Nangatchori) clouds were present dalyng 3 hours out of 84 of the model run.

These clouds were thin broken altocumulus clou@ddbatit 4 km agl.

In this study, a simulation over 84 hours - betw8efpril 2006, 12 UTC and 13 April 2006,
00 UTC - was carried out over a domain with hortabmesh size of 10 km centred at 9°N and
2°E covering an area of 1000km x 1000km from 1.950M6.95°E in longitude and from
5.1°N to 13.9°N in latitude (Fig. 1). In the vedic 72 stretched levels were used. The
lowermost level was set at 10 m above the ground3dnievels were located within the lowest
1000 m above ground, while the highest level wasas@8 km agl. The model outputs are
available every hour. In the first six hours, sospn-up problems might be evident. The
simulation has been initialized by the ECMWF anedydt has to be kept in mind that these
analyses were produced with rather sparse surtaseneation data. The radiosonde availability
was particularly poor: During the whole month ofrApnly 83 sondes from Niamey and 23
sondes from Cotonou were received from the Mesolk#d @t ECMWF and went into the
analyses (AMMA-EU, 2007).

4. Synoptic situation

The dry season in early 2006 in the Djougou ares eteracterized by several outbreaks of
moist air from south, resulting in moister thanrage conditions from January to March, and
causing also a major rainfall event (>50 mm) onFEbruary 2006 over the region. For that
reason, it is not easy to define a clear beginmiage of the transition towards the monsoon
season. However, the region was predominantly enited by a north-easterly flow until the
end of March when winds started to shift every highm north-east to south-west, evidencing

the daily northward pulse of the monsoon air. Thghttime wind shift was observed during 16
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nights between 1 and 19 April 2006. After 20 Aptile study area remained all day in the
south-westerly monsoon flow. Janicot et al. (208Bp state that around 10 April dry air
masses with very weak convective activity prevaiteer West Africa, followed by abrupt

increase in moisture towards the end of that month.

The development which led to the dry air outbreakvimg in Djougou on 10 April 2006
started several days before. At the beginning afl Ajhe synoptic situation was characterized
by a ridge over north-western Africa and a verynaunced mid-latitude trough over Libya and
Egypt into Sudan. Over the western parts of theaf@ahhigh pressure was present. From 4
April on, the ridge was flattened and shifted eastls due to a rather strong westerly flow over
Algeria, causing a lower surface pressure ovefSdieara which provoked a northward move of
the ITD west of the 5E meridian. At the rear edfarmther trough over the Red Sea, dry and
relatively cool upper-tropospheric air subsided ©ipril over Libya and Northern Chad.
Following a re-strengthening of the ridge over Algethese very dry air masses moved south-
westward at the southern edge of the high geopatenter the central Sahara. The driest air
masses arrived over the study area on 11 April &ithiWV of less than 10 kg fa The
boundary between the moist and the dry air massaslocated at the Djougou latitude at 00
UTC (Fig 2). On 10 and 11 April, the synoptic stiaa is characterized by a strong surface
high pressure area between Libya and Eastern Migeth causes a southward retreat of the
ITD east of 0° E whereas the heat low was placest Mauritania. The ECMWF analysis of
925 hPa wind from 11 April, 00 UTC (Fig. 3) illuates the quite strong winds over southern
Niger and northern Nigeria and the convergence tmteeen Harmattan and monsoon flow
over central Benin (around 9°N) very clearly. Affer April, the north-easterly wind decreased
again due to the weakening of the high pressur@ @ver Libya. As a result, the diurnal mean

ITD position slowly moved back northward.

5. Dynamics and thermodynamics of the ITD
5.1 Surface observations
In this section we start with evaluating the ma@slults using surface observations. In a further

step, integrated water vapour as well as profilesemperature, humidity and wind will be
considered. We are aware of the problems that mag awhen comparing point observations
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with a single model grid box. However, the periodswnostly cloud-free which reduces sub-
grid variability substantially. Furthermore, theearis relatively flat (mean grid box heights
around Nangatchori differ by maximum 30 m over 1) KThe center of the closest model grid
cell is 2 km away from Nangatchori at an altitude893 m, the real elevation of Nangatchori
being 415 m. Differences in atmospheric conditibatveen Djougou and Nangatchori (10 km
east-west distance) are small compared to thebikiiyaobserved in the entire domain. The
timing of the ITD passage does not differ by mdrant a few minutes between these two
locations. In order to find a potential discrepamstween the model and observations that
could be linked to the lack of cloud simulation, wél first compare ground-based values

since radiative effects are likely to be more d@éresiat the surface.

Temperature and dewpoint observations at 2m hsighiv a pronounced diurnal cycle (Fig. 4)
with a consistent picture between Nangatchori ajou@bu. In the afternoon, temperatures
usually reach 40°C at that time of the year. Altenset, the temperature drops quickly,
particularly in Nangatchori. This measurement bés in a flat terrain outside a small village,
surrounded by manioc fields and some shrubberyhigiopen area, night-time temperatures
inversions are stronger than in the town Djougoenehthe measurement site is in an urban
area on a small hill. In order to illustrate therdioant role of surface energy exchange we also
consider the temperature of the lowest atmospHayier (0-25 m) derived from HATPRO
observations (see also section 2). The temperatalges of the HATPRO profile were
obtained by performing elevation scans with the raviave profiler. The temperature
difference between this layer and the 2 m measureria Nangatchori is up to 8 K before
midnight, demonstrating the extremely strong terapge inversion close to the ground.
Evidence for that is also given by temperature olzgmns on a small tower in Nangatchori
where the temperature difference between 1 andabowe ground was 5 K (Pospichal and
Crewell, 2007). The 10 m model temperature cornedpaoughly to an average between the
remote-sensing measurements in the 0-25 m rangéhantl2 and 2 m in-situ measurements.
During daytime, due to strong surface heating otbeervations close to the ground are warmer
than the model, whereas during the first part efrilght (strong inversion) the observations are
mostly cooler. During all three nights of the siatidn, the moist air front arrives at
Nangatchori around 00 UTC. Prior to the front atjthe dry and warm Harmattan air was still
present on top of the very shallow inversion (10 st before midnight, the ITD moves from

south to north over Djougou and the atmosphereedoghe ground mixes due to the strong
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southerly low-level jet: The temperature at 2 nesisvhereas the mean temperature between 0

and 25 m drops.

The time series of dewpoint temperature demonstretdarge humidity contrasts within the
diurnal cycle (Fig. 4, bottom). The 2 m dewpoinictiuates between 5°C and 20°C which
corresponds to a water vapour mixing ratio betw®and 15 g kg. The model reproduces
well the main features of the diurnal cycle, sushtl@e large contrasts of water vapour and
temperature across the ITD. Only the timing of nheist air arrival is delayed by one to two
hours and it takes longer until the maximum dewpi@imeached, likely due to the fact that the
model is too dry in the evening. The model doesadyce the jumps of temperature and

humidity, but due to the lower temporal resolut{@rhour), they are less sharp.

The connection between dewpoint (Td) and ITD isegiby the value of Td=15°C (Buckle,
1996) which corresponds to the nighttime positibthe ITD on surface charts. Flamant et al.
(submitted) suggest that the 15°C criterion shddelaxed during daytime because due to the
mainly vertical exchanges in the planetary boundaygr (PBL), no distinct ITD position can
be detected. Examining the dewpoint diurnal cyclend) the study period (Fig. 4, bottom), it
can be seen that Nangatchori is equally influermetoth the Harmattan and the monsoon air
mass in the course of the day. From about 00 t&JTI€, the ITD is north of Djougou and
moist air is present whereas dry air prevails frbthto 00 UTC when the ITD is south of

Djougou.
5.2 Ground-based remote sensing observations

Having shown the representativity of the groundeblagalues, we compare model time series
of temperature, humidity and wind profiles with filer observations from Nangatchori from 9
April 2006 12 UTC to 13 April 2006 00 UTC (Fig. She diurnal cycle of temperature below
2000 m MSL from the microwave profiler measuremestaell represented by the model. A
particular characteristic of this diurnal (potehttemperature cycle (Fig. 5a) is that the cooling
in the range 500-1000 m MSL starts only betweeraizd 00 UTC in both the model and the
observations. Sunset was at 1803 UTC which meaiddh the first 3 to 6 hours after sunset
the radiative cooling does only affect a very tlaiyer (~10 m) above the ground. At the time of
the ITD arrival, the temperature drop in the measwents is very sharp, indicating the

replacement of the warm Harmattan air mass bydbémonsoon flow around 00 UTC.
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The abrupt change of air masses around midnighalsanbe well recognised in Fig 5b, where
modelled and observed profiles of water vapour ngxatio (WVMR) are presented. Note that
the observations smear minima and maxima due t@aloeer vertical resolution (see section
2). During the afternoon and until midnight, vemy dhir is advected by the Harmattan flow
throughout the entire lower troposphere (up to 35000 m MSL). At midnight, these dry air
masses are replaced quasi instantaneously by thst mio from the south, resulting in
quadrupled water vapour content close to the grdtord 4 to 16 g kg. During the night, the
water vapour which has been transported into th@mefrom the south is constrained to the
lowest 1000 m AGL. After sunrise, the incoming sakdiation initiates vertical mixing of the
atmosphere and in the course of the day, the watssur becomes well mixed over the depth
of the PBL which reaches up 3500 — 4000 m MSL.

On Fig. 5b, the cloud base heights observed bygdilemeter reveal the presence of clouds on
10 April during the morning hours in the monsoonlayer close to the ground and also on 11
April around 20-23 UTC in 4500 m MSL on top of tresidual boundary layer. For the later

time, the model simulated a relative humidity oD1% at the altitude where these mid-level

clouds have been observed. These cloudy periodsatsespond to the mixing ratio maximum

from HATPRO profiles at those heights for the whpégiod of concern.

Fig. 5¢c gives an overview of the wind conditionseTdiurnal cycle can be seen very well with
maximum wind speed in the PBL at about 06 UTC (hefore sunrise). The low-level wind
maximum on 11 April between 00 and 06 UTC from thedel is weaker (10 m'$ than the
observed values by the wind profiler (14 f).sIn the afternoon and early evening, strong
vertical mixing up to 4000 m inhibits strong hontal winds. This appears both in model

simulations and observations.

The strong humidity changes in the whole atmospleare be illustrated by considering the
IWV (i.e. the total water vapour content in an aspleeric column) which varies between 10
and 28 kg rif during the period of concern (Fig. 6). In orderillostrate the impact of slight
spatial shifts in the model, the closest grid balues to the north and south can be considered
as error bars. Although the model grid spacingniy @0 km, differences of up to 9 kgTover
three grid boxes (30 km) can be seen, which cosfilm presence of strong gradients over the
area and the capability of the model to represkamt Most striking is the large diurnal
variation. On 9 April, the observed IWV drops fr@m to 10 kg rf between 18 and 00 UTC.



CYCLE DIURNE DU FRONT INTERTROPICAL 255

This means that within six hours the water vapauhe atmosphere was reduced by a factor of
2, indicating the advection of very dry air masddse model calculations (solid line) also show
a similar cycle, although the modelled IWV minimuotcurred two hours earlier than
observed. During the next night (10/11 April), W&V dropped again from 23 to 10 kg™m
(HATPRO observations). Note that the diurnal cyafewater IWV is not as marked as for
near-surface variables due to the different vdrtigstribution of water vapour throughout the
diurnal cycle: Model results reveal that from ab@QtUTC to 12 UTC roughly two third of the
water vapour can be found below 1000 m AGL, whedkasg the afternoon until midnight,
two thirds of the water vapour are above 1000m ABL. 6b).

5.3 Satellite observations

A common way to evaluate atmospheric models isopexd by using satellite observations.
These data have the great advantage of coveringra or less large area of the earth at a
glance. For example, Sohne et al. (2008) presewerdication of MesoNH cloud cover
forecasts over West Africa during peak monsoonmeaddowever, for boundary layer studies
of temperature or humidity, the use of satellittada usually very limited because the shape of
the weighting function does not provide detailedfipe information of the lower atmosphere.
Furthermore, clouds in the thermal infrared andbiasor water vapour at higher microwave

channels obscure the view to the surface.

In this special case, though, MSG SEVIRI satebibservations turned out to be rather useful.
When looking at night-time infrared satellite imader cloud-free nights in April 2006, they
reveal a distinct N-S brightness temperature gradeer the West African continent (Fig. 7).
This feature which moves northward during the nigget been recognized as the ITD position
by comparison with ground-based observations. Noftithe ITD in the dry air, strong
temperature inversions close to the ground (seed4ji¢ead to low surface temperatures (i.e.
cold IR brightness temperatures). In the exampldIofApril 2006, 02 UTC (Fig. 7) many
detailed structures show up north of about 10 dagy reveal strong temperature inversions in
basins and valleys, whereas hills and mountairesdggayed above these shallow cold air pools
even if the height difference is not more than f@CSouth of the ITD, the radiation balance at

the ground is different: Because of the much highater vapour content and stronger winds,
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the surface remains warmer, even in cloud-freeogeriThis contrast in surface temperature
results in brightness temperature differences otiaB K across the ITD (roughly 10 km). This

is illustrated by meridional cross-sections of #@®8 um IR brightness temperature and the
MesoNH 10 m temperature (Fig. 8). At 00 UTC, thglness temperature jump lies exactly
over Nangatchori (9.6°N). The corresponding minimaini0 m model temperature is situated

somewhat further north at about 10°N.

In order to compare the movement of the ITD frortelite and model, we looked for the
maximum satellite brightness temperature gradiget a cross-section between 1.5° and 2° E
during the night of 10/11 April 2006 between 18 &dUTC. In the model, the ITD position is
determined by the hourly position of the maximunridienal 10 m temperature gradient over
the same cross-section. From Fig. 9 it is then iplesso calculate the speed of the ITD
displacement which is about 35 kilometres (0.3 éeg)y per hour. The mean speed over the
whole cross-section (8°N to 11°N) is 9.98 ih for MSG observations and 8.70 rit for
MesoNH. When taking into account only the area wmitAbout 70 km from Nangatchori
(9.25°N to 10.25°N), the observations (11.4 W differ considerably from the model (8.2 in s
Y. This is also confirmed by the wind profiles (F&) where the UHF profiler observations
show higher values than the model within the lowelget. Compared to the observations, the
ITD arrival in the model is about one hour too pdrétween 8.5°N and 9.5°N, but model and
satellite observations agree in the timing of ITiival north of 10°N.

Although the surface skin temperature represenjeth® MSG observations is much higher
during daytime compared to the MesoNH 10 m tempegafFig. 8), some distinct features
agree very well, such as the gradual increase tif temnperature and brightness temperature
between 6°N and 11°N at 12 UTC. It has to be nttatlon 10 April at 12 and 18 UTC; some
clouds were present south to 7°N, resulting in lomeghtness temperatures which are not
representative of the surface conditions. Alsoregging is the cooling due to the nocturnal jet
between 00 UTC and 06 UTC. This cooling increasiis the latitude since the vegetation is
sparser and it is much drier to the north, whictreases the nocturnal radiative cooling at
night. Unfortunately, due to the frequent presesicelouds, the application of satellite data for
routine detection of the ITD is limited. During tiheonth of April 2006, only 3 nights were

completely cloud-free over the area of Nangatc{igrd, and 10 April).
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5.4 Analyses of the ITD diurnal cycle using modelasults

Having found that the model is able to represealityerather well further analysis concerning
the diurnal cycle can be made on the basis ofuhe3{D information available by the model.
First, meridional cross-sections of 925 hPa wineesl) pressure difference relative to
Nangatchori and IWV for different times of the daye presented (Fig. 10). South of
Nangatchori, low-level winds are generally weakimngirdaytime. At sunset (18 UTC), the
largest pressure difference relative to Nangatcivgh 4 hPa can be seen at 18 UTC between
6°N and 9°N. Although this pressure gradient isoalssible at 12 UTC, strong vertical
turbulent mixing prevents the northward transpémnoist air during the day. When the mixing
breaks down around sunset, low-level winds accelemad the moist air can respond to the
pressure gradient force, with a maximum between &3l 8°N at 18 UTC. This time of the
day also corresponds to the time of the heat lowimam (Racz and Smith, 1999). The
strongest wind in the moist air mass is at 00 UTCLa& April with its maximum at 9°N, i.e.
just south of the ITD position (the minimum of wisgeed being directly over Nangatchori at
that time). Some distance from the ITD (north ofN)Pwhere the air remains dry for the whole
period, 925 hPa winds are relatively constant kit and night (~8 m™3. During the night
the meridional surface pressure gradient weakebstautially and at 06 UTC it is less than 1
hPa over the whole area. After the ITD passagewihd close to the surface declines slowly
with the weakening pressure gradient due to fmctjpot shown). Unlike that, the (nearly
frictionless) low-level jet in 925 hPa remains sgountil the morning hours and stops only
when turbulent convective mixing sets in againrasienrise. The strong meridional moisture
gradient can be identified well by the water vapmixing ratio contour line of 11 g Kg(Fig.
11), which equals to a dewpoint temperature of 1&fGhe surface (960 hPa). Between 10
April 18 UTC and 11 April 06 UTC, the 11 g kgontour line (i.e. ITD position) moves about
200 km from 9°N to 11°N. During the same period trertical extent of the moist air mass

diminishes.

The vertical distribution of water vapour at 00 Uidllustrated by a meridional cross-section
(Fig. 12). Between the coast (6°N) and Nangatc(®6°N), the water vapour content close to
the ground diminishes gradually. The strong gradafl0°N corresponds to the line of zero

meridional wind speed. This line represents thedéobetween the southerly monsoon flow
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(south of 10°N and below 1300-1500 m MSL) and tbeherly Harmattan flow (north of 10°N

and aloft of the monsoon flow).

The model with its high vertical resolution allows/estigating the development of the PBL
using water vapour and temperature profiles. Wheganding these pseudo-profiles (i.e.
profiles from model simulations) over NangatcharFig. 13, many of the characteristics of the
West African monsoon can be identified. The modepeofiles provide a good overview over
the diurnal cycle and the vertical structure of Bi&l over Nangatchori during the time of ITD
passage. The model results show very well the stamprasts between the dry and the moist
side of the ITD, as well as between daytime (cotiveanixing) and nighttime (temperature
inversions and low-level jet). The profile of pati@htemperature shows the extent of the PBL,
which is 3000 — 3500 m deep at that time of the.ydawever, only at 18 UTC the whole layer
is well-mixed. At 12 UTC, the mixed boundary layeaches up only to 2000 m MSL and
above this layer the residual layer can be seemin®uwighttime, the atmosphere is stably
stratified from the ground to 2000 m MSL (at 00 &i&lUTC). Regarding the water vapour
profiles, the well-mixed PBL at 18 UTC is repregehby a constant mixing ratio value of 7 g
kg™, The strong inversion in 2000 m which was stittgent at 12 UTC is completely removed
by (dry) convective mixing. At 00 UTC, much of theater vapour in levels higher than 2000 m
has been removed again by northerly winds. Thedsigmixing ratio over the whole cycle can
be found at 06 UTC close to the ground (15 §)kghis shallow moist layer corresponds to the
south-westerly low-level jet which transports moist to the north (Fig. 12). The highest
values of water vapour transport occur at 06 UT@iwithe lowest 500 m AGL. Lothon et al.
(2008) also identified the low-level jet maximum aiout 0500 UTC at about 450 m AGL
using radiosonde and wind profiler observationsnfriamey. The location of the jet peak
around 450m explains that the zonal (qu) and nrali (qv) water vapour advection fluxes

are maximum at this level which produces some siiedmixes the air in the lower layers.

6 Conclusions and outlook

This work demonstrates the capacity of the mesesttahospheric model MesoNH to describe
and predict mesoscale lower tropospheric featukesldw-level jets and the diurnal cycle of
the ITD over West Africa. Unique ground-based resrs#nsing measurements were performed
in the framework of the AMMA project in Nangatch@Benin) which were used to validate the

model. These observations showed that at the begirof the monsoon season (especially
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during April) the ITD is located in this area, withdistinct diurnal meridional cycle of its
position of about 200 km. In this data-sparse megid West Africa, it is a challenge for
mesoscale models to reproduce the sharp contrestsiated with the ITD position properly.
In particular the strong temperature and humidradgents between the moist monsoon air and
the dry Harmattan air turned out to be simulatag weell. The water vapour mixing ratio close
to the ground fluctuated between 5 and 15 § within a diurnal cycle. IWV changes from 10
to 28 kg n¥.

As a novel approach, the modelled temperature ¢totee surface has been compared to MSG
infrared satellite observations. It was possiblelbtain the mean nighttime ITD displacement
speed between 8°N and 11°N from the satellite (88 m ). In the model, the northward
move of the ITD started earlier in the night, buasnalso slower than observed (8.7 h). s
Since the model performance turned out very satisfg in all major parameters, meridional
cross-sections over the area as well as vertiadlilgs of various atmospheric parameters
within the PBL, such as water vapour, temperaturevmd speed were analysed. These
simulation results give a good insight into thegkaicontrast between the dry and moist air

masses on both sides of the ITD and the pronoudicedal cycle.

Despite the restriction through clouds, the po#gntf satellites for detecting low-level

atmospheric features over this area with only feaugd-based and upper-air observations
should be studied further. For extended statistacadlyses and deeper knowledge of inter-
annual variations of the ITD position and its dalraycle, long-term PBL observations as well

as further model studies are necessary.

In the future, we will investigate the differencétbe diurnal and annual cycle of the PBL
between Djougou (9.6°N) and Niamey (13.5°N) whersirailar instrumentation has been
deployed in 2006 at the ARM mobile facility (Milleand Slingo, 2007). A comparison of

ground-based PBL observations with respect toTlegdosition will be performed.
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The convergence zone within the study zone appsassdark line of weak wind between the

two flows.
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ITD. Arrows represent times of further comparisonSection 6.
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wind speed (left: MesoNH results, right: UHF winobfdler). Arrows depict horizontal wind.

Height information of UHF profiler is limited by éitnumber of scattering particles.
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Abstract:

In the framework of the present research work, e mechanisms for dust emissions and transport
over the Sahel have been identified:

1- The first one is related to the monsoon nociutaa dynamics; high turbulent winds at the leaglin
edge of the monsoon flow density-current like dréhe origin of dust mobilization (Bou Karam et, al.
2008).

2- The second one is associated with the cyclootwvity in the ITD region, new phenomena
discovered also in the framework of the presergaed work, to be the response to: (a) The strong
horizontal shear and low-level convergence existitang the ITD and (b) enhanced northeasterly
winds associated with orographic blocking of caohaasses from the Mediterranean Sea (Bou Karam
et al., 2009a).

Beyond their role on dust emissions, the two idietimechanisms offer for the uplifted dust the
potential to attend high altitudes to be made atsl for long range transport.

In addition, the simulation of three mechanism Imed on dust emissions over West Africa by the
atmospheric model MesoNH has been examined. Thelmas able to reproduce very well the dust
emissions associated with: Low level jets (Toddlet 2009), Monsoon leading edge high turbulent
winds (Bou Karam et al., 2009b) and Sahelian cyedaiBou Karam et al., 2009a). Also, model results
suggest that dust emissions in the ITD region dusammer when the ITD is located over the hot
spots of West Africa are in the same order of @dusissions from the Bodélé depression in winter
time, recognized as the most important African dosirce.

Key words: African Monsoon, Dust, Sahel, ITD, AMMA, BoDEXx, Ma<sH



Mécanismes de soulevement d’aérosols désertiquesAfrique de I'Ouest

These en Physique de I'Atmosphére, Université ded?re et Marie-Curie — Paris VI.

i

Auteur:
Diana BOU KARAM

diana@aero.jussieu.fr

http://drdiana.free.fr/

Préparée durant la période 2005-2008 au

Service d’Aéronomie /IPSL/ICNRS

4, Place Jussieu; 75225 Paris Cedex 05; France,

Sous la direction de Cyrille FLAMANT et Pierre FLAM ANT,

Soutenue publiguement le 18 Décembre 2008 a 'amp@houard, Jussieu, Paris.
Grade de Docteur de I'Université Paris 6 obtenu awela mention trés honorable.
Résumé:

Dans le cadre du présent travail de recherche, deuxeaux mécanismes de soulévements d’aérosols
désertiques en Afrique de I'Ouest, durant la sag®mousson, ont été identifiés:

1- Le premier étant lié aux forts vents turbudeatl niveau du front de mousson dans la région du
front intertropical, tres actif durant la nuit eslpremieres heures de la journBeu Karam et al.,
2008).

2- Le deuxieme est lié a la formation de cyclodass la région du front intertropical, phénoméne
mis en évidence au cours de cette thése, commel@ta&ponse: (a) Au blocage orographique exercé
par les massifs du Hoggar et de I'Air sur les maigbair froides advectées au dessus du continent
Nord Africain depuis la Méditerranée et (b) au ifiement horizontal caractérisant le front
intertropical Bou Karam et al.2009a).

Les mécanismes identifieés, en plus de leur effiéaen termes d’émissions d’'aérosols, offrent des
conditions dynamiques nécessaires pour I'injecties aérosols mobilisés a des hautes altitudes, leur
donnant ainsi le potentiel pour contribuer au tpansa grandes échelles spatiales et temporelles.

La représentativité dans le modéle atmosphériqgusoMid de trois mécanismes forcant les émissions
d'aérosols a été examinée. Ainsi, le modéteait capable de reproduire d’'une maniére trés
satisfaisante les soulévements associés: Aux jets de basses couch@®dd et al.,2009), au front de
moussonBou Karam et al.2009b) et aux cyclones sahélieBe Karam et al.2009a).

Par ailleurs, les études numériques ont permis de quantifier les émissions associées a chacun des
mécanismesjes résultats du modele ont suggéré que les émissions dans la région du front
intertropical, durant la saison de mousson quand le front est positionné au-dessus des hot-spots de
I’Afrique de I'Ouest, sont du méme ordre (0.8 Tg en moyenne par jour) que celles estimées dans la
région de Bodélé au Tchad, connue pour étre la région source la plus importante de I’Afrique au nord

de I'Equateur.

Mots Clés: Mousson Africaine, aérosols minéraux, Sahel, FIMA, BoDEX, MesoNH.





