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Laboratoire d’Optique Atmosphérique
U.F.R de Physique Fondamentale
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Résumé

Le dernier rapport du GIEC (2007) souligne que la compréhension du changement
climatique en cours est encore incomplète. Le rôle de la stratosphère est notamment mal
connu. C’est pourquoi il est important d’étudier sa composition et les processus physico-
chimiques s’y déroulant. Les mesures d’occultation solaire telles celles de l’instrument
satellitaire SAGE III et les mesures in situ sont particulièrement bien adaptées à l’étude
de la stratosphère. J’ai étudié dans cette thèse la cohérence entre les mesures existantes.
Mon travail a consisté à inverser les transmissions atmosphériques de SAGE III pour ob-
tenir les profils verticaux des concentrations en ozone et en dioxyde d’azote ainsi que des
coefficients d’extinction des aérosols dans neuf canaux entre 385 et 1545 nm. Dans les
canaux situés autour de 450 nm, un lissage vertical a été effectué sur les transmissions
tangentes pour pallier un défaut de neutralité spectrale de l’atténuateur. Dans le canal
à 1545 nm, la prise en compte de l’absorption du CO2 a été effectuée avec le modèle
MODTRAN 5. Les incertitudes ont été évaluées par une méthode de Monte Carlo. Nous
avons alors validé nos produits à l’aide des produits SAGE III officiels (NASA), ceux d’un
troisième algorithme développé par une équipe de Saint Petersbourg et à l’aide de mesures
cöıncidentes des instruments SAGE II et POAM III. Ces comparaisons montrent que les
produits LOA sont de bonne qualité. Cependant, une étude effectuée à l’aide des mesures
in situ de l’instrument sous ballon SPIRALE aux abords du vortex polaire a montré un
bon accord pour O3 et un désaccord pour NO2. Ce désaccord montre que la méthode
d’occultation solaire pour la mesure d’espèces réactives (tel NO2) dans des conditions
dynamiques complexes n’est pas bien adaptée. De plus, les variations diurnes de NO2

rendent les comparaisons directes entre mesures à distance et in situ difficiles.
Une étude spécifique sur les aérosols des feux de forêt de l’ouest du Canada (août 2003)
a été menée avec les produits SAGE III officiels. Des intrusions d’aérosols issus des feux
de forêt dans la basse stratosphère par pyroconvection sont suspectées d’être à l’origine
des pics d’extinction observés par SAGE III. Nous avons déduit des mesures SAGE III
les propriétés microphysiques de ces aérosols et montré que ces coefficients d’extinction
anormalement élevés étaient dus à une augmentation du nombre de particules dans la
basse stratosphère. Cependant, la nature chimique de ces aérosols n’a pu être déterminée
car les mesures d’extinction ne sont pas assez sensibles à l’indice de réfraction.
Depuis la fin des missions SAGE II, SAGE III et POAM III, les instruments satellitaires
de la mission ACE-SCISAT sont les seuls instruments d’occultation solaire (hormis SO-
FIE) fournissant des informations sur la stratosphère. Nous nous sommes ainsi intéressés
à la validation de leurs mesures à l’aide des données de SAGE II, SAGE III et SPIRALE.
Ce travail s’inscrit dans le cadre de la campagne de validation internationale. Nous avons
montré que les coefficients d’extinction des aérosols déduits des mesures de IMAGER sont
en désaccord avec ceux de SAGE II et SAGE III et que les rapports de mélange en ozone et
en dioxyde d’azote de FTS et de MAESTRO sont en bon accord avec les produits SAGE
III. Cependant, nous obtenons également un désaccord concernant NO2 en comparaison
avec SPIRALE bien que les autres espèces (CH4, N2O, HNO3, O3, HCl) déduites de FTS
ainsi que l’ozone MAESTRO sont en bon accord avec les données SPIRALE.

Mots Clés : SAGE III, inversion, aérosol, ozone, dioxyde d’azote, validation, SPIRALE,
ACE.



Abstract

One of the conclusions of the last IPCC report (2007) is that the comprehension of
climate change is still incomplete. In particular, the role of the stratosphere is not well
known ; that is why it is important to study its composition and the physical and chemi-
cal processes in the stratosphere. Solar occultation measurements (like SAGE III) and in
situ measurements are particularly appropriate for these studies. In this thesis, we have
studied the consistency of the existing measurements.
My work consists of the inversion of SAGE III transmissions in order to obtain vertical
profiles of ozone and nitrogen dioxide concentrations and of aerosol extinction coefficients
in nine channels between 385 and 1545 nm. In the channels around 450 nm, a vertical
smoothing of the tangent transmissions is required to compensate for the problem of
spectral neutrality of the attenuator. In the 1545 nm channel, CO2 absorption is compu-
ted using MODTRAN 5. The uncertainties are evaluated using a Monte Carlo method.
SAGE III products obtained by our algorithm are compared to official products (NASA),
to products from another algorithm developped in St. Petersburg and to coincident mea-
surements from the SAGE II and POAM III sensors. Globally, these comparisons show
that the SAGE III products from my LOA algorithm are of good quality. However, a
comparison performed with data from the balloon-borne instrument SPIRALE (in situ
measurements) on the edge of the polar vortex shows a good agreement between ozone
and a disagreement for NO2. This disagreement shows that in complex dynamical situa-
tions, the solar occultation method for reactive species (such as NO2) is not well suited.
Furthermore, diurnal variations of NO2 complicate the comparisons between remote sen-
sing measurements and in situ ones.
A specific study concerning aerosol resulting from forest fires in the western Canada (Au-
gust 2003) has been done using official SAGE III data. Intrusions of biomass burning
aerosols in the lower stratosphere by pyroconvection could be the reason for the increase
in aerosol extinction coefficients in the lower stratosphere observed in SAGE III events.
We have deduced the microphysical properties of these aerosols from the SAGE III mea-
surements and showed that the increase in the aerosol extinction coefficient was caused by
an increase in the number of particles in the lower stratosphere. Nevertheless, the chemi-
cal composition of these aerosols could not be deduced from the SAGE III measurements
because extinction measurements are not sensitive enough to the refraction index.
Since the end of the SAGE II, SAGE III and POAM III missions, the ACE-SCISAT ins-
truments along with the SOFIE instrument are the only solar occultation instruments
providing informations on the stratosphere. Thus, we have studied the consistency bet-
ween ACE data and SAGE II, SAGE III and SPIRALE data. This work is carried out
within the framework of the international validation campaign. We have shown that ae-
rosol extinction coefficients retrieved using IMAGER data are in disagreement with those
retrieved using SAGE II and SAGE III and that the ozone and NO2 volume mixing ratio
from FTS and MAESTRO are in a good agreement with SAGE III data. However, we
find also discrepancies between NO2 retrieved by ACE and that retrieved by SPIRALE
although the other species retrieved using FTS (CH4, N2O, HNO3, O3, HCl) and MAES-
TRO (O3) are in a good agreement with SPIRALE data.

Keywords : SAGE III, inversion, aerosol, ozone, nitrogen dioxide, validation, SPIRALE,
ACE.
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Chapitre 1

Introduction

1.1 Contexte

1.1.1 Le problème climatique

Depuis une vingtaine d’années, le problème du réchauffement climatique est devenu
un sujet d’une importance primordiale. En l’espace de quelques années, les mondes poli-
tiques et médiatiques se sont emparés de ce problème. Il n’y a plus un journal télévisé sans
reportage concernant le changement climatique. Dès qu’une catastrophe environnementale
naturelle survient, le coupable est très rapidement identifié dans l’esprit du grand public :
le réchauffement climatique. Les raisons de cet intérêt populaire grandissant résident dans
les grandes découvertes de ces dernières années.

Les premières études sur l’atmosphère commencèrent bien avant cette engouement
populaire. L’un des premiers savants à proposer une étude scientifique de l’atmosphère fut
le physicien Joseph Fourier. En 1824, il publie un essai scientifique [Fourier, 1824] dans
lequel il propose une théorie selon laquelle les gaz de l’atmosphère terrestre augmentent la
température à sa surface. Cette théorie constitue une première ébauche de l’effet de serre.
Cet effet est la propriété qu’ont certaines molécules à piéger et à réémettre le rayonnement
infrarouge émis par la surface de la Terre y assurant ainsi une température telle que la vie
a pu s’y développer. Sans les gaz à effet de serre, la température d’équilibre à la surface
de la Terre ne serait que de -18 à -15̊ C [Mégie, 1992, Berger, 1996].
Quelques années plus tard, en 1896, le chimiste suédois Svante August Arrhénius remarqua
que l’augmentation de la combustion de carburants fossiles ferait crôıtre la quantité de
dioxyde de carbone atmosphérique et renforcerait ainsi l’effet de serre. Il calcula aussi que
si la quantité de CO2 atmosphérique doublait, il en résulterait une augmentation moyenne
de la température de surface de 5 à 6 C̊ [Arrhénius, 1896].

Depuis 1958, l’américain Charles David Keeling effectue des mesures systématiques
de la concentration de CO2 dans l’atmosphère depuis le site de Mauna Loa (Hawaii)
et constate une augmentation de la concentration de ce gaz. Ces mesures confirment la
croissance de la concentration atmosphérique de ce gaz (figure 1.1), [Keeling et al., 2005].
On constate également sur cette figure les variations saisonnières de la concentration
en CO2. Ces variations sont dues aux activités photosynthétiques (principalement au
printemps et en été, puits de CO2) et photorespiratoires (dominantes en automne et hiver,
source de CO2) des végétaux. La concentration moyenne annuelle de CO2 en 1958 était de
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315 ppm, 330 ppm en 1974 et 380 ppm aujourd’hui alors que cette même concentration n’a
jamais dépassé 290 ppm avant 1900. Rien ne semble indiquer pour le moment une tendance
à la baisse de cette concentration. D’autres gaz à effet de serre (CH4, N2O notamment)
ont vu leurs concentrations augmenter fortement depuis le début de l’ère industrielle (vers
1850). Cette augmentation des concentrations atmosphériques en gaz à effet de serre est
suspectée d’être la responsable de l’augmentation accélérée de la température moyenne
de surface (figure 1.2).
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Fig. 1.1 – Croissance depuis 1958 de la teneur atmosphérique en CO2, d’après Keeling
et al. [2005]. Après 2005, les valeurs tracées proviennent des données disponibles sur le
site internet du Scripps Institution of Oceanography2.

Une autre découverte majeure ayant engendré cet engouement populaire pour notre
environnement est celle du fameux ”trou” dans la couche d’ozone par le britannique Jo-
seph Farman en 1985 [Farman et al., 1985]. Un appauvrissement de la concentration en
O3 apparâıt chaque printemps dans la couche d’ozone stratosphérique située au-dessus de
l’Antarctique. L’équipe de Farman constatèrent une accentuation de cet appauvrissement.
A la fin des années 80, la communauté scientifique se mit d’accord sur l’origine de cette
évolution : les chlorofluorocarbures (CFC). Ces gaz, dont l’origine est industrielle, ont une
très longue durée de vie et atteignent la stratosphère où ils sont photodissociés et parti-
cipent aux cycles de destruction catalytique de l’ozone au-dessus de l’Antarctique mais
également, dans une moindre mesure, au-dessus de l’Arctique. C’est l’une des première
fois dans l’histoire qu’un changement de l’environnement atmosphérique est indiscutable-
ment d’origine anthropique.

Ces découvertes (entre autres) entrâınèrent rapidement la réaction du public et par
là même, le monde politique s’empara du sujet.

2http ://scrippsco2.ucsd.edu/
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Fig. 1.2 – Evolution de la différence entre la température de surface de la Terre par
rapport à la moyenne des températures entre 1961 et 1990, de 1860 à 2000 pour le globe
(figure du haut) et de 1000 à 2000 pour l’hémisphère nord (figure du bas). D’après [GIEC,
2007].

1.1.2 Les accords internationaux

Après la parution des premiers résultats de Keeling, l’Organisation Météorologique
Mondiale (OMM) organisa la première conférence mondiale sur le climat à Genève en
1979. La question de l’influence anthropique sur l’augmentation de l’effet de serre fut
abordée ainsi que celle des conséquences d’un tel réchauffement sur l’agriculture, la santé
et autres domaines. Les politiques à adopter pour minimiser les risques furent également
débattues.

Suite à la découverte de la diminution de la couche d’ozone stratosphérique et de
l’origine anthropique de ce problème, la convention de Vienne (1985) pour la protection
de la couche d’ozone fut signée. Elle reconnait la nécessité d’accrôıtre la coopération
internationale en vue de limiter l’impact des activités humaines sur la couche d’ozone.
Cependant, aucune mesure de restriction des émissions de CFC ne fut adoptée. Ces me-
sures ne furent prises que deux années plus tard à Montréal. Le protocole de Montréal est
un accord international visant à réduire puis à supprimer l’utilisation des CFC et autres
substances responsables de l’appauvrissement de la couche d’ozone stratosphérique. Au-
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jourd’hui, les premiers résultats de cette décision politique internationale se font ressentir :
la concentration atmosphérique de certains CFC commence à plafonner voire même à di-
minuer. Cependant, il existe encore beaucoup de ces composés dans nos anciens systèmes
réfrigérants (entre autres) qui finiront bien certainement dans l’atmosphère.

Suite à la médiatisation des problèmes environnementaux, l’inquiétude croissante
du grand public et aux sonnettes d’alarmes des scientifiques, l’OMM et le PNUE (Pro-
gramme des Nations Unies pour l’Environnement) mirent en place en 1991 le Groupement
Intergouvernemental d’experts sur l’Evolution du Climat (GIEC et IPCC en anglais pour
Intergovernmental Panel on Climate Change). Il s’agit d’une coopération internationale
dont l’un des principaux objectifs est de synthétiser l’ensemble des recherches sur le cli-
mat effectuées dans les laboratoires du monde entier. Tous les cinq ou six ans, un rapport
résumant ces travaux est publié à l’intention des décideurs. Le GIEC est l’interface entre
le monde scientifique et le monde politique.

Le deuxième rapport du GIEC (1995) suggéra pour la première fois que le réchauffe-
ment climatique est une conséquence des activités humaines (combustion des énergies fos-
siles, déforestations, agriculture et élevage intensifs,...). Certains scientifiques mirent alors
cette suggestion en doute et les puissants lobbies pétroliers américains les y encouragèrent.
Des désaccords politiques commencent alors à apparâıtre entre les pays favorables à la
réduction des émissions de gaz à effet de serre et ceux qui lui sont défavorables. C’est
dans ce contexte que se déroula la conférence de Kyoto en décembre 1997. Elle a pour but
de chiffrer les réductions des émissions de gaz à effet de serre pour 2010 par rapport aux
niveaux de 1990. Nombre de divergences apparurent entre les différents pays. Un compro-
mis fut trouvé : le protocole de Kyoto. Les pays développés s’y engagent à réduire leurs
taux d’émission de gaz à effet de serre de 5.2% d’ici 2010. A ce jour, les Etats-Unis n’ont
toujours pas signé ce protocole alors que la communauté européenne a revu ses ambitions
à la hausse (-8% d’ici 2010).

La question de l’implication de l’homme dans l’augmentation de l’effet de serre ne
fait presque plus débat aujourd’hui : à l’issue de la réunion du GIEC de janvier 2007 à
Paris, il fut clairement établi que ”l’essentiel du réchauffement des cinquante dernières
années est très vraisemblablement dû à l’accroissement de l’effet de serre”, [GIEC, 2007].
Les experts sont passés de ”vraisemblablement” en 2001 à ”très vraisemblablement” en
2007. Cependant, les gaz à effet de serre ne sont pas les seuls acteurs des modifications
climatiques en cours. Les aérosols sont actuellement très étudiés en raison des larges in-
certitudes demeurant à propos de leurs effets sur le bilan radiatif bien que leur forçage
radiatif soit globalement négatif (figure 1.3). Ce forçage radiatif est défini comme l’im-
pact radiatif qui suit une augmentation des concentrations en aérosols (ou en gaz à effet de
serre). Le forçage radiatif modifie le bilan radiatif de la planète entrâınant alors une mo-
dification du climat : un réchauffement si le forçage est positif et un refroidissement dans
le cas contraire. Le GIEC estime que le niveau de compréhension scientifique des effets
climatiques des aérosols est faible. Beaucoup d’efforts sont aujourd’hui mis en oeuvre pour
mieux comprendre ces effets. Les scientifiques tentent également de mieux comprendre les
effets de l’ozone, tant dans la troposphère où il a un forçage radiatif positif (effet de serre)
que dans la stratosphère où ses effets radiatifs sont moins bien connus. De plus, le rôle de
la stratosphère sur le changement climatique est encore mal connu [Baldwin et al., 2007].
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Fig. 1.3 – Moyennes annuelles des forçages radiatifs en W.m−2 dus à différents
phénomènes. Les rectangles représentent les contributions des différents forçages radiatifs
(en rouge pour un effet chauffant et en bleu, refroidissant) et les segments noires les incer-
titudes sur ces estimations. La colonne LOSU représente le niveau de compréhension scien-
tifique de chaque processus (Level Of Scientific Understanding). Figure issue de [GIEC,
2007].

1.2 Présentation de la thèse

Dans la première partie de cette thèse, nous introduirons les principales notions
théoriques nécessaires à la compréhension des travaux effectués pendant cette thèse. En-
suite, nous présenterons dans une deuxième partie les différents instruments satellitaires
d’occultation solaire dont nous avons utilisé les données. La troisième partie est consacrée
à la description de l’algorithme d’inversion des transmissions de l’instrument SAGE (Stra-
tospheric Aerosol and Gas Experiment) III développé au LOA. Une étude de sensibilité à
divers paramètres est incluse dans ce chapitre. Nous évaluons également dans ce chapitre
la qualité des produits obtenus en les comparant aux produits SAGE III officiels, aux
produits SAGE III d’un troisième algorithme ainsi qu’aux produits de mesures cöınci-
dentes des instruments satellitaires SAGE II, POAM III et de l’instrument sous-ballon
SPIRALE (mesures in situ). La quatrième partie présente une étude effectuée avec les
données officielles de SAGE III. Cette étude porte sur les aérosols émis par les feux de
forêts de l’ouest canadien pendant l’été 2003. Nous utiliserons pour cette partie, en plus
des données de SAGE III celle d’autres capteurs tels POLDER 2 ou TOMS. La dernière
partie s’inscrit dans le cadre de la campagne de validation des données des instruments
de la mission ACE.
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Chapitre 2

Cadre de la thèse

Nous développons dans cette partie les notions théoriques nécessaires à la compré-
hension des travaux présentés dans les chapitres qui suivent.

2.1 Composition chimique de l’atmosphère actuelle

L’atmosphère de la Terre s’étend de la surface à plus d’une centaine de kilomètres.
Le profil vertical de température permet de diviser l’atmosphère en quatre couche : tro-
posphère, stratosphère, mésosphère et thermosphère (voir la figure 2.1). La première
couche, la troposphère, s’étend de la surface à la tropopause (couche de transition entre la
troposphère et la stratosphère) située à une altitude variant de 8 à 18 km selon la latitude
et la saison : elle est plus basse aux pôles qu’à l’équateur et plus élevée l’été que l’hiver. La
troposphère est généralement divisée en deux régions : la couche limite et la troposphère
libre. La couche limite s’étend de la surface (marine ou terrestre) jusqu’à 0.5 - 3 km d’al-
titude. C’est une zone où les frottements ralentissent les déplacements des parcelles d’air.
La troposphère libre se situe au-dessus de cette couche, les phénomènes de frottement y
sont négligeables. C’est dans cette zone que les principaux phénomènes météorologiques
se déroulent. Au sein de la troposphère libre, le gradient vertical de température est
négatif et à peu près constant (≈ -6.5 K.km−1). La seconde couche est la stratosphère (cf
section 2.2), elle s’étend de la tropopause (couche globalement hermétique aux échanges
entre la troposphère et la stratosphère) à la stratopause (≈ 50 km). Le gradient verti-
cal de température y est ici positif du fait de l’absorption du rayonnement ultra-violet
solaire par la couche d’ozone stratosphérique et des réactions chimiques de formation de
cette couche d’ozone. Au-dessus de la stratosphère, la mésosphère s’étend jusqu’à 85 km
d’altitude puis se situe la dernière couche : la thermosphère.

2.1.1 Les espèces gazeuses dans l’atmosphère

Environ 75% de la masse totale de l’atmosphère se situe dans la troposphère. Le
tableau 2.1 présente la composition chimique de l’atmosphère actuelle ainsi que les temps
de résidence moyen de chacun de ces constituants. Ce temps nous renseigne sur la durée
de vie d’un constituant dans l’atmosphère. Les principaux constituants sont le diazote et
le dioxygène (≈ 78 et 21%). La quantité de vapeur d’eau atmosphérique est variable : elle
représente le troisième constituant le plus abondant de l’atmosphère. Viennent ensuite,
l’argon, l’hélium et le néon, trois gaz rares chimiquement inertes. Le dioxyde de carbone
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Fig. 2.1 – Description schématique de la structure verticale de l’atmosphère

Constituant
Pourcentage en

volume
temps de résidence moyen

H2O, vapeur d’eau de 0 à 5 6 à 15 jours

N2, diazote 78.084 15.106 ans

O2, dioxygène 20.948 8.103 ans

Ar , argon 0.934 infini∗

CO2, dioxyde de carbone 0.037 15 ans

Ne, néon 1.818.10−3 infini∗

He, hélium 1.818.10−3 infini∗

CH4, méthane ≈1.7.10−4 9 ans
N2O, protoxyde d’azote ≈3.1.10−5 150 ans

O3, ozone 2-200.10−6 1 à 2 mois
NO2, dioxyde d’azote ≈1.10−7 1 jour

Tab. 2.1 – Composition chimique de l’atmosphère actuelle (D’après Delmas et al., 2005).
∗sauf échappement de ces gaz hors de l’atmosphère.

est beaucoup plus actif, il participe comme nous l’avons vu précédemment à l’effet de serre.
Les constituants minoritaires de l’atmosphère sont toutes les autres molécules recensées
dans le tableau 2.1. Ils sont certes minoritaires au sein du système atmosphérique du point
de vue de leur abondance mais leur contribution à divers phénomènes atmosphériques
est relativement importante. Ils influent tout particulèrement le bilan radiatif terrestre
par absorption ou diffusion du rayonnement. Certaines de ces molécules interviennent
également dans le cycle de destruction de l’ozone stratosphérique. Ce tableau n’est pas
exhaustif, d’autres espèces atomiques, moléculaires ou radicalaires peuvent subsister dans
l’atmosphère et intervenir dans les processus physico-chimiques de l’atmosphère.
La figure 2.2 montre les profils verticaux des rapports de mélange des principaux éléments
gazeux de l’atmosphère exprimés en ppv (partie par volume). Les espèces à longue durée
de vie ont une distribution verticale homogène, c’est le cas notamment de CO2, O2 et
N2. Pour les autres constituants, à plus courtes durées de vie, les distributions sont plus
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Fig. 2.2 – Distributions verticales des principales espèces gazeuses atmosphériques.
(D’après Delmas et al. [2005])

inhomogènes avec de fortes concentrations dans les premiers kilomètres de l’atmosphère
à proximité de leur source (la surface). L’ozone présente quant à lui un maximum de
concentration dans la basse stratosphère, signe que la principale source d’ozone dans
l’atmosphère est située à ces altitudes (cf section 2.2.3).

2.1.2 Les aérosols

Les aérosols sont des particules liquides ou solides en suspension dans l’atmosphère.
Cette définition exclut les gouttelettes d’eau nuageuses et les cristaux de glace. Comme
le montre la figure 1.3, il reste encore beaucoup d’incertitudes quant aux différents effets
radiatifs des aérosols. Le forçage radiatif induit par leur effet direct (diffusion du rayon-
nement solaire) est compris entre -0.9 et -0.1 W.m−2, celui induit par leurs effets sur
les propriétés microphysiques des nuages (effets indirects) est compris entre -1.8 et -0.3
W.m−2. Les effets climatiques des aérosols stratosphériques sont discutés plus en détail
dans la section 2.1.2.5. Véritable casse-tête pour les scientifiques du monde entier, les
aérosols se distinguent par de grandes variétés de tailles, de compositions chimiques et de
sources d’émissions.

2.1.2.1 Origines

On distingue deux catégories d’aérosols selon leurs modes de production : les aérosols
primaires et les aérosols secondaires.
Les aérosols primaires sont produits directement à la surface de la Terre par combustion
(naturelle ou anthropique), par l’action du vent sur les surfaces terrestres ou océaniques,
par le volcanisme ou par les activités humaines (cimenterie...). Il s’agit notamment des
poussières désertiques, des embruns marins, des aérosols de feux de biomasse... Ce sont
des particules de tailles variables allant de 0.1 à quelques dizaines de micromètres de
diamètre. Dans la troposphère, le temps de résidence moyen de ces aérosols (hormis ceux
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d’origine volcanique atteignant directement la stratosphère) est de quelques semaines.
Les aérosols secondaires sont quant à eux issus de processus atmosphériques de conver-
sion des composés gazeux en particules. La première étape de cette conversion est la
nucléation. Il s’agit du processus selon lequel des molécules de gaz viennent s’agréger sur
d’autres (nucléation homogène) ou sur une substance étrangère (nucléation hétérogène)
formant ainsi un composé particulaire. Ces particules, initialement très petites (10−4 à
10−2µ m) croissent par des processus de condensation et de coagulation jusqu’à atteindre
un diamètre moyen allant de 0.1 à 1 µm. Les aérosols sulfatés constituent le principal type
d’aérosol secondaire.
En moyenne annuelle, plusieurs centaines de millions de tonnes d’aérosols sont émises,
qu’ils soient de sources naturelles ou anthropiques. Le tableau 2.2 présente le détail des
quantités annuelles d’aérosols émis, leurs durées de vie et leurs contenus intégrés dans une
colonne atmosphérique (cela correspond à la masse totale de l’aérosol considéré contenue
dans une colonne atmosphérique de section unité, elle s’exprime en mg.m−2).
Dans la suite, l’accent sera mis sur les aérosols stratosphériques, l’un des sujets de cette
thèse.

Source Flux (Mt/an)
Durée de vie

(journée)
Contenu intégré

(mg/m2)
Aérosols naturels
Aérosols primaires
Aérosol minéral (désertique) 900 - 1500 4 19 - 33
Sel marin 2300 1 3

Poussière volcanique 33 4 0,7
Aérosol organique 50 4 1

Aérosols secondaires
Sulfates biogéniques 70 5 2

Sulfates volcaniques 20 10 1

Substances organiques
d’hydrocarbures biogéniques

20 5 0,6

Total naturel 3393 - 3993 27.3 - 41.3

Aérosols anthropogéniques
Aérosols primaires
Aérosol minéral (désertique) 0 - 600 4 0 - 13

Poussière industrielle 40 4 0.9
Carbone suie 14 7 0.6

Carbone organique 54 6 1.8
Aérosols secondaires
Sulfates 140 5 3.8

Aérosols organiques 20 7 0.8

Total anthropogénique 268 - 868 7.9 - 20.9

Tab. 2.2 – Estimation des émissions annuelles globales des principaux aérosols pendant
les années 1990, (d’après Ramanathan et al., 2001).
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2.1.2.2 Les aérosols stratosphériques

Depuis les effets optiques spectaculaires dus à l’éruption explosive du Krakatoa en
1880, les scientifiques se sont interrogés sur la présence d’éventuelles poussières dans la
stratosphère. Il fallut cependant attendre les années 1960 pour que Junge collecte les
premiers échantillons de ces poussières et démontre qu’elles sont composées d’une solu-
tion aqueuse d’acide sulfurique en surfusion [Junge and Manson, 1961, Junge, 1963]. Ces
aérosols sont issus de la conversion gaz-particule de l’acide sulfurique. Ils sont constitués
d’environ 75% en masse d’acide sulfurique et 25% d’eau [Rosen, 1971]. Le temps de
résidence moyen des aérosols stratosphériques est de l’ordre d’une année [Thomason et al.,
2006]. Au-delà de 30 - 35 km, il n’y a plus condensation de l’acide sulfurique et les aérosols
s’évaporent. On distingue les aérosols de fond, les aérosols volcaniques et les nuages stra-
tosphériques polaires (PSC, pour Polar Stratospheric Cloud).

Les aérosols de fond Dans la troposphère, l’acide sulfurique a une durée de vie de
l’ordre de la minute et ne peut donc pas être transporté jusqu’à la stratosphère. Par
conséquent, la majorité de l’acide sulfurique stratosphérique est générée à partir des gaz
précurseurs soufrés qui pénètrent la stratosphère aux niveaux des tropiques : le sulfure de
carbonyle (OCS également appelé oxysulfure de carbone) et le dioxyde de soufre (SO2)
principalement.
OCS est une molécule qui a une durée de vie de 7 ans [Seinfeld and Pandis, 1998] dans
la troposphère lui conférant ainsi la possibilité d’atteindre la stratosphère. Une partie du
OCS ayant atteint la stratosphère est alors oxydée en SO2 puis en H2SO4. Les princi-
pales sources de OCS dans l’atmosphère sont (par ordre d’importance selon Kettle et al.
[2002]) : l’oxydation troposphérique du diméthylsulfure (DMS : (CH3)2S) issu du plancton
marin, l’oxydation troposphérique de CS2 d’origines industrielle et marine et les échanges
gazeux entre l’atmosphère et les océans. Le sulfure de carbonyle est alors transporté dans
la stratosphère à travers la tropopause tropicale. L’instrument ATMOS (Atmospheric
Trace MOlecule Spectroscopy experiment) mesura les distributions verticales de OCS lors
de missions à bord de la navette spatiale entre 1985 et 1994. Ces mesures révèlent des
concentrations de l’ordre de 460 à 480 pptv dans la haute troposphère et de 75 à 280 pptv
à 25 km [Irion et al., 2002].
Les injections anthropiques de SO2 proviennent principalement de la combustion des
énergies fossiles et se situent surtout dans l’hémisphère nord [Moller, 2002]. Les molécules
de SO2 diffusent vers la stratosphère mais en petite quantité : la concentration moyenne
de SO2 au niveau de la tropopause varie de plusieurs dizaines à plusieurs centaines de
pptv [Thomason et al., 2006].
Les réactions chimiques menant à la formation de l’acide sulfurique à partir de OCS et de
SO2 sont résumées dans le tableau 2.3. Elles font intervenir d’autres composés tels ClO
ou NO2. Les réactions de photodissociations de OCS et de SO2 ne sont pas indiquées dans
ce tableau.

En dehors des périodes de fort volcanisme, OCS constitue donc la principale source
d’aérosols stratosphériques de fond. Le cycle atmosphérique du soufre est donc le régulateur
de la quantité d’aérosols sulfatés stratosphériques. Dans la stratosphère, la quantité maxi-
male d’aérosols sulfatés se trouve dans une couche de 5 à 10 km d’épaisseur centrée vers
20 km. Dans cette couche, connue sous le nom de couche de Junge, la concentration maxi-
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OCS + O −→ SO + CO

SO + OH −→ SO2 + H

SO + ClO −→ SO2 + Cl

SO + NO2 −→ SO2 + NO

SO2 + OH + M −→ HSO3 + M

HSO3 + O2 −→ HO2 + SO3

SO3 + H2O −→ H2SO4

Tab. 2.3 – Réactions chimiques principales des espèces soufrées menant à la formation de
l’acide sulfurique.

male des particules est de 1 à 10 cm−3 [Junge and Manson, 1961].

Les aérosols volcaniques Les émisions naturelles de SO2 proviennent principalement
du volcanisme. Si l’éruption volcanique est suffisament énergétique, le panache peut at-
teindre directement la stratosphère y injectant ainsi dioxyde de soufre, HCl et autres gaz
volatils [Coffey, 1996]. A la suite de l’explosion du volcan El Chichòn (Mexique, 1982),
10 mégatonnes de dioxyde de soufre furent émises dans l’atmosphère [Bluth et al., 1992]
et 19 mégatonnes après l’explosion du mont Pinatubo aux Philippines en juin 1991 [Guo
et al., 2004]. Cependant, il est difficile de quantifier la part de SO2 ayant atteint la stra-
tosphère et encore plus de déterminer la quantité d’aérosols sulfatés créés suite à cette
injection. D’après McCormick et Veiga [1992], l’analyse des données du satellite SAGE
II a montré que 12 mégatonnes d’aérosols sulfatés furent créées dans la stratosphère
suite à l’éruption d’El Chichòn et 20 à 30 mégatonnes après celle du Pinatubo. La figure
2.3 montre l’évolution de l’épaisseur optique stratosphérique à 1020 nm avant et après
l’éruption du Pinatubo. Il apparâıt clairement que cette éruption a modifié longuement
la charge en aérosol de la stratosphère. Deux ans et demi après (figure D), la quantité
d’aérosols stratosphériques a considérablement diminué du fait de la sédimentation mais,
la situation stratosphérique n’est pas encore revenue à la situation ”pré-Pinatubo”.

Il est à noter que des aérosols non sulfatés ont également été occasionnellement ob-
servés dans la stratosphère : des particules d’origines météoritiques [Murphy et al., 1998],
des particules composées de carbone élémentaire (suies) [Pueschel et al., 2000] et des par-
ticules provenant des incendies des forêts boréales canadienne et russe [Fromm et al., 2000].

2.1.2.3 Les nuages stratosphériques polaires

Le terme de nuage stratosphérique polaire fut introduit pour la première fois par
McCormick et al. [1982] suite aux mesures d’extinctions élevées de l’instrument SAM
(Stratospheric Aerosol Measurement) II. Ils firent également la corrélation entre l’appari-
tion de ces PSC et les très basses températures (de 188 à 198 K) relevées par sonde aux
mêmes moments et endroits que les mesures de SAM II. En effet, la formation de PSC
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Fig. 2.3 – Evolution de l’épaisseur optique à 1020 nm avant et après l’éruption du Mont
Pinatubo (juin 1991) d’après les données de l’instrument SAGE II.

requiert des températures très basses atteintes pendant les hivers polaires. Les PSC ap-
parâıssent entre décembre et mars en Arctique et entre mai et septembre en antarctique.
Il existe trois types de PSC [Rivière, 2001] :

– Les PSC de type Ia ils sont probablement formés de NAT (acronyme anglais
pour désigner l’Acide Nitrique Trihydraté). Ce sont des cristaux solides qui se
forment à des températures inférieures à 195 K. Ils sont composés de particules
contenant 3 molécules d’eau pour 1 molécule d’acide nitrique (3H2O - HNO3).
Leur taille moyenne est de l’ordre de 1 à 3 µm. Notons que d’autres hydrates
d’acide nitrique ont été proposés tels le dihydrate d’acide nitrique (NAD) ou le
monohydrate d’acide nitrique (NAM) mais que les conditions requises pour leurs
formations sont très rarement rencontrées dans la stratosphère [Salcedo et al.,
2000].

– Les PSC de type Ib ou STS (Supercooled Ternary Solution). Ce sont des
particules sphériques liquides de solution ternaire (HNO3, H2SO4 et H2O). Ils se
forment à des températures inférieures à 192 K. Leur dimension est inférieure au
micromètre.

– Les PSC de type II sont des cristaux de glace dont la taille moyenne varie
entre 1 et 10 µ m. Ils se forment à la température de congélation de la glace dans
la stratosphère : 188 K. Ces températures ne sont que très rarement atteintes
au-dessus de l’Arctique.
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2.1.2.4 Distributions en taille

Trois différents modes de taille sont définis pour les aérosols : le mode de nucléation
(ou mode fin, diamètre de l’ordre du centième de µm), le mode d’accumulation (diamètre
de l’ordre du dixième de µm) et le mode grossier (diamètre supérieur au µm).
La distribution en taille des aérosols stratosphériques et l’indice de réfraction permettent
de déterminer par le calcul les autres propriétés physiques de ces particules. Il est possible
de déterminer notamment la variabilité spectrale de leur propriété d’extinction de la
lumière (absorption et diffusion). La distribution en taille de la population d’aérosol est
alors représentée par une fonction mathématique choisie de manière à la reproduire au
mieux.
La fonction analytique la plus couramment utilisée est la loi log-normale (LND). Cette
loi représente raisonnablement bien les observations [O’Neill et al., 2000]. Elle s’écrit :

n(r) =
dN(r)

dr
=

N0

r ln σg

√
2π

exp

[

−1

2

(

ln r − ln rm

ln σg

)2
]

(2.1)

Avec :
– n(r) dr : le nombre de particules par unité de volume ayant un rayon compris entre r

et r + dr.
– N0 : la concentration totale d’aérosols en cm−3

– rm : le rayon médian de la distribution
– σg : la déviation standard géométrique de la distribution

A partir de la distribution en taille, on définit la densité de surface S et de volume
V de particules sphériques. La connaissance de ces grandeurs permet de modéliser les
réactions hétérogènes ayant lieu sur la surface et à l’intérieur des aérosols :

S =

∫

∞

0
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∫

∞

0

(

4πr2
)

n (r) dr (2.2)

V =

∫

∞

0

v(r)dr =

∫

∞

0

(

4

3
πr3

)

n (r) dr (2.3)

où s(r) représente la distribution en surface des particules par unité de volume et v(r)
la distribution en volume des particules par unité de volume. Cinq mois après l’éruption
du Mont Pinatubo (juin 1991), la densité de surface des aérosols stratosphériques a atteint
35 µm2cm−3 aux latitudes moyennes alors que celle des aérosols de fond est en moyenne
de 0.5 à 1 µm2cm−3 [Seinfeld and Pandis, 1998].

Hansen et Hovenier [1974] introduisirent les notions de rayons effectifs (reff ) et de
variances effectives (veff) pour rendre compte du fait qu’une sphère de rayon r diffuse la
lumière proportionnellement à sa surface. reff se définit ainsi par :

reff =

∫ r2

r1

(4πr2) rn(r)dr
∫ r2

r1
(4πr2) n(r)dr

=

∫ r2

r1

πr3n(r)dr
∫ r2

r1
πr2n(r)dr

(2.4)

et veff , pour caractériser la largeur de la distribution, par :
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veff =

∫ r2

r1

(r − reff )
2 πr2n(r)dr

r2
eff

∫ r2

r1
πr2n(r)dr

(2.5)

La présence de r2
eff au dénominateur permet à la variance effective de rester sans dimen-

sion. Par la suite, on utilisera plus fréquemmenent le rayon effectif et la variance effective
pour caractériser une distribution d’aérosols plutôt que les paramètres rm et σg. Pour
une distribution log-normale, le calcul de reff et de veff donne des expressions simples
[Lenoble and Brogniez, 1984] :

reff = rm exp (2.5 ln 2σg) (2.6)

veff = exp (ln 2σg) − 1 (2.7)

D’après Thomason et al. [2006], les rayons effectifs des aérosols de fond peuvent
atteindre 0.3 µm et ceux des aérosols volcaniques, 0.5 µm. Les variances effectives des
distributions en taille des aérosols de fond sont d’à peu près 0.25 et celle des aérosols
volcaniques 0.5 [Lenoble and Brogniez, 1985].
Lorsque plusieurs modes de taille sont présents au sein d’une population d’aérosol, la
distribution en taille caractérisant au mieux cette population peut être bimodale voire
trimodale : il suffit dans ce cas de faire la somme des distributions log-normales ayant les
paramètres rm et σg et N0 appropriés. La figure 2.4 montre 3 distributions log-normales
correspondant aux 3 modes de taille définis en début de ce paragraphe.
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Fig. 2.4 – Distribution en taille des aérosols selon le modèle log-normal pour σg = 1.25
et rm = 0.01, rm = 0.1 et rm = 1 µm

2.1.2.5 Effets climatiques des aérosols stratosphériques

Bien que moins nombreux que leurs cousins troposhériques, les aérosols strato-
sphériques ont un impact radiatif non négligeable. Leur durée de vie relativement longue
(de l’ordre de l’année) leur permet de se répartir de façon homogène autour du globe.
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Seul l’effet direct intervient ici du fait de la quasi-absence d’eau dans la stratosphère.
Les aérosols stratosphériques piègent donc une partie du rayonnement solaire incident
et le renvoient vers l’espace. Cet effet est également appellé effet parasol. Il s’ensuit un
refroidissement de la surface de la Terre et un réchauffement de la stratosphère. L’effet
direct des aérosols stratosphériques est évidemment plus important lors des épisodes vol-
caniques intenses. Après l’éruption du volcan El Chichòn, la stratosphère s’est réchauffée
de 4 K [Labitzke et al., 1983] et la température au sol a diminué de 0.5 K [Chazette et al.,
1995]. En ce qui concerne le Mont Pinatubo, la température stratosphérique a augmenté
de 3.5 K [Labitzke and McCormick, 1992] et celle du sol a diminué de 0.7 K. Hors période
volcanique intense, le forçage radiatif induit par les aérosols stratosphériques est de l’orde
de -0.1 à -0.4 W.m−2, celui induit par les aérosols issus de l’éruption du Mont Pinatubo
est de -0.6 à -5 W.m−2 [Brogniez et al., 1999].

2.1.2.6 Effets chimiques des aérosols stratosphériques

Les aérosols stratosphériques ont également une action sur le système chimique
de la stratosphère (cf section 2.2.3). Chaque hiver, les masses d’air stratosphérique po-
laires, chargées notamment en aérosols sulfatés, sont isolées à l’intérieur du vortex po-
laire. Les masses d’air se refroidissent alors. Selon la température atteinte, les aérosols
sulfatés peuvent alors servir de noyau de condensation pour la formation de nuages stra-
tosphériques polaires (PSC pour Polar Stratospheric Cloud). Ces PSC se situent principa-
lement dans la basse stratosphère, là où la concentration en aérosol est la plus importante.
La surface des PSC et même celle des aérosols sulfatés sert alors de support à la chimie
hétérogène. Les aérosols stratosphériques sulfatés interviennent donc fortement dans les
processus de chimie hétérogène et plus particulièrement dans ceux menant à l’appauvris-
sement de la couche d’ozone polaire.
En dehors du vortex polaire, les aérosols stratosphériques sont également le support à
certaines réactions de chimie hétérogène menant à la destruction de l’ozone dans la stra-
tosphère [Solomon, 1999].

2.2 La stratosphère

2.2.1 La tropopause

La tropopause fut découverte en 1902 par Léon Teisserenc de Bort qui étudia les
profils verticaux de température, de pression et d’humidité jusqu’à 11 km à l’aide de bal-
lons équipés de sondes. D’un point de vue général, la tropopause marque la frontière entre
la troposphère et la stratosphère. Elle constitue la zone de séparation entre une région
efficacement brassée par des courants horizontaux et verticaux (la troposphère) et une
région où la stabilité verticale règne et où le brassage horizontale est efficace. L’altitude
de la tropopause varie géographiquement : elle est plus élevée à l’équateur (environ 17
km) et diminue avec la latitude pour atteindre 7 - 8 km aux pôles. La température à la
tropopause est ainsi plus froide dans les zones inter-tropicales (environ 190 K) que dans
les régions polaires (environ 220 K) Elle présente également une variabilté saisonnière :
elle est plus élevée l’été que l’hiver.
Il est important de situer correctement l’altitude de la tropopause. Par exemple, la
détermination de l’épaisseur optique stratosphérique nécessite une connaissance précise de
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l’altitude de la tropopause. En particulier, lors d’analyse de profils verticaux d’extinction,
il est important de savoir où est la tropopause pour identifier les nuages. Enfin, les études
d’injections de matière dans la stratosphère nécessitent la connaissance de l’altitude de la
tropopause.
Il existe différentes définitions de la tropopause : thermique, dynamique et chimique. Je
les présente ci-dessous.

2.2.1.1 Définition thermique

La définition thermique de la tropopause est la définition officielle acceptée par
l’OMM. Elle dit que la tropopause correspond au niveau le plus bas où le gradient ther-
mique vertical, en valeur algébrique, devient supérieur ou égal à -2 K/km, sous réserve
que le gradient de température reste au moins égale à -2 K/km sur une couche de 2 km
au-dessus de ce niveau.
En utilisant cette définition, la variabilité géographique de l’altitude de la tropopause
s’explique par le fait que l’énergie solaire incidente est plus importante à l’équateur que
dans les autres régions du globe et la variabilité saisonnière par le fait que cette même
énergie est plus importante l’été que l’hiver. L’altitude de la tropopause des régions inter-
tropicales étant plus élevée que celle des régions polaires, la température à la tropopause
est plus faible à l’équateur (190 K) qu’aux pôles (220 K).

2.2.1.2 Définition dynamique

La deuxième définition est plus couramment utilisée par les dynamiciens pour l’étude
des transferts de matière à travers la tropopause notamment. Elle fait appel au concept
de vorticité potentielle (PV, l’acronyme anglais pour potential vorticity). Il s’agit d’une
grandeur physique représentant la rotation locale d’un fluide ainsi que sa stabilité ver-
ticale. La vorticité potentielle est conservée au cours d’une évolution isentrope (c’est à
dire adiabatique) et pour un mouvement sans frottements. Dans la basse et moyenne
stratosphère, les mouvements peuvent être considérés adiabatiques et sans frottements
pendant environ 2 semaines. Pour une masse d’air de température T et de pression p, elle
s’écrit :

PV = −g (ξp + f)
∂θ

∂p
(2.8)

avec :
– g : l’accélération de la pesanteur,
– θ : la température potentielle. Elle correspond à la température qu’une parcelle d’air

sec à la température T et à la pression p acquerrait si on la dilatait ou la compressait
adiabatiquement à une pression standard P0 = 1000 hPa. Elle est donnée par :

θ = T

(

P0

p

)
R

Cp

(2.9)

où R est la constante des gaz parfaits et Cp la chaleur spécifique à pression constante
de l’air (Cp = 29.15 J.kg−1.K−1),

– f : le paramètre de coriolis (positif dans l’hémisphère nord et négatif au sud) donné
par :

f = 2 | Ω | sinφ (2.10)
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où Ω est la vitesse angulaire de rotation de la Terre (de l’ordre de 7.3 10−5 rad.s−1) et
φ la latitude,

– ξp : la composante verticale du rotationnel de champ de vent.

La vorticité potentielle est donc une grandeur couplant les propriétés dynamiques
(via ξp) et thermodynamiques (via θ) de l’écoulement d’un fluide. Elle s’exprime en PVU1.
La vorticité potentielle d’une masse d’air peut être utilisée pour suivre son évolution tem-
porelle sur une trajectoire adiabatique. Elle présente de fort gradients horizontaux au
niveau du vortex polaire (dus au terme correspondant au rotationnel du champ de vent)
permettant d’en délimiter les contours (voir section 2.2.2.2). Elle crôıt avec l’altitude avec
un fort gradient vertical au niveau de la tropopause permettant de fixer l’altitude de la
tropopause dynamique. Celle-ci est ainsi définie par une valeur particulière de la vorticité
potentielle. Plusieurs valeurs seuils ont été proposées : 1 PVU [Shapiro, 1978], 2 PVU
[Appenzeller et al., 1996], 3 PVU [Spaete et al., 1994] et 3.5 PVU [Hoerling et al., 1991].
Actuellement, la valeur la plus couramment utilisée est 2 PVU.
A l’équateur, cette surface se situe à approximativement 15 km d’altitude. Lorsqu’on se
déplace vers les pôles, le paramètre de coriolis augmente ce qui explique la diminution de
l’altitude de la tropopause de l’équateur aux pôles où elle se situe à une altitude de 7 - 8
km.
A grande échelle, la tropopause dynamique ne diffère que très peu de la tropopause ther-
mique. Cependant, à plus petite échelle, des processus sous-mailles (convection, déferlement
d’onde) peuvent faire varier l’altitude de la tropopause dynamique. Ces effets ne sont pas
pris en compte dans la définition thermique.

2.2.1.3 Définition chimique

La définition chimique de la tropopause est basée sur le profil vertical du rapport
de mélange de l’ozone (en ppbv2). Bethan et al. [1996] définissent la tropopause chimique
comme étant le plus bas niveau où les 3 critères suivants sont vérifiés :

1. le gradient vertical (évalué sur 200 m) du rapport de mélange de l’ozone est supérieur
à 60 ppbv.km−1.

2. le rapport de mélange de l’ozone est supérieur à 80 ppbv.

3. Les rapports de mélange de l’ozone immédiatement au-dessus sont supérieurs à 110
ppbv.

Selon Bethan et al. [1996], la définition chimique de la tropopause est robuste en
dehors des cas particuliers où la tropopause devient ambigüe : lors d’échanges de matière
entre la troposphère et la stratosphère. La tropopause chimique se situe en moyenne 800
m plus bas que la tropopause thermique.

Il existe ainsi plusieurs définitions de la tropopause. Le choix de la définition adéquate
sera guidé par le type des études entreprises. Dans cette thèse, on utilisera la définition
la plus adaptée à l’étude considérée.

1pour PV Unit - 1 PVU = 10−6K.m2.kg−1. s−1

2parts per billion by volume = 10−9 ppv
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2.2.2 La dynamique stratosphérique

2.2.2.1 Circulation générale

La stratosphère est un domaine stratifié et stable verticalement du fait d’un gradient
vertical de température positif. Les mouvements horizontaux peuvent quant à eux être
très rapides.
Dans l’hémisphère d’été, les vents troposphériques d’ouest (nommés jets) s’affaiblissent
dans la basse stratosphère puis disparaissent laissant s’installer ainsi un régime de vents
d’est dans l’atmosphère moyenne (20 - 90 km).
Dans l’hémisphère d’hiver, le courant-jet troposphérique d’ouest est moins fort dans la
basse stratosphère mais, les régimes de vent reste d’ouest dans toute la stratosphère.

La circulation méridienne explique la distribution de l’ozone stratosphérique. En
effet, l’ozone est principalement produit aux basses latitudes et c’est au pôle que l’on
retrouve les plus grandes quantités d’ozone. Il existe donc une circulation transportant
l’ozone des basses latitudes vers les hautes latitudes. Cette circulation est connue sous
le nom de circulation de Brewer-Dobson [Brewer, 1949, Dobson et al., 1929]. Les masses
d’air montent dans les régions tropicales puis migrent vers les pôles. Cette circulation est
très lente (10 m/jour). Les gaz précurseurs des aérosols stratosphériques et les aérosols
eux-mêmes sont également transportés et répartis dans la stratosphère via la circulation
de Brewer-Dobson. La figure 2.5 issue de Hamill et al. [1997] présente la circulation de
Brewer-Dobson ainsi que le cycle de vie des aérosols stratosphériques (cf 2.1.2).

Fig. 2.5 – Cycle de vie des aérosols stratosphériques (figure issue de Hamill et al.
[1997]). La répartition méridienne des aérosols se fait via la circulation de Brewer-
Dobson représentée par les flêches. Les différents processus de formation des aérosols
stratosphériques y sont également représentés (cf 2.2.2.1).
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2.2.2.2 Le vortex polaire

Le vortex polaire est défini comme étant la persistance d’un vaste tourbillon en ro-
tation cyclonique autour du pôle. Le vortex polaire commence à se former à l’automne
quand les différences de température entre les zones de moyennes latitudes et les pôles de-
viennent importantes. Le régime de vent d’est d’été de la moyenne atmosphère commence
alors à s’intensifier. A l’arrivée de l’hiver, le gradient thermique continue de s’amplifier
tant et si bien que le régime de vent d’est s’intensifie de plus en plus. Ces vents d’est
prennent également de l’ampleur avec l’altitude jusqu’à la mésosphère et acquièrent la
force d’un jet : le courant-jet de la nuit polaire. Ainsi, les masses d’air polaire sont isolées
des masses d’air des moyennes latitudes et ne bénéficient donc plus de leur apport d’air
plus chaud. Au printemps, le soleil éclaire de nouveau la région polaire contribuant ainsi à
la réchauffer et donc à diminuer le gradient thermique avec les moyennes latitudes. C’est
à cette période que le vortex polaire se délite.
La vorticité potentielle est la grandeur physique qui permet de définir la frontière du
vortex polaire : elle correspond au maximum de gradient de vorticité potentielle [Nash
et al., 1996]. D’autres auteurs utilisent un contour de vorticité potentielle particulier pour
délimiter le vorte polaire : Tuck et al. [1992] ont considéré les zones dont la vorticité
potentielle est inférieure à |30| PVU comme étant à l’extérieur du vortex.
La circulation de Brewer-Dobson assure l’approvisionnement des masses d’air polaires
en aérosols et espèces gazeuses (ozone, les oxydes d’azotes, les CFC,...). Le vortex po-
laire constitue alors une enceinte quasiment fermée favorisant les réactions chimiques de
destruction de l’ozone polaire.

2.2.3 Eléments de chimie de la stratosphère

Le système chimique stratosphérique est principalement régi par les réactions chi-
miques intervenant dans l’équilibre de l’ozone. Nous nous intéresserons donc dans ce
paragraphe à l’étude de la distribution globale de l’ozone stratosphérique.

2.2.3.1 Les propriétés de l’ozone

L’ozone stratosphérique représente environ 90% de la quantité totale d’ozone at-
mosphérique. La couche d’ozone stratosphérique est d’une importance fondamentale pour
le maintien de la vie sur Terre. L’ozone a la particularité physique d’absorber le rayon-
nement solaire ultraviolet entre 200 et 320 nm (bandes de Hartley et Huggins) nous
protégeant ainsi de ses effets néfastes sur la biosphère. L’ozone est aussi un gaz à effet de
serre : il absorbe le rayonnement solaire vers 9.6 µm (bande de ro-vibration).
Comme nous l’avons signalé dans l’introduction, après la découverte de la diminution de la
quantité d’ozone stratosphérique au-dessus du continent antarctique [Farman et al., 1985],
la communauté scientifique s’est mobilisée afin de comprendre ce phénomène. La figure
2.6 représente les profils verticaux d’ozone mesurés par ballon au-dessus du pôle sud en
octobre 1993 et 1995 et en août 1993. On constate aisément l’ampleur du phénomène. La
couche d’ozone arctique présente également un appauvrissement mais d’ampleur moindre.
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Fig. 2.6 – Profil vertical de la pression partielle d’ozone (mPa) mesurée par sondage
ballon au pôle sud le 12 octobre 1993 (en rouge), le 23 août 1993 (en bleu) et le 5 octobre
1995 (en vert).

2.2.3.2 Le cycle de Chapman

En 1930, le physicien Sydney Chapman propose un cycle simple expliquant l’équi-
libre de l’ozone stratosphérique à partir des composés oxygénés uniquement [Chapman,
1930]. La première étape de ce cycle est la photodissociation de l’oxygène moléculaire.
L’oxygène moléculaire absorbe le rayonnement ultraviolet entre 175 nm et 240 nm. Ce
rayonnement UV n’est diponible que dans la haute stratosphère (et au-dessus) :

O2 + hν −→ 2 O (λ < 242 nm) (R1)

Les deux réactions suivantes, utilisant comme réactifs les atomes d’oxygène formés,
sont en concurrence. La première est la réaction de formation de l’ozone et la deuxième
est une réaction de recombinaison de l’oxygène moléculaire :

{

O + O2 + M −→ O3 + M (R2)
O + O + M −→ O2 + M (R3)

où M est une molécule d’azote ou d’oxygène. La réaction de recombinaison R3 étant
très lente, c’est la réaction de formation de l’ozone R2 qui est prépondérante.
L’ozone peut être détruit selon la réaction suivante :

O + O3 −→ O2 + O2 (R4)
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L’ozone peut aussi être photodissocié pour donner O et O2. L’état énergétique des
produits formés dépend directement de la longueur d’onde du rayonnement incident :

O3 + hν −→ O2 (1∆g) + O (1D) (λ < 310 nm) (R5)
O3 + hν −→ O2

(

3Σ−

g

)

+ O(3P) (λ > 310 nm) (R6)

L’atome d’oxygène et la molécule de dioxygène formés sont dans leurs états fon-
damentaux (O(3P ) et O2

(

3Σ−

g

)

) pour la réaction R6 et dans un de leurs états excités
(O2 (1∆g) et O(1D)) pour R5. Ils reviennent très rapidement dans leur état fondamental
par collision avec les principales molécules de l’air. Dans le visible, l’ozone absorbe le
rayonnement compris entre 410 et 850 nm (bande de Chappuis). Les sections efficaces
correspondantes sont beaucoup plus faibles que celle de la bande de Hartley-Huggins de
telle sorte que la bande de Chappuis ne joue qu’un rôle mineur dans le cycle de Chapman.

Le cycle de Chapman connut un fort succès. Il permet d’expliquer pourquoi l’ozone
présente un maximum en rapport de mélange vers 15 - 20 km aux pôles (cf figure 2.6) et
vers 25 - 30 km à l’équateur. En effet, la production de l’ozone dépend de 2 paramètres
variant en sens inverse avec l’altitude : la concentration d’oxygène décrôıt avec l’altitude
et l’intensité du rayonnement solaire augmente avec l’altitude.
La production de l’ozone dépend fortement de l’intensité du rayonnement incident. C’est
pourquoi la zone de production de l’ozone se situe à l’équateur, la circulation de Brewer-
Dobson se chargeant ensuite de transporter cet ozone ainsi produit vers les régions de
hautes latitudes où il s’accumule (cf 2.2.2.1).
Dans les années 60, les expérimentateurs constatèrent que les concentrations d’ozone ob-
servées n’étaient pas en accord complet avec les résultats issus de la théorie de Chapman,
cette dernière surévaluant les valeurs observées. D’autres processus de destruction de
l’ozone ont alors été considérés.

2.2.3.3 Cycles catalytiques de destruction de l’ozone à l’échelle globale

La nécessité de faire intervenir d’autres processus de destruction de l’ozone a été
soulignée dans le paragraphe précédent. Ces réactions font intervenir des composants
mineurs de la stratosphère qui y joueront le rôle de catalyseur. Les cycles de destruction
les plus simples sont du type :

X + O3 −→ XO + O2 (R7)

XO + O −→ X + O2 (R8)

bilan : O3 + O −→ 2O2 (R9)

Où X est un radical qui peut être OH [Bates and Nicolet, 1950], NO [Crutzen, 1970], Cl
[Stolarski and Cicerone, 1974] ou Br [McElroy et al., 1986]. Ils sont très efficaces car les
radicaux X sont régénérés à la fin du cycle et peuvent donc en catalyser d’autres avant
d’être transformés en espèces moins ou non réactives. Ces cycles catalytiques de destruc-
tion de l’ozone ne peuvent pas expliquer à eux seuls la forte diminution de la concentration
en ozone observée au printemps dans la basse stratosphère des régions polaires. En effet,
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ils nécessitent l’intervention de l’atome d’oxygène or celui-ci n’est disponible en quantité
suffisante que dans le haute stratosphère. D’autres processus interviennent donc dans la
basse stratosphère.

2.2.3.4 L’ozone aux pôles

Les réactions mettant en jeu le chlore furent rapidement suspectées de jouer un rôle
essentiel dans le processus de destruction de l’ozone polaire. Le cycle suivant compte pour
70% dans la destruction d’ozone observée [Salawitch et al., 1993] :

2(Cl + O3) −→ 2(ClO + O2) (R10)

2ClO + M −→ Cl2O2 + M (R11)

Cl2O2 + hν −→ Cl + ClO2 (R12)

ClO2 + M −→ Cl + O2 + M (R13)

Bilan net : 2O3 −→ 3O2 (R14)

Les principales sources de composés chlorés dans l’atmosphère sont les CFC (d’ori-
gine anthropique uniquement, durée de vie de 40 à 150 ans), CCl4 (d’origines naturelle
et anthropique, durée de vie de 35 ans) et CH3Cl (d’origine naturelle, durée de vie de 1
an). Ces molécules dont les durées de vie sont grandes, sont chimiquement stables dans
la troposphère. De plus, elles ne sont pas solubles dans l’eau, ce qui leur évite le lessivage.
Elles ont donc la possibilité d’atteindre la stratosphère où elles seront photolysées par le
rayonnement solaire UV ou oxydées pour produire des atomes de chlore et des molécules
de monoxyde de chlore. Les atomes de chlore formés peuvent réagir avec l’ozone selon R7.
Ils peuvent aussi se combiner avec le méthane pour former le réservoir inactif HCl. ClO
réagit quant à lui avec NO2 pour former l’espèce réservoir ClONO2 :

RESERVOIR











ClO + NO2 −→ ClONO2 (R15)

Cl + CH4 −→ HCl + CH3 (R16)

Le cycle de destruction de l’ozone par les composés chlorés s’enclenche seulement
si les espèces chlorées réservoirs sont converties en espèces chlorées actives (Cl et ClO).
Pendant l’hiver, dans les régions polaires, cette activation est accélérée par l’intermédiaire
de réactions hétérogènes à la surface des nuages stratosphériques polaires (cf 2.1.2.3) :

HCl(s) + ClONO2(g)
PSC−−−→ Cl2(g) + HNO3(s) (R17)

ClONO2(g) + H2O(s)
PSC−−−→ HOCl(g) + HNO3(s) (R18)

HOCl(g) + HCl(s)
PSC−−−→ Cl2(g) + H2O (R19)
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Dès le retour du soleil, le dichlore formé par les réactions R17 et R19 est pho-
todissocié donnant les atomes de chlore actifs qui initieront la châıne de réactions de
destruction de l’ozone selon le cycle représenté par les réactions R10 à R13. L’arrêt de ce
cycle de destruction dépend de la quantité de dioxyde d’azote dans la stratosphère. En
effet, l’oxyde de chlore formé par R10 peut également réagir avec NO2 selon la réaction
R15 reconstituant ainsi le réservoir de chlore.

Le cycle des composés azotés est donc très important dans le cycle de destruction
de l’ozone. La source des différents oxydes d’azote dans la stratosphère est le protoxyde
d’azote (N2O). Stable dans la troposphère, cette espèce atteint la stratosphère où elle
se combine notamment avec un atome d’oxygène pour donner 2 molécules de monoxyde
d’azote (NO). Le monoxyde d’azote ainsi formé se combine avec l’ozone selon le modèle de
la réaction R7 pour générer le dioxyde d’azote. NO et NO2 constituent la famille des NOx.
Les espèces réservoirs des NOx sont notamment l’acide nitrique (HNO3) et le pentoxyde
d’azote (N2O5). Ils se forment principalement selon les réactions :

OH + NO2 + M −→ HNO3 + M (R20)

NO2 + O3 −→ NO3 + O2 (R21)

NO2 + NO3 + M −→ N2O5 + M (R22)

La journée, HNO3, NO3 et N2O5 sont rapidement photodissociés en NO2 dans toute la
stratosphère (limitant ainsi R22) ce qui explique que N2O5 soit essentiellement produit de
nuit réduisant par conséquent la quantité de NO2 nocturne (R22). Lors de la nuit polaire,
la quantité de NO2 est ainsi quasiment nulle (réaction R22) : c’est la dénoxyfication.
Le réservoir de N2O5 formé du fait de la dénoxyfication diminue au cours de la nuit
polaire par réactions hétérogènes sur les aérosols sulfatés (dans la basse stratosphère où
les aérosols sont en grand nombre) menant à la formation de HNO3 :

N2O5 + H2O
aérosol−−−−→ 2HNO3 (R23)

L’acide nitrique se retrouve ainsi en quantités importantes au niveau des PSC
(réactions R17, R18 et R23) s’étant formés autour des aérosols sulfatés. Au retour des
rayons du soleil la stratosphère polaire s’enrichit en NO2 par le biais de la photolyse de
HNO3. La présence de NO2 ralentit alors le processus de destruction de l’ozone par la
reformation des réservoirs de ClONO2 (R15).
Cependant, un autre processus favorise la présence en grande quantité du chlore actif et la
destruction de l’ozone : c’est la dénitrification. L’acide nitrique produit par les réactions
hétérogènes sur les aérosols est maintenu en phase condensée sur les PSC. Par effet de
gravité, les PSC sédimentent entrâınant avec eux l’acide nitrique. Dans les conditions de
stratosphère polaire dénitrifiée, il faut attendre la rupture du vortex et l’apport extérieur
d’air riche en NO2 pour désactiver le chlore.

Les régions de latitudes moyennes souffrent également d’un appauvrissement de la
couche d’ozone [Solomon, 1999]. Cette diminution est moins importante que celle observée
aux pôles car les processus de chimie hétérogène activant les réservoirs de chlore se font
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uniquement sur la surface des aérosols stratosphériques. En effet, les températures ne sont
pas habituellement suffisamment basses pour assurer la formation de PSC. Néanmoins,
Keckhut et al. [2007] ont observé par mesure LIDAR un PSC au-dessus de l’Europe
(Observatoire de Haute-Provence, OHP) en janvier 2006 alors que le vortex polaire se
trouvait au-dessus de ces régions. Une nette diminution de l’ozone s’en est suivi du fait de
l’activation des espèces chlorées par l’ensoleillement. Toutefois, cet événement est très ex-
ceptionnel : il s’agit de l’unique observation de PSC en 25 années de mesures systématiques
à l’OHP.
Selon certaines études, des mécanismes de chimie hétérogène à la surface des cristaux de
glace des cirrus pourraient expliquer les anomalies de concentration en ozone observées
aux latitudes moyennes [Reichardt et al., 1996]. Cette question est cependant encore fort
controversée aujourd’hui.

2.3 Le transfert du rayonnement électromagnétique

La stratosphère est le siège de processus chimiques, dynamiques mais aussi radiatifs.
Les interactions entre ces 3 types de processus ne sont pas encore entièrement comprises
aujourd’hui. La disponibilité du rayonnement électromagnétique gouverne les réactions
photochimiques et celles-ci influencent la répartition des constituants dans l’atmosphère.
Ces constituants interagissent avec le rayonnement électromagnétique affectant ainsi le
système climatique. Les interactions entre la matière et le rayonnement électromagnétique
servent en plus de support à la télédétection des espèces chimiques et des aérosols.
Cette section présente les grandes lignes de la théorie du transfert radiatif expliquant les
interactions entre les gaz, les particules et le rayonnement.

2.3.1 Quelques définitions essentielles

2.3.1.1 La luminance monochromatique

On considère un rayonnement électromagnétique transportant l’énergie dE se propa-
geant dans la direction ~s et traversant une surface dA. L’angle entre la normale à la surface
dA et le vecteur ~s est noté i. On note dS la surface élémentaire perpendiculaire à la direc-
tion de propagation du rayonnement. Le rayonnement est contenu dans un angle solide
dω centré sur ~s. La relation entre les surfaces dS et dA s’écrit simplement dS = dA cos (i)
(cf figure 2.7).

Si on se place dans un système de coordonnées sphériques (O,r,θ,φ), la luminance
monochromatique à la longueur d’onde λ, Lλ(θ, φ) reçue dans la direction ~s correspond à
la quantité d’énergie radiative traversant l’unité de surface par unité de temps, de longueur
d’onde et d’angle solide :

Lλ(θ, φ) =
dEλ

dS dt dλ dω
=

dEλ

dA cos (i) dt dλ dω
(2.11)

Elle s’exprime en W.m−2.sr−1. (µm)−1.
On peut également exprimer la luminance en terme de nombre d’onde ν. Elle s’exprime
alors en W.m−2.sr−1. (cm−1)

−1
:

Lνdν = Lλdλ =⇒ Lν = λ2.Lλ = ν−2.Lλ (2.12)
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Fig. 2.7 – Propagation de la lumière suivant une direction ~s (représentée par la flêche
noire) dans un angle solide dω traversant un élément de surface dA. La surface élémentaire
dS est perpendiculaire à ~s.

2.3.1.2 La densité de flux

La densité de flux (ou plus simplement le flux) radiatif F représente la quantité
d’énergie par unité de temps et de surface (W.m−2). La contribution de la luminance mo-
nochromatique Lλ (~s) au flux à travers dA est Lλ (~s) cos (i) dω, Le flux d’énergie radiative
à travers une surface unité et par unité de temps s’écrit donc :

dFλ =

∫

4π

Lλ(~s) cos i dω (2.13)

et par conséquent, la densité de flux s’écrit :

F =

∞
∫

0

∫

4π

Lλ(~s) cos i dω dλ (2.14)

2.3.2 L’équation de transfert

2.3.2.1 Cas général

On considère la luminance monochromatique à la longueur d’onde λ se propageant
dans l’angle solide dω autour de la direction ~s. On considère également un élément de
volume cylindrique axé sur le vecteur ~s de longueur dl et de surface à la base dS. On note
Lλ (l, ~s) la luminance à l’entrée du cylindre et Lλ (l + dl, ~s) celle à la sortie. A la sortie du
cylindre, la luminance a été modifiée par un ou plusieurs des 3 phénomènes suivants :

– Les photons issus de ~s ont soit été absorbés dans le milieu, soit ils ont été diffusés
dans une direction différente. Ce phénomène contribue donc à l’extinction du
rayonnement incident. Le terme correspondant s’écrit Lλ (l, ~s) + dLext

λ avec dLext
λ

négatif.
– Des photons peuvent avoir été émis à l’intérieur du cylindre (dLem

λ ).
– Des photons incidents dans l’élément de volume provenant d’une autre direction

(~si) peuvent être diffusés dans la direction ~s (dLdif
λ ).

A la sortie du cylindre, le bilan radiatif s’écrit donc :

Lλ (l + dl, ~s) = Lλ (l, ~s) + dLext
λ + dLem

λ + dLdif
λ (2.15)
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On définit la fonction source comme étant représentative des termes de gains dans
l’équation 2.15 :

Jλ(l, ~s) =
dLdif

λ

dl
+

dLem
λ

dl
(2.16)

L’équation 2.15 se réécrit alors :

dLλ(l, ~s) = Lλ(l + dl, ~s) − Lλ(l, ~s) = dLext
λ + Jλ(l, ~s)dl (2.17)

2.3.2.2 Extinction seule : loi de Beer-Lambert

Dans le cadre des mesures d’occultation solaire (cf section 3), les termes de gain
n’interviennent plus. En effet, l’émission dans le domaine solaire est négligeable. De plus,
l’angle de vue d’un instrument effectuant des mesures par occultation solaire étant souvent
très faible (inférieur à quelques minutes d’arc), le terme de gain par diffusion est aussi
négligé. Dans ces conditions, seule l’extinction du rayonnement intervient. Deux processus
contribuent à l’extinction du rayonnement, il s’agit de l’absorption et de la diffusion.
Ces deux processus étant linéaires et indépendants, on peut écrire :

dLext
λ = −Lλ(l, ~s) kext

λ dl (2.18)

où kext
λ = kabs

λ + kdif
λ . kext

λ est le coefficient d’extinction, kabs
λ le coefficient d’absorption

et kdif
λ le coefficient de diffusion exprimés en m−1. Ils sont proportionnels à la densité de

particules absorbantes (nabs) ou diffusantes (ndif ) par unité de volume :

kabs
λ = nabs σabs

λ (2.19)

kdif
λ = ndif σdif

λ (2.20)

σabs
λ et σdif

λ ont la dimension d’une surface, ce sont respectivement les sections effi-
caces d’absorption et de diffusion.

Si on suppose qu’il n’y a pas de processus d’apport de photons extérieurs, le terme
source de l’équation 2.17 devient nul et l’équation de transfert se simplifie et donne la loi
de Beer-Lambert :

dLλ(l, ~s) = −Lλ(l, ~s) kext
λ dl (2.21)

L’intégration sur un trajet [l0; l1] sur lequel kext
λ est constant avec l0 = 0 et l1 = x donne

alors :

Lλ(x,~s) = Lλ(0, ~s) exp
(

−kext
λ x

)

(2.22)

Cette expression constitue la loi exponentielle de Beer-Lambert. On définit alors l’épai-
sseur optique comme δλ :

δλ = kext
λ x (2.23)

La transmission monochromatique τλ s’écrit :

τλ =
Lλ(x,~s)

Lλ(0, ~s)
= e−δ

λ (2.24)

Les 2 processus de pertes par diffusion et par absorption sont en compétition. On
caractérise leur importance l’un par rapport à l’autre par la notion d’albédo de diffusion
simple :

ωλ =
kdif

λ

kext
λ

(2.25)

Si ωλ = 0 le milieu sera absorbant et si ωλ = 1, le milieu sera entièrement diffusant.
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2.3.3 La diffusion

On distingue différents types de diffusion selon la taille des cibles par rapport à la
longueur d’onde (λ) de la radiation incidente :

– taille << λ : c’est le domaine de la diffusion Rayleigh, elle concerne la diffusion
par les molécules (dimension de l’ordre de 10−10 nm) du rayonnement visible. La
dépendance spectrale de la diffusion Rayleigh est en λ−4. Ainsi, le rayonnement de
courte longueur est plus diffusé par les molécules que le rayonnement de grandes
longueurs d’onde.

– taille w λ : c’est le cas des aérosols dont le spectre de taille s’étend approxima-
tivement de 100 nm à 10 µm. Dans le cas d’aérosol sphérique, la diffusion est
décrite par la théorie de Mie [Mie, 1908, Van de Hulst, 1957].

– taille>> λ : la diffusion est ici expliquée par la théorie de l’optique géométrique.
Elle concerne les gouttes d’eau nuageuses de quelques microns ou les cristaux de
glace de quelques dizaines de microns. Cette dernière théorie ne sera pas présentée
ici.

2.3.3.1 La diffusion moléculaire

La diffusion moléculaire fut découverte par Lord Rayleigh en 1871. C’est une diffu-
sion élastique (l’onde diffusée a la même longueur d’onde que celle de l’onde incidente). Le
champ électromagnétique incident va déformer le nuage électronique des atomes si bien
que le barycentre des charges négatives va osciller autour du noyau créant ainsi un dipôle
oscillant qui va réémettre des photons à la même longueur d’onde.

Le coefficient de diffusion Rayleigh s’écrit :

kdiff
ray (λ) = N σdiff

ray (2.26)

avec σdiff
ray la section efficace de diffusion moléculaire et N la densité de particules. N est

défini selon la loi des gaz parfaits :

N =
NA

R

P

T
(2.27)

Avec :
– P la pression (en Pa),
– T la température (en K),
– NA le nombre d’Avogadro (NA = 6.022 1023 mol−1)
– R, la constante des gaz parfaits (R = 8.314 J.K−1.mol−1).

La section efficace de diffusion moléculaire se calcule ainsi [Lenoble, 1993] :

σdiff
ray (λ) =

24π3

λ4 N2
s

(

m2
s − 1

m2
s + 2

)2 (
6 + 3d

6 − 7d

)

(2.28)

avec :
– Ns le nombre de molécules par unité de volume dans les conditions standards de

pression et de température (Ps = 1013.25 hPa et Ts=288.15 K). Le calcul donne
Ns = 2.5474 1019 cm−3.
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– d le facteur de dépolarisation. Il présente une légère dépendance spectrale :

d = d0 +

(

107

λ

)2
(

d1 +

(

107

λ

)2

d2

)

(2.29)

avec λ en nm, d0 = 0.0271323, d1 = 3.07929.10−12 et d2 = 1.62964.10−21. Le
facteur de correction de la dépolarisation apparâıssant dans l’équation 2.28 défini
par :

Fk =
6 + 3d

6 − 7d
(2.30)

est également appelé facteur de King. Il varie de 1.0517 (385 nm) à 1.0469 (1545
nm) [Bodhaine et al., 1999].

– ms l’indice de réfraction de l’air dans les conditions standards. Plusieurs formu-
lations existent pour le calcul de cette indice ms :

1. Edlen [1966] :

ms = 1 +

(

8342.13 +
2406000

130 − λ−2
+

15997

38.9 − λ−2

)

.10−8 (2.31)

2. Bucholtz [1995] :

ms = 1 +

(

6432.8 +
2949810

146 − λ−2
+

25540

41 − λ−2

)

.10−8 (2.32)

3. Bodhaine et al. [1999] :

ms = 1 +

(

8060.77 +
2481070

132.274 − λ−2
+

17456.3

39.32957 − λ−2

)

.10−8 (2.33)

où la longueur d’onde est en µm. Nous verrons dans la section 4.1.2.2 que ces
différentes formulations ne conduisent qu’à de faibles différences. Le calcul de l’épaisseur
optique de diffusion montre une dépendance approximative en λ−4. Le rayonnement de
courte longueur d’onde est donc plus sensible à la diffusion par les molécules.

2.3.3.2 La diffusion des particules sphériques

La télédétection des aérosols est basée sur leurs propriétés optiques de diffusion
décrites par la théorie de Mie dans le cas de particules sphériques. Elle nécessite la connais-
sance de la composition des particules, de leur état physique et de leur distribution en
taille.

Particule unique Pour une particule sphérique unique, la théorie de Mie permet de
calculer la section efficace de diffusion σdif par le biais du calcul du facteur d’efficacité de
diffusion Qdif . Cette théorie décrit également l’absorption des aérosols et par conséquent
l’extinction. On a donc :

Qext = Qdif + Qabs (2.34)

et σext
p = σdif

p + σabs
p (2.35)
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La section efficace d’extinction pour une particule unique à une longueur d’onde λ est
donnée par :

σext
p (r, λ, m) = π r2 Qext (r, λ, m) (2.36)

où r est le rayon de la particule et m son indice complexe de réfraction (m = mr + i mi,
mr et mi étant respectivement la partie réelle et la partie imaginaire).
La théorie de Mie se base sur la théorie ondulatoire de la lumière. L’onde incidente y est
décomposée en harmoniques sphériques et l’étude des conditions de passage aux interfaces
entre la particule et son environnement déterminent les caractéristiques physiques de
l’onde diffusée. Il en découle, après calcul que nous ne détaillerons pas ici (pour plus de
détail se référer à Van de Hulst [1957]), les facteurs d’efficacité.

Population de particules Une population de particules de concentration totale N est
caractérisée par sa distribution en taille normalisée n(r) (cf section 2.1.2.4). A l’intérieur
d’un volume unité, les particules sont réparties aléatoirement et séparées par des distances
plusieurs fois supérieures aux longueurs d’onde visible. Il en résulte que les phases des
ondes diffusées par chacune des particules prises individuellement sont indépendantes les
unes des autres. On peut donc en conclure que la somme des contributions individuelles
correspond à l’intensité totale diffusée. On pondère alors le facteur d’efficacité pour un
rayon r par la distribution en taille n(r) et on intègre par rapport à r pour obtenir le
coefficient d’extinction à la longueur d’onde λ [Lenoble, 1993] :

kext = N
∫

∞

0

π r2 Qext (r, λ, m) n(r) dr (2.37)

Le coefficient de diffusion d’une population de particules est calculé de la même
façon :

kdif = N
∫

∞

0

π r2 Qdif (r, λ, m) n(r) dr (2.38)

2.3.4 L’absorption gazeuse

Cette section est consacrée à l’étude de l’absorption gazeuse. En effet, les codes
d’inversion utilisés dans cette thèse incluent des calculs d’épaisseurs optiques d’absorption
gazeuse, notamment celle du dioxyde de carbone dans le proche infrarouge (voir section
4.1.1.2).

2.3.4.1 Remarques préliminaires

L’absorption de rayonnement par une molécule correspond à une transition entre 2
niveaux d’énergie. L’énergie totale d’une molécule s’écrit sous la forme :

E = Ec + Ee + Er + Ev (2.39)

avec Ec l’énergie cinétique, Ee l’énergie électronique, Er l’énergie de rotation et Ev

l’énergie de vibration. L’énergie cinétique n’est pas quantifiée, les 3 autres le sont.

Chaque molécule présente donc un spectre de raies correspondant à différents ni-
veaux d’énergie. Lorsque la molécule est dans son niveau d’énergie le plus stable, on parle
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d’état fondamental. Une onde incidente de longueur d’onde λ entrant en interaction avec
une molécule est susceptible d’en modifier la configuration énergétique selon 2 processus :
l’émission stimulée et l’absorption. L’émission stimulée ne sera pas discutée dans cette
étude. L’absorption correspond à la transition vers un niveau d’énergie supérieur suivi de
la ré-émission de photons. Il existe certaines règles dites règles de sélection autorisant la
transition d’un niveau d’énergie à un autre.

– Les transitions entre 2 niveaux d’énergie non quantifiés, ionisation ou dissocia-
tion de la molécule, entrâınent un continuum d’absorption. De telles transitions
requièrent des énergies importantes correspondants à l’ultra-violet.

– Les transitions concernant les niveaux d’énergies électroniques quantifiés d’une
molécule nécessitent une grande énergie radiative. Elles sont principalement dues
aux rayonnements UV et visible.

– Les transitions de rotation et/ou de vibration requièrent moins d’énergie : le rayon-
nement infrarouge peut provoquer ce type de transition.

Dans l’atmosphère, les rayonnements solaire et tellurique sont absorbés par les différents
gaz mais aussi par les aérosols. L’absorption par les aérosols est décrite par la théorie
de Mie (cf 2.3.3.2). Le rayonnement solaire s’étend de l’ultra-violet jusqu’au proche infra-
rouge. Le rayonnement UV est fortement absorbé par l’ozone et l’oxygène jusqu’à 310 nm.
Entre 350 et 800 nm, le rayonnement visible est très peu absorbé par l’atmosphère. Seuls
certaines espèces y absorbent (O3, NO2 notamment). Les sections efficaces d’absorptions
moléculaires (cf équation 2.19) sont déterminées en laboratoire par les spectroscopistes
dans différentes conditions simulant ainsi les conditions réelles de température et de pres-
sion existant dans l’atmosphère. Elles sont nécessaires à la détermination précise des profils
verticaux des concentrations des différentes espèces gazeuses atmosphériques.
Dans la suite sont exposées des notions nécessaires pour la compréhension des modèles
utilisées dans différents codes de transfert radiatif.

2.3.4.2 Les raies d’absorption

Une raie d’absorption au nombre d’onde ν0 présente une certaine largeur spectrale.
Le coefficient d’absorption k(ν) d’une raie centrée en ν0 s’écrit ainsi :

k (ν) = S g (ν − ν0) (2.40)

où S est l’intensité de la raie et la fonction g est le facteur de forme de la raie. On définit
la demi-largeur à mi-hauteur α de la façon suivante :

k (ν0 ± α) =
1

2
k (ν0) (2.41)

Les raisons de l’élargissement des raies d’absorption sont multiples :
– Une largeur naturelle due au fait que les états excités ont une durée de vie limitée

et donc le niveau d’énergie présente une incertitude (principe d’Heisenberg) et
par conséquent le nombre d’onde de la transition a également une incertitude. On
démontre qu’un profil lorentzien représente cet élargissement de la raie.

– Un élargissement collisionnel : les niveaux d’énergie associés à une transition sont
modifiés par les collisions entre 2 molécules. Par conséquent, le nombre d’onde
de la transition ν0 varie. Là encore, le profil d’une raie élargie par collision est
lorentzien. Cette cause d’élargissement est prépondérant dans la troposphère.
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– L’élargissement Doppler : le nombre d’onde varie par effet Doppler du fait du
déplacement de la molécule absorbante suivant la direction de propagation du
rayonnement.

Quand les élargissements par collision et par effet Doppler agissent à part égales, la
forme de la raie est représentée par le produit de convolution d’un profil Doppler et d’un
profil de Lorentz, c’est le profil de Voigt. C’est le cas dans la haute atmosphère (au-dessus
de 20 km approximativement) alors que dans la basse atmosphère, la forme des raies est
mieux représentée par le profil de Lorentz. La figure 2.8 montre des profils lorentzien,
Doppler et Voigt.

Fig. 2.8 – Profils lorentzien, Doppler et de Voigt.

Définition de la largeur équivalente d’une raie :
D’un point de vue général, la transmission moyenne τ dans un intervalle de fréquence ∆ν
contenant plusieurs raies, le long d’un trajet ds s’écrit :

τ =
1

∆ν

∫

∆ν

[

exp

(

−
∑

i

∫

trajet

ki(ν, z) da

)]

dν (2.42)

où ki(ν, z) est le coefficient d’absorption de chaque raie dans l’intervalle de fréquence
et da est l’abondance de gaz absorbant (en cm.atm) le long du trajet ds. L’abondance d’un
gaz correspond à l’épaisseur qu’aurait une couche si on ramenait la colonne contenant ce
gaz à une pression égale à 1 atm et une température de 0̊ C.

Dans le cas d’une atmosphère où la température et la pression sont constantes, la
transmission moyenne τh dans un intervalle de fréquence ∆ν contenant plusieurs raies
s’écrit :

τh =
1

∆ν

∫

∆ν

[ exp (−a k (ν))] dν (2.43)

où k(ν) =
∑

j kj(ν) avec kj le coefficient d’absorption de la raie j. L’absorption moyenne
sur ce même trajet s’écrit alors :

Ah =
1

∆ν

∫

∆ν

[ 1 − exp (−a k (ν))] dν (2.44)
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Si on considère une seule raie centré en ν0, on définit la largeur équivalente W de la
raie comme :

W =

∫ +∞

0

(1 − exp (−a S g (ν − ν0))) dν (2.45)

La largeur équivalente correspond à une raie hypothétique de largeur W et de forme
rectangulaire qui absorberait la même quantité de rayonnement que la raie ’vraie’.

2.3.4.3 Modèles de bande pour un trajet homogène

Généralement, les bandes spectrales contiennent un grand nombre de raies. Pour un
trajet homogène (à température et pression constante) contenant a molécules absorbantes
dans la bande spectrale considérée, l’absorption moyenne Ah dans l’intervalle de fréquence
∆ν est calculée selon l’équation 2.44.

Si on considère que les raies ne se recouvrent pas dans l’intervalle de fréquence
∆ν (c’est à dire si l’espacement des raies est grand par rapport à leur largeur) alors
l’absorption moyenne peut s’écrire :

A =
1

∆ν

∑

j

∫

∆νj

[ 1 − exp (−a kj (ν))] dν (2.46)

A =
∑

j

Wj

∆ν
=

W

δ
(2.47)

où W correspond à la largeur équivalente moyenne et δ l’espacement moyen des raies dans
l’intervalle ∆ν (contenant N raies) :

W =

∑

j Wj

N
δ =

∆ν

N
(2.48)

La transmission moyenne s’écrit alors :

τh = 1 − W

δ
(2.49)

Dans la grande majorité des cas, les raies se recouvrent. Deux modèles différents per-
mettent de prendre en considération ce recouvrement des raies :

1. Le modèle en bande régulière
Les raies d’absorption sont considérées identiques (même forme et même intensité),
équidistantes (intervalle δ) et en nombre illimité dans la bande [Elsasser, 1938]. Ce
modèle peut s’appliquer dans le cas où on peut discerner dans le spectre d’absorption
certaines régularités et décomposer ainsi le problème en plusieurs systèmes réguliers.

2. Le modèle statistique.
On suppose dans un premier temps N raies séparées d’une distance moyenne δ
réparties aléatoirement dans l’intervalle ∆ν (∆ν = N δ). On calcule la transmis-
sion moyenne de ces N raies puis on en étudie la limite quand N tend vers l’infini
[Goody, 1952]. Le coefficient d’absorption de chaque raie dont on suppose les formes
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identiques s’écrit kj (ν − νj) = Sj g (ν − νj). Il vient, tous calculs faits, pour l’ex-
pression de la transmission moyenne :

τh = exp

(

− W

δ

)

(2.50)

avec W , la largeur équivalente moyenne qui s’écrit :

W =

∫ +∞

0

W (S ′)P (S ′)dS ′ (2.51)

où W(S’) est la largeur équivalente de la raie d’intensité S’ et P(S’)dS’ est la
probabilité qu’une raie ait une intensité comprise entre S’ et S’ + dS’. Plusieurs
formes mathématiques ont été proposées pour P permettant le calcul de la largeur
équivalente moyenne.

2.3.4.4 Modèles de bande pour un trajet inhomogène

Un trajet atmosphérique réel est évidemment inhomogène. Le coefficient d’absorp-
tion et la concentration en gaz absorbant varie en fonction de la pression et de la tempé-
rature le long du trajet. La transmission moyenne τinh dans une bande ∆ν sur un trajet
inhomogène ∆z se calcule selon l’équation 2.42. Le calcul consiste à trouver un trajet
homogène équivalent (à la pression Peq, la température Teq et contenant aeq molécules
absorbantes) qui absorberait de la même façon que le trajet réel inhomogène. Différentes
approximations ont été proposées pour mener ce calcul :

L’approximation de Curtis-Godson [Curtis, 1952, Godson, 1955] :
On fixe la température équivalente en la choisissant dans la gamme de température ob-
servée habituellement dans le cadre de l’étude effectuée et on calcule l’abondance et la
pression équivalente selon :

aeq =

∫

trajet

∑

i Si(T )
∑

i Si(Teq)
da (2.52)

Peq =

∫

trajet

Ψ(T )
Ψ(Teq)

Pda

aeq

(2.53)

avec Ψ(T ) =
(

∑

i

√

Si(T ) αi(T )
)2

et αi la demi-largeur à mi-hauteur de la raie i. Si on

néglige les variations des Si et des αi avec la température, il vient :

aeq =

∫

trajet

da = a (2.54)

et

Peq =

∫

trajet
Pda

aeq

(2.55)

Cette approximation est celle utilisée pour mener à bien le calcul des transmissions at-
mosphériques dans le modèle MODTRAN (versions 1 à 4) (MODerate resolution TRANs-
mittance) [Anderson et al., 1995].
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La méthode EGA (Emissivity Growth Approximation) :
Cette méthode a été mise en place par Weinreb and Neuendorffer [1973] puis reformulée
pour les calculs d’émissivité par Gordley and Russell III [1981]. Cette méthode nécessite
préalablement le calcul de tables d’absorptions sur des chemins optiques homogènes, fonc-
tions de la température T, de la pression P et de l’abondance en gaz absorbant a. Cette
table couvre l’ensemble des conditions atmosphériques possibles. Considérons par exemple
une ligne de visée traversant 2 couches homogènes (T1, P1, a1) et (T2, P2, a2). La trans-
mission totale τ12 se calcule ainsi :

τ12 = (1 − A12) = [1 − A(T1, P1, a1)] ∗ [1 − A(T2, P2, a2)] (2.56)

où A12 est l’absorption totale le long de la ligne de visée. La méthode EGA cherche à
déterminer à l’aide de la table précalculée une pseudo-concentration en gaz absorbant a∗2
telle que :

τ12 = (1 − A12) = [1 − A(T2, P2, a
∗

2 + a2)] (2.57)

Ainsi, de proche en proche, le trajet est ”homogénéisé”. Cette méthode est celle utilisée
par le LaRC (LAngley Research Center) pour estimer la contribution de l’absorption du
CO2 dans le canal à 1545 nm de SAGE III (voir section 4.1.1.2).

2.3.4.5 Les fonctions k-corrélées

La méthode des fonctions k-corrélées a été développée par Lacis and Oinas [1991].
Elle est notamment implémentée dans le modèle MODTRAN version 5 utilisé par l’al-
gorithme d’inversion des transmissions de SAGE III développé au LOA. Cette méthode
est basée sur la transformation d’intégrale sur la fréquence en intégrale sur les coefficients
d’absorption k. Si on suppose ces coefficients d’absorption indépendants des variations de
température et de pression le long d’un trajet atmosphérique, si on nomme f(k) la fonction
de distribution de k sur l’intervalle ∆ν et kmin (=0) et kmax (=∞) les valeurs minimum
et maximum de k, alors la transmission spectrale peut s’écrire :

τ (ν, a) =

∫

∆ν

exp (−kν a)
dν

∆ν
=

∫

∞

0

exp (−k a) f(k)dk (2.58)

La transmission moyenne s’exprime ainsi comme étant la transformée de Laplace de la
fonction de distribution f. Cette fonction peut être déterminée en utilisant le spectre du
coefficient d’absorption issu d’un modèle raie par raie. L’intervalle ∆ν est découpé en M
intervalle à l’intérieur desquels le coefficient d’absorption k varie de façon monotone entre
ki et ki + dki. La fonction f peut ainsi s’écrire :

f(k) =
M
∑

i=1

∣

∣

∣

∣

dνi

dk

∣

∣

∣

∣

W (ki, ki + dki) (2.59)

où la fonction W vaut 0 quel que soit k sauf si k est compris entre ki et ki + dki auquel
cas, W prend la valeur 1. Nous définissons ensuite la fonction de distribution cumulée g
par l’expression suivante :

g(k) =

∫ k

0

f(k)dk (2.60)
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Par définition, la fonction g, définie sur [0, 1], est monotone et croissante par rapport à k,
donc la fonction inverse k(g) est aussi monotone et croissante par rapport à g. L’intégration
en k peut être ainsi transformé en intégration sur g et, par quadrature de Gauss sur N
points, en une somme finie :

τ (ν, a) =

∫ 1

0

exp (−k(g)a) dg '
N
∑

j=1

exp (−k(gj)a) ∆gj (2.61)

Seuls quelques points (N pas trop grand) suffisent pour obtenir un haut degré de
précision dans le calcul de la transmission [Lacis and Oinas, 1991].
Cette méthode s’applique également dans le cas d’une atmosphère inhomogène. Il faut
alors discuter de l’équivalence entre les deux équations suivantes :

τ (ν, a) =

∫

∆ν

exp

(

−
∫

trajet

kνda

)

dν

∆ν
'
∫ 1

0

exp

(

−
∫

trajet

k(g)da

)

dg (2.62)

La méthode qui suppose cette équivalence vérifiée est la méthode dite CKD (Correlated
K-Distribution) [Lacis and Oinas, 1991]. L’équivalence est vérifiée si on considère une raie
unique dans l’intervalle ∆ν ou si on considère des raies périodiquement espacées dans
cet intervalle ou dans l’approximation des raies faibles ou fortes (en intensité). L’inho-
mogénéité de l’atmosphère est prise en compte en supposant une corrélation simple entre
les distributions des coefficients d’absorption à différentes températures et pressions de
telle sorte que la transmission peut s’écrire :

τ (ν, a) =

∫ 1

0

exp

[

−
∑

i

ki(g)∆ai

]

dg (2.63)

Lacis and Oinas [1991] ont montré que les résultats de la méthode CKD différent
seulement de 1% par rapport aux résultats obtenus en calculant la transmission à l’aide
d’un modèle raie par raie.

Dans le domaine visible et proche infrarouge, les principaux absorbants utilisés dans
les algorithmes d’inversion de SAGE III (cf 4.1) sont l’ozone, le dioxyde d’azote et le
dioxyde de carbone. La vapeur d’eau absorbe également dans cette gamme de longueur
d’onde (elle n’est pas utilisée dans les algorithmes d’inversion de SAGE III). Le calcul
de la transmissions du CO2 nécessite l’utilisation de l’un des modèles décrits ci-dessous.
Les sections efficaces d’absorption sont également requises. Nous détaillons dans les para-
graphes suivants celles nécessaires à l’inversion des transmissions de l’instrument SAGE
III.

2.3.4.6 L’ozone

La principale bande d’absorption de l’ozone se situe dans l’ultra-violet, entre 240 et
340 nm avec un maximum situé à 250 nm : c’est la bande de Hartley-Huggins. L’ozone ab-
sorbe également dans le domaine visible, entre 410 et 750 nm, c’est la bande de Chappuis.
Elle présente un maximum autour de 600 nm. Notons qu’il existe également une bande
d’absorption de l’ozone autour de 800 nm mais son amplitude est relativement faible :
c’est la bande de Wulf. Cette dernière est, pour l’heure, mal connue. L’ozone absorbe
également dans l’infrarouge.

Plusieurs jeux de sections efficaces sont disponibles :
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– celles de Burrows et al. [1999] couvrant un domaine spectral allant de 231 à 794
nm. Les sections efficaces ont été déterminées avec le spectromètre GOME (Global
Ozone Monitoring Experiment) à différentes températures,

– celles de Voigt et al. [2001], déterminées entre 230 et 850 nm.
– celles de Bogumil et al. [2003] utilisant le spectromètre SCIAMACHY (SCan-

ning Imaging Absorption spectroMeter for Atmospheric CHartographY). Elles
couvrent les longueurs d’onde allant de 230 nm à 1070 nm.

Le tableau 2.4 ci-dessous résume ces différentes banques de données spectrosco-
piques.

Jeux de données Longueur
d’onde (nm)

pas (nm) Température (K)

Burrows et al. [1999] 231 - 794 0.2 à 0.4 202, 221, 241, 273 et 293
Voigt et al. [2001] 238 - 850 0.027 à 0.36 203, 223, 246, 280 et 293

Bogumil et al. [2003] 230 - 1070 0.2 à 1.4 203, 223, 243, 273 et 293

Tab. 2.4 – Caractéristiques des différents jeux de sections efficaces de l’ozone.

La figure 2.9 présentent les sections efficaces issues de ces 3 banques de données
dans les bandes de Hartley-Huggins (à gauche) et de Chappuis (à droite). Entre 240 et
310 nm (dans la bande de Hartley), les 3 jeux de sections efficaces sont semblables. Les
sections efficaces de Burrows présentent d’importantes différences avec les deux autres vers
370 nm où elles sont fortement sous-estimées par rapport aux deux autres. Cependant,
l’absorption de l’ozone à ces longueurs d’onde étant très faible, les sections efficaces sont
difficiles à mesurer. Des différences apparaissent également au-delà de 700 nm, Burrows
surestimant les deux autres jeux de sections efficaces.
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Fig. 2.9 – Sections efficaces de l’ozone dans les bandes de Hartley-Huggins (à gauche) et
de Chappuis (à droite) d’après 3 banques de données différentes (voir texte) autour de
200 K.

Dans la bande de Hartley-Huggins, les sections efficaces de Bogumil et de Voigt
présentent certaines différences. La figure 2.10 (à gauche) montre les différences relatives
entre ces deux banques de données. Entre 240 et 310 nm, les différences relatives sont
comprises entre -10 et 10%. Elles atteignent quasiment 20% autour de 340 nm. Entre
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la bande de Hartley-Huggins et le début de celle de Chappuis (de 340 à 450 nm), les
différences deviennent importantes du fait de la très faible absorption de l’ozone à ces
longueurs d’onde. Entre 450 et 750 nm (bande de Chappuis), les différences entre les 2
jeux de données sont très faibles.
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Fig. 2.10 – A gauche : différences relatives entre les sections efficaces de l’ozone des
banques de données de Voigt et de Bogumil à 200 K. Les différences relatives sont ex-
primées par 200 ∗ (Bogumil - Voigt) / (Bogumil + Voigt). A droite : rapport des spectres
d’absorption de l’ozone à 203, 223, 243 et 273 K à celui à 293 K mesurés par Bogumil
et al. [2003].

La section efficace de l’ozone présente une dépendance avec la température. La
figure 2.10 (à droite) montre les rapports entre les sections efficaces de Bogumil calculées
à différentes températures (203, 223, 243 et 273 K) par rapport à celles calculées à 293
K. Il s’avère que dans la bande de Chappuis, les sections efficaces ne dépendent que très
peu de la température (-1 à 1 %). A l’opposé, la dépendance en température est beaucoup
plus importante dans la bande de Hartley-Huggins. Vers 370 nm, les différences avec les
sections mesurées à 293 K atteignent presque 85%.

2.3.4.7 Le dioxyde d’azote

Le dioxyde d’azote présente une forte absorption entre 290 et 600 nm avec un maxi-
mum autour de 400 nm. La principale difficulté dans la mesure du spectre d’absorption du
NO2 réside dans le fait que celui-ci se transforme en N2O4 par la réaction 2NO2 −→ N2O4.
Pour les longueurs d’onde inférieures à 400 nm, l’absorption de N2O4 se combine ainsi à
celle de NO2 rendant la mesure du spectre de NO2 plus difficile. Il faut alors déterminer
le rapport de mélange de ces 2 espèces dans l’enceinte. Hurtmans et al. [1993] et Van-
daele et al. [1998] estiment la précision des sections efficaces de N2O4 de 2 à 25 % . Les
expérimentateurs utilisent donc de faibles pressions afin de limiter la formation de N2O4.

Nous disposons de 3 jeux de données différents. Ils sont détaillés dans le tableau 2.5.
La figure 2.11 présente ces trois jeux de sections efficaces entre 300 et 600 nm à 240 K.
Les rapports entre chacune des sections efficaces à la moyenne des 3 sont présentés sur la
figure 2.12 (à gauche). Les différences sont relativement faibles : elles atteignent seulement
5 - 6 % à 420 nm. Ces différences peuvent s’expliquer par les différences de protocoles
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Jeux de données Longueur
d’onde (nm)

pas (nm) Température (K)

Harder et al. [1997] 345 - 550 0.05 217, 230, 238 et 293
Burrows et al. [1998] 230 - 794 0.1 221, 241, 273 et 293
Bogumil et al. [2003] 230 - 930 0.1 à 0.2 203, 223, 243, 273 et 293

Tab. 2.5 – Caractéristiques des différents jeux de sections efficaces du dioxyde d’azote.

expérimentaux mises en place par les 3 équipes, par les méthodes de recalage en longueur
d’onde utilisées.
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Fig. 2.11 – Sections efficaces du dioxyde d’azote d’après 3 banques de données différentes
(cf 2.5) autour de 240 K.

Le spectre d’absorption du dioxyde d’azote présente une forte dépendance en tempé-
rature. La figure 2.12 (à droite) présente les rapports entre les sections efficaces de Bogumil
mesurées à 203, 223, 243 et 273 K par rapport à celles mesurées à 293 K. Aux plus courtes
longueurs d’onde, les différences sont très fortes : elles atteignent 50 % pour 273 K, et
plus de 100 % à 203 et 243 K.
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droite : rapport des spectres d’absorption du dioxyde d’azote à 203, 223, 243 et 273 K à
celui à 293K mesurés par Bogumil et al. [2003].

2.3.4.8 Le dioxyde de carbone

Le dioxyde de carbone absorbe le rayonnement électromagnétique sur de larges
gammes de longueur d’onde. La figure 2.13 présente le spectre d’absorption du dioxyde
de carbone de 0 à 25 µm. Il s’agit ici d’un spectre de raies regroupé en différentes bandes.
Il est issue de la banque de données spectroscopiques HITRAN 2004 (HIgh resolution
TRANsmission molecular absorption database) [Rothman et al., 2005]. Les bandes d’ab-
sorption les plus intenses sont centrées sur 4 µm et 15 µm.

Fig. 2.13 – Spectre des raies d’absorption de CO2 de 0 à 25 µm. L’axe des ordonnées
correspond à l’intensité des raies (en cm−1/(cm2.molécule) soit en cm/molécule). D’après
Rothman et al., 2005.

En télédétection, l’absorption du CO2 doit souvent être considérée. Comme nous le
verrons dans les chapitres suivants, la restitution du coefficient d’extinction des aérosols
à 1540 nm ne peut se faire qu’en tenant compte de l’absorption du dioxyde de carbone
à cette longueur d’onde. La figure 2.14 montre la structure complexe du spectre d’ab-
sorption de CO2 entre 1520 nm et 1550 nm. Comme le souligne Miller and Brown [2004],
la détermination du spectre d’absorption du CO2 à 1540 nm est rendue ardue par la
présence de l’absorption de C2H2 à ces mêmes longueurs d’onde. Il en résulte une erreur
de positionnement de ces raies de l’ordre de 2.1.10−4 cm−1 (soit 4.7.10−4 nm).
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Fig. 2.14 – Identique à la figure 2.13 mais de 1.52 à 1.55 µm. D’après Rothman et al.,
2005.

2.3.4.9 La vapeur d’eau

L’absorption de la vapeur d’eau dans les domaines visibles et proche infrarouge
n’est pas prise en compte dans les algorithmes d’inversion de SAGE III du fait de la
très faible teneur en vapeur d’eau de la stratosphère. Le spectre de la vapeur d’eau est
constitué de raies et d’un continuum. L’origine de ce continuum généralement avancée est
le recouvrement des ailes de raies lointaines.
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Chapitre 3

Les expériences satellitaires
d’occultation solaire

Les chapitres précédents ont souligné l’importance des aérosols stratosphériques
sur l’équilibre radiatif et chimique de la stratosphère. D’un point de vue radiatif, ils
génèrent un forçage radiatif négatif surtout en période de fort volcanisme. Les aérosols
stratosphériques interviennent dans le cycle de destruction de l’ozone : ils servent de sup-
ports pour les réactions hétérogènes d’activation des espèces chlorées et bromées dans les
régions de latitudes moyennes et polaires et de noyaux de condensation pour la formation
des PSC, siège de ces mêmes réactions hétérogènes d’activation dans les régions polaires.
La chimie des espèces azotées dans la stratosphère est également très importante. En ef-
fet, elle fait partie intégrante du cycle de destruction de l’ozone polaire par le biais des
phénomènes d’activation des espèces chlorées, de dénoxyfication et de dénitrification (cf
section 2.2.3.4).
La surveillance globale de la stratosphère est alors une nécessité. Avant l’avénement des
instruments satellites, l’étude de la stratosphère se faisait notamment à l’aide de ballons
stratosphériques et d’instruments au sol. Les mesures n’étaient alors que ponctuelles et ne
pouvaient donc assurer cette surveillance globale. Dès le début des années 70, les progrès
scientifiques et techniques dans le domaine de l’ingénieurie spatiale permirent aux scienti-
fiques d’installer à bord de plateformes satellites des instruments capables d’assurer cette
surveillance globale en terme de couverture spatiale et temporelle. Les instruments sous
ballons, ceux aéroportés ou ceux au sol restent toutefois nécessaires pour la validation
des mesures satellites et des modèles et pour des études des processus d’échelles fines.
De plus, les instruments sous ballons ont une résolution verticale très supérieure à celles
des instruments satellites et sont plus précis dans la haute troposphère et la basse stra-
tosphère.
Ce chapitre résume les grandes lignes d’une des méthodes satellitaires utilisée pour la
télédétection des espèces stratosphériques : l’occultation solaire. Il fait également l’inven-
taire des instruments utilisant cette technique.

3.1 La méthode d’occultation solaire

Plusieurs stratégies de télédétection satellitaires furent mises en place par les scien-
tifiques. La figure 3.1 présente les différents modes de visée de l’atmosphère envisageables.
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Ils sont regroupés en 2 familles : les visées au nadir (dirigée directement vers la surface de
la Terre) et les visées au limbe (visant la couronne atmosphérique). On distingue les ins-
truments actifs (radar ou lidar) des instruments passifs (spectroradiomètre par exemple).
Les instruments passifs nécessitent une source de rayonnement extérieur. Les visées nadir
permettent d’accéder au contenu intégré de diverses espèces mais ne permettent pas la
restitution de profils verticaux avec une bonne résolution. Ils sont cependant bien adaptés
aux études de la troposphère. Les satellites visant au limbe peuvent eux fournir ces profils
avec une meilleure résolution verticale.

Fig. 3.1 – Stratégies d’observations satellitaires de l’atmosphère.

Les mesures au limbe sont des mesures passives. On distingue alors les satellites
utilisant comme source de rayonnement, le soleil, la lune ou une étoile autre que le soleil
(occultations solaire, lunaire ou stellaire) et de ceux utilisant le rayonnement diffusé par
l’atmosphère (mesure au limbe). Nous ne détaillerons ici que la méthode d’occultation
solaire. Les méthodes d’occultations lunaire et stellaire adoptent cependant le même type
de géométrie.
La figure 3.2 montre la géométrie de l’occultation solaire. A chaque orbite, l’instrument
acquiert deux séries de mesures, l’une correspondant à un coucher et l’autre à un lever de
soleil. Hors de l’atmosphère, l’instrument mesure un éclairement de référence non atténué
par l’atmosphère. L’instrument balaie ensuite les différentes couches atmosphériques du
sommet de l’atmosphère à la surface terrestre pour un coucher et dans l’autre sens pour un
lever. L’éclairement mesuré est atténué par les différentes composantes de l’atmosphère :
par diffusions moléculaires et/ou par les aérosols et/ou par absorptions gazeuses. Le rap-
port entre les éclairements atténués par l’atmosphère et l’éclairement mesuré hors at-
mosphère fournit la transmission de l’atmosphère. La mesure effectuée hors atmosphère
permet donc aux instruments d’occultation de s’auto-calibrer à chaque série de mesure.
Ce spectre solaire hors atmosphère permet également un étalonnage en longueur d’onde
graçe aux raies de Fraunhofer. Une mesure d’occultation est repérée verticalement par
l’altitude tangente (notée hauteur tangente sur la figure 3.1 et Zt sur la figure 3.2). Pour
chaque ligne de visée, l’altitude tangente est définie comme étant la plus petite distance
séparant la ligne de visée de la surface terrestre. Le point subtangent fournit alors la
latitude et la longitude de la mesure.
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Fig. 3.2 – Géométrie d’observation des instruments à occultation solaire.

L’instrument acquiert donc 2 séries de mesures par orbite, une dans l’hémisphère
nord et l’autre dans l’hémisphère sud. La couverture spatiale est donc limitée et dépend
des paramètres orbitaux du satellite. D’un point de vue temporel, le nombre de mesures
effectuées par jour dépend également des paramètres orbitaux : l’instrument SAGE III
effectue en moyenne 30 occultations par jour.
La méthode d’occultation solaire est particulièrement pertinente aux hautes altitudes (au-
dessus de la troposphère). En effet, les algorithmes d’inversion utilisés pour déterminer les
profils verticaux requièrent tous l’hypothèse d’homogénéité sphérique. Si cette hypothèse
parâıt valable dans la stratosphère, elle est peu vérifiée dans la troposphère à cause de la
présence d’éventuels nuages le long de la ligne de visée et d’importantes inhomogénéités
des concentrations des espèces troposphériques. Ainsi, l’altitude tangente la plus petite
d’une mesure correspond au sommet d’un nuage.
Les avantages de cette méthode sont :

– Une bonne résolution verticale (de 0.5 à quelques kilomètres),
– Un rapport signal sur bruit élevé,
– Une auto-calibration à chaque mesure,
– Le long chemin optique et le rapport signal sur bruit élevé permet les mesures de

gaz ténus.

et les inconvénients :

– Faible fréquence des mesures,
– Méthode valable dans la troposphère en l’absence de nuage.

3.2 Les instruments d’occultation solaire

3.2.1 Les instruments SAGE

En 1975, la NASA lança son premier instrument utilisant l’occultation solaire à
bord de la mission Apollo : SAM (Stratospheric Aerosol Measurement). Il n’effectua que
2 orbites avant de retourner sur Terre. Il s’agissait d’un photomètre solaire fonctionnant
à une seule longueur d’onde (830 nm) et de dimension très petite (il tenait dans la main !)
[Pepin and McCormick, 1976]. Cette expérience démontra la faisabilité de la méthode
d’occultation solaire et engendra une série d’autres expériences de plus grande ampleur
(SAM II et SAGE).
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En 1978, la NASA envoya son premier instrument d’occultation solaire sur une plateforme
satellite : SAM II. C’est un instrument opérant dans un seul canal spectral centré sur 1000
nm. Dans ce canal, seules l’extinction des aérosols et la diffusion moléculaire atténuent le
rayonnement. Il fut opérationnel jusque 1984 [McCormick et al., 1979].
Le premier instrument SAGE a été placé en orbite en 1979 et resta opérationnel pen-
dant 33 mois. Cet instrument effectuait ses mesures à 4 longueurs d’onde (385, 450, 600
et 1000 nm). Il permettait également de déterminer les profils verticaux en ozone et en
dioxyde d’azote [McCormick et al., 1979]. Sa couverture spatiale fut conçue de manière à
compléter la couverture spatiale de SAM II.
SAGE II fut lançé à bord de la plateforme ERBS (Earth Radiation Budget Satellite) en
1984. C’est une version améliorée de SAGE avec 3 canaux supplémentaires à 448, 525 et
940 nm. Ce dernier canal permet à SAGE II de déterminer le contenu en vapeur d’eau
stratosphérique [Mauldin, 1985]. Les profils verticaux de concentration en ozone, dioxyde
d’azote ainsi que les profils verticaux du coefficient d’extinction des aérosols à 386, 452,
525 et 1020 nm sont également déduits des mesures de SAGE II. SAGE II utilise un mi-
roir pour scanner le soleil verticalement par rapport à l’horizon terrestre. L’angle de vue
instantané de SAGE II (IFOV - Instantaneous Field Of View) est de 0.5 minute d’arc (le
soleil est vu sous un angle plusieurs fois supérieur : 32 minutes d’arc) cela correspond à
une résolution verticale de l’ordre de 0.5 km. Les paramètres orbitaux de la plateforme
ERBS (inclinaison de 55̊ ) permettent une couverture spatiale allant de 72̊ sud à 72̊ nord.
Ainsi, SAGE II observe des couchers ou des levers de soleil dans les 2 hémiphères. La
mission SAGE II prit fin en août 2005.

Le tableau 3.1 résume les différentes caractéristiques des instruments de la série
SAGE.

Instrument SAM II SAGE SAGE II SAGE III

Plateforme Nimbus 7 AEM-2 ERBS Meteor 3M

altitude (km) 955 600 610 1020
inclinaison 99.3̊ 55̊ 57̊ 99.53̊

couverture
géographique

64 - 80̊ N
64 - 80̊ S

79̊ N - 79̊ S 80̊ N - 80̊ S
50 - 80̊ N
30 - 50̊ S

couverture
temporelle

1978 -
1984

1979 -
1981

1984 -
2005

2001 -
2005

canaux (nm) 1000
385, 450,
600, 1000

386, 448,
452, 525,
600, 940,

1020

289, 384,
441, 520,
591, 675,
755, 869,

1021, 1545

Tab. 3.1 – Instrument d’occultation solaire SAM II et SAGE.

Le spectroradiomètre SAGE III est le dernier des instruments de la série SAGE.
Il bénéficie ainsi de l’expérience acquise au cours des missions précédentes. L’instrument
SAGE III fut mis en orbite sur la plateforme russe Meteor-3M le 10 décembre 2001.
L’orbite de Meteor-3M est héliosynchrone, inclinée de 99.53̊ avec un nœud ascendant à
9h (heure locale). L’altitude de l’orbite est de 1020 km. Cette configuration permet à
SAGE III de couvrir des zones allant de 50 à 80̊ dans l’hémisphère nord et de 30 à 50̊
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dans l’hémisphère sud (cf figure 3.3). Vu de la plateforme, SAGE III observe un coucher
de soleil dans l’hémisphère nord et un lever au sud. Cependant, les mesures effectuées au
nord ou au sud peuvent correspondre localement à un lever ou un coucher de soleil.
Comme son prédécesseur, SAGE III scanne le soleil dans la direction perpendiculaire à
l’horizon terrestre. La couverture spectrale a été élargie par rapport à ses prédécesseurs,
elle s’étend de 285 à 1040 nm avec en plus, une photodiode infrarouge centrée à 1545 nm.

Fig. 3.3 – Couverture géographique annuelle de SAGE III en modes d’occultations solaire
et lunaire. Le trait rouge correspond au coucher de soleil, le bleu au lever de soleil, les
points verts au coucher de lune et les points violets au lever de lune. D’après Trepte et al.
[2001].

Autre évolution de cet instrument : SAGE III effectue également des mesures d’oc-
cultation lunaire et au limbe. La couverture spatiale de SAGE III est donc élargie. Le mode
luniare permet d’effectuer des mesures d’espèces gazeuses essentiellement nocturnes : le
trioxyde d’azote (NO3) et OClO. Pour plus de détails sur le mode d’occultation lunaire,
se référer à Rind and McCormick [2002] et pour le mode de visée au limbe à Rault [2005].
L’instrument SAGE III est constitué de 3 systèmes [Rind and McCormick, 2002] :

– Le système de visée consiste en un miroir pivotable permettant de scanner le soleil
verticalement. Il est accompagné d’un filtre neutre qui sert d’atténuateur en mode
d’occultation solaire (facteur d’atténuation de l’ordre de 100). Ce filtre est mobile
de sorte à pouvoir être enlevé pour le mode d’occultation lunaire.

– Le télescope. Il est de type Cassegrain - Dall - Kirkham. L’IFOV de SAGE III est
de 0.5 minute d’arc (résolution verticale de l’ordre de 0.5 km).

– Le système de détection. Il est constitué d’une barrette de CCD (Charged Couple
Device) et d’une photodiode infrarouge InGaAs. La barrette de CCD comprend
10 ∗ 809 pixels couvrant un domaine spectral allant de 280 à 1024 nm avec une
résolution spectrale de 1 à 2 nm. Les 809 éléments de la barrette fournissent l’in-
formation spectrale. Les 10 pixels, alignés horizontalement sont considérés comme
un seul grand pixel. En pratique, l’intégralité des 10 pixels est utilisée en mode
lunaire et seulement 3 pixels en mode solaire. Dans la direction verticale de la
barrette, les pixels sont regroupés par domaine spectral. Ce regroupement de
pixels constitue un canal qui peut être lui même constitué de sous-canaux (voir
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tableau 3.2). Cette configuration permet de discriminer efficacement les espèces
moléculaires.

En mode solaire, l’ozone mésosphérique (au-dessus de 50 km) sera déduit des mesures
dans le canal [281 - 296 nm] constitué de 3 sous-canaux, l’ozone stratosphérique sera déduit
des mesures dans la bande [560 - 622 nm] constituée de 10 sous-canaux, le dioxyde d’azote
dans la bande [432 - 450 nm] constituée de 19 sous canaux et la vapeur d’eau dans la
bande [920 - 971 nm] comprenant 29 sous-canaux. Les pixels de la bande A de l’oxygène
[757 - 770 nm] sont utilisables pour déterminer les profils de températures et de densités
moléculaires. La photodiode, centrée en 1545 nm, permet la mesure de l’extinction des
aérosols à cette longueur d’onde mais permet aussi de faire la distinction entre l’extinction
d’un cirrus fin et celles des aérosols. En tout, 12 canaux sont utilisés en mode d’occultation
solaire (voir tableau 3.2). Le rapport signal sur bruit en mode d’occultation solaire est de
l’ordre de 3000.
La mesure lunaire est plus compliquée du fait de la non homogénéité de la surface lunaire.
Celle-ci réfléchit ainsi le rayonnement solaire de façon inhomogène selon les directions. En
mode d’occultation lunaire, le rapport signal sur bruit est 10 à 20 fois plus petit que celui
du mode d’occultation solaire. Seuls 3 canaux sont utilisés dans le mode d’occultation
lunaire, ils sont répertoriés dans le tableau 3.2.

Canaux
solaires

Longueur
d’onde

centrale (nm)

Largeur
spectrale

(nm)

Nombre de
sous-

canaux
Espèces cibles

Espèces
interférentes

S1 288.8 14.5 3
O3

mésosphérique
S2 384.2 4.7 1 Aérosol NO2, O3

S3 441.4 17.9 19 NO2, aérosol O3

S4 520.3 4.7 1
Aérosol,
nuage

NO2, O3

S5 591.32 62.2 10 O3, aérosol NO2, H2O
S6 675.5 4.7 1 Aérosol O3

S7 755.3 4.7 1 Aérosol O3

S8 764 12.6 14 O2 (T,P) O3

S9 869.3 4.6 1 Aerosol O3, H2O

S10 945.6 51.3 29 H2O O3

S11 1021.6 5.6 6
Aérosol,
nuage

O3

S12 1545 45 diode
Aérosol,
nuage

CO2, H2O

Canaux
lunaire

Bande spectrale (nm) Espèces cibles

L1 380 - 475 O3, NO2, OClO, NO3

L2 475 - 678.8 O2, bande A
L3 754 - 779.2 O3, NO2, NO3

Tab. 3.2 – Canaux SAGE III en mode d’occultation solaire et lunaire.

Les premiers problèmes annonciateurs de la fin de l’expérience SAGE III com-
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mencèrent en juillet 2005 avec une perte de pressurisation de la plateforme affectant
plusieurs équipements. Fin 2005, un problème d’horloge affecta l’instrument. En mars
2006, SAGE III tombe en panne définitivement. Les scientifiques de l’équipe du LaRC
tentent encore aujourd’hui de traiter les données de janvier à mars 2006.

3.2.2 Les instruments POAM

Les instruments POAM (Polar Ozone and Aerosol Measurement) II et III furent
développés par le NRL (Naval Research Laboratory) pour déterminer les distributions
verticales de l’ozone, de la vapeur d’eau, du dioxyde d’azote, de l’extinction des aérosols
et de la température.
POAM II mesure l’atténuation solaire dans 9 canaux étroits, couvrant une gamme spec-
trale allant approximativement de 350 à 1060 nm (cf tableau 3.3). POAM II a été lancé
sur le satellite français SPOT 3 (Satellite Pour l’Observation de la Terre) en septembre
1993 sur une orbite héliosynchrone quasi-polaire à une altitude de 833 km avec un nœud
descendant à 10h30 (heure locale). Ces paramètres orbitaux permettent une couverture
géographique de 55 à 71̊ dans l’hémisphère nord et de 63 à 88̊ dans l’hémisphère sud. Les
occultations effectuées dans l’hémisphère nord correspondent toutes à un lever de soleil
du point de vue satellitaire et à un coucher de soleil sur Terre. Au sud, les occultations
correspondent systématiquement à un coucher de soleil (vu du satellite) et correspondent
sur Terre à un lever ou un coucher. A raison de 28 occultations par jour, POAM II effec-
tue ses mesures entre 10 et 60 km avec une résolution verticale de 1.2 à 2 km (IFOV =
0.8 minute d’arc). Lors d’une mesure, POAM II observe fixement le centre de brillance
du soleil. Plus de renseignements concernant POAM II sont donnés dans Glaccum et al.
[1996]. La mission POAM II prit fin en novembre 1996 suite à une défaillance critique du
satellite SPOT 3.

POAM III [Lucke et al., 1999] est le successeur de POAM II. Il fut lancé sur le
satellite français SPOT 4 en mars 1998. Les paramètres orbitaux de SPOT 4 sont iden-
tiques à ceux de SPOT 3. La couverture géographique est donc toujours la même. Conçu
selon les mêmes principes que son prédécesseur POAM III inclut cependant plusieurs
améliorations. Sa sensibilité plus importante lui permet de sonder l’atmosphère jusqu’à la
haute troposphère. Le rapport signal sur bruit de POAM III est plus élevé que celui de
POAM II. Les canaux utilisés par POAM III ne diffèrent que très peu de ceux de POAM
II (voir tableau 3.3). La dernière mesure effectuée par POAM III a eu lieu en Décembre
2005.
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POAM II POAM III
Longueur
d’onde
centrale
(nm)

Largeur de
la bande

(nm)

Longueur
d’onde
centrale
(nm)

Largeur de
la bande

(nm)
Espèces cibles

352.3 4.4 353.4 9.7
Diffusion Rayleigh,

aérosol
441.6 2.0 439.6 2.1 NO2 off, aérosol
448.1 2.1 442.2 2.1 NO2 on

601.4 14.3 603 17.7 O3

761.2 2.2 761.3 2.3 O2 on

781 16.7 779 10.2 O2 off, aérosol
921 2.1 922.4 2.6 H2O off, aérosol

936.4 2.3 935.9 2.6 H2O on
1060.3 11.1 1018. 11.6 aérosol

Tab. 3.3 – Canaux POAM II et POAM III. Le qualificatif ’on’ signifie que l’espèce
considérée présente un pic d’absorption à la longueur considérée et ’off’ signifie qu’à la
longueur d’onde considérée, l’espèce absorbe moins.

3.2.3 ACE-SCISAT

Le 12 août 2003, la NASA lança le satellite canadien SCISAT aussi connu sous le
nom de ACE (Atmospheric Chemistry Experiment). Les paramètres orbitaux de ce satel-
lite (orbite circulaire, inclinaison de 74̊ , altitude de 650 km) permettent aux instruments
d’occultation solaire embarqués de couvrir les régions tropicales, de latitudes moyennes
et polaires. La figure 3.4 montre la couverture géographique annuelle de ces instruments.
L’angle beta représenté sur cette figure correspond à l’angle entre le plan orbital et la
direction Terre - Soleil.

Les principaux objectifs de la mission ACE SCISAT sont l’étude des processus chi-
miques et dynamiques affectant l’ozone stratosphérique, les relations entre la chimie at-
mosphérique et le changement climatique, l’impact sur l’atmosphère des feux de biomasse,
l’impact des aérosols et des nuages sur l’équilibre radiatif de la Terre [Bernath et al.,
2005]. Pour ce faire, trois instruments ont été installés sur ce satellite. Un spectromètre
à transformée de Fourier baptisé ACE-FTS, un spectrophotomètre nommé MAESTRO
(Measurement of Aerosol Extinction in the Stratosphere and the Troposphere Retrieved
by Occultation) et un imageur appelé ACE-Imager.

3.2.3.1 ACE - FTS

ACE-FTS est le principal instrument de la mission ACE-SCISAT. Il s’agit d’un
spectromètre à transformée de Fourier mesurant le spectre atmosphérique entre 2.2 et 13
µm avec une très bonne résolution spectrale (0.02 cm−1). Durant la mesure, un miroir
ajustable permet à la ligne de visée de rester orientée vers le centre du soleil. Pendant les
couchers et levers du soleil, ACE-FTS mesure des séquences de spectres atmosphériques
d’absorption à différentes altitudes tangentes. Le rapport signal sur bruit est de l’ordre
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Fig. 3.4 – Couverture géographique des instruments de ACE. La ligne rouge correspond à
l’observation de coucher de soleil et la bleue à des levers. La ligne grise représente l’angle
entre la direction Terre - Soleil et le plan orbital.

de 300 entre 2.7 et 11 µm. L’angle de vue instantané (IFOV) est de 4 minutes d’arc
ce qui correspond à une résolution verticale maximale de 3 à 4 km. Cette résolution
verticale dépend de la géométrie d’observation. L’extension verticale des mesures s’étend
du sommet des nuages jusque 100 - 150 km.
Après analyse du spectre atmosphérique, les résultats sont inversés spatialement pour
obtenir des profils verticaux. Parmi les 32 espèces gazeuses ainsi mesurées, on retrouve
la vapeur d’eau, O3, NO2, HNO3, N2O, CH4, HCl, ... On se référera à l’article de Boone
et al. [2005] pour plus de détails concernant cet instrument.

3.2.3.2 ACE - MAESTRO

ACE - MAESTRO (que l’on écrira par la suite MAESTRO par souci de simplifi-
cation) est un double spectromètre à réseaux dont la gamme spectrale s’étend de 285 à
1030 nm [McElroy et al., 2007]. ACE - FTS et MAESTRO utilise le même système de
visée. Par conséquent, ils étudient la même colonne d’atmosphère. Toutefois, la résolution
verticale de MAESTRO est de l’ordre de 1.7 km. MAESTRO est constitué de deux spec-
tromètres indépendants. L’un est sensible aux rayonnements ultra-violet et visible de 285
à 565 nm avec une résolution spectrale de 1.5 nm. Le second mesure les spectres visible
et infrarouge de 515 à 1015 nm avec une résolution spectrale de l’ordre de 2 nm. On les
nommera par la suite respectivement spectromètre UV et VIS. Le rapport signal sur bruit
de MAESTRO est de l’ordre de 1000 à 3000. La résolution verticale est de l’ordre de 1.7
km. MAESTRO fut également conçu pour pouvoir être utilisé en mode de visée au nadir.
Il mesure alors le rayonnement solaire diffusé par le sytème Terre - atmosphère.
Pendant une occultation, 7% du rayonnement collecté par le miroir ajustable est dirigé
vers l’entrée optique de MAESTRO. Une première lame semi-réfléchissante envoie alors
une partie de ce rayonnement vers le télescope du spectromètre UV et l’autre vers une
deuxième lame semi-réfléchissante. Celle-ci enverra une autre partie du rayonnement inci-
dent vers le spectromètre VIS. Le rayonnement restant est dirigé vers la sortie (il fut utilisé
sur Terre pour assurer l’alignement du système optique). Les télescopes des spectromètres
amplifient le rayonnement incident d’un facteur 7. Aux longueurs d’onde de MAESTRO,



64 Les expériences satellitaires d’occultation solaire

l’atténuation du rayonnement est due à l’absorption de l’ozone et du dioxyde d’azote,
l’extinction des aérosols et la diffusion moléculaire.

3.2.3.3 ACE - Imager

Le satellite ACE est également équipé de 2 imageurs visible et infrarouge [Gilbert
et al., 2007]. Les deux imageurs sont identiques à l’exception de leur propre filtre. L’ima-
geur visible est centré à 527.11 nm et a une largeur à mi-hauteur de 13.28 nm. L’imageur
infrarouge est centré en 1020.55 nm et à une largeur à mi-hauteur de 19.44 nm. L’angle de
vue est de 30 mrad, ce qui correspond à plus de 3 fois la largeur apparente du disque solaire
(de l’ordre de 9 mrad). La zone de formation de l’image sur le détecteur est composé de
256 × 256 pixels. La séquence d’images prises pendant une occultation est analysée pour
fournir des profils de transmissions atmosphériques le long des lignes de visée. Ils jouent
à la fois un rôle scientifique et un rôle de suivi de la mission. En effet, les informations de
pointage sont fournies par l’imageur : les champs de visée des spectromètres sont aussi en-
registrés sur des pixels spécifiques des imageurs. Les imageurs voient le soleil entier et par
conséquent, la portion de soleil étudiée par les spectromètres est précisemment connue.
Le rôle scientifique des imageurs est de fournir des profils d’extinction atmosphérique aux
longueurs d’onde centrales des imageurs. L’extinction à ces longueurs d’onde est principa-
lement le fait de la diffusion moléculaire, de l’extinction des aérosols et des nuages et de
l’absorption de l’ozone (pour les 2 canaux) et du dioxyde d’azote (pour le canal visible).
Les longueurs d’onde des imageurs ont été sélectionnées pour correspondre à deux des
canaux de l’instrument SAGE II.

3.2.4 Les autres instruments d’occultation solaire

D’autres instruments satellitaires utilisant la méthode d’occultation solaire sont ici
présentés. Comme les données de ces instruments ne seront pas utilisées dans la suite, les
présentations ne seront que succintes.

L’instrument Halogen Occultation Experiment (HALOE) a été placé en orbite sur
la plateforme UARS (Upper Atmosphere Research Satellite) en septembre 1991 [Russell
et al., 1993]. A partir de mesures d’occultation, cet instrument restitue les profils verticaux
de plusieurs espèces gazeuses (O3, HCl, HF, CH4, H2O, NO, NO2) et de l’extinction des
aérosols à 4 longueurs d’onde infrarouge (2.45, 3.40, 3.46 et 5.26 µm) avec une résolution
verticale de 1.6 km. En une année, l’instrument couvre le globe de 80̊ sud à 80̊ nord.
La gamme d’altitude des mesures s’étend de 15 km à 60 - 130 km selon les espèces (les
mesures de NO s’étendant par exemple jusque la thermosphère). Initialement prévu pour
une durée de 3 ans, HALOE dura plus de 14 années, sa dernière occultation ayant eu lieu
en novembre 2005.

L’instrument SCIAMACHY à bord du satellite européen ENVISAT (ENVironne-
ment SATellite) effectue des mesures d’occultation solaire sur une gamme de longueur
d’onde allant de 240 à 2380 nm avec une résolution spectrale de 0.2 à 1 nm. Il peut
également effectuer des mesures d’occultation lunaire, des mesures au limbe et des me-
sures au nadir. La multiplicité des modes de visée permet à cet instrument de couvrir
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le globe entier. En mode d’occultation solaire, SCIAMACHY permet d’établir les profils
verticaux en ozone, dioxide d’azote et d’extinction des aérosols.

Une autre mission satellitaire développée par la NASA et baptisée AIM (Aeronomy
of Ice Experiment) a été mise en orbite le 25 avril 2007. Cette plateforme satellite est no-
tamment équipée d’un instrument d’occultation solaire baptisé SOFIE (Solar Occultation
For Ice Experiment) effectuant des mesures dans la moyenne et haute atmosphère entre
290 et 5260 nm. L’objectif principal de cette mission est l’étude des nuages mésosphériques
polaires (PMC).

3.3 Conclusions

Depuis 1978, les études satellitaires de la moyenne atmosphère par la méthode d’oc-
cultation solaire ont permis de mieux appréhender les processus chimiques, dynamiques et
radiatifs régissant le système stratosphérique. Les mesures satellitaires d’occultation ont
notamment permis de caractériser plusieurs types de particules stratosphériques incluant
les aérosols sulfatés [Thomason et al., 2006], les cirrus, les PSC et les PMC (Polar Me-
sospheric Clouds). Les grandes explosions volcaniques (Mont Sainte-Hélène en 1980, El
Chichòn en 1982 et le Mont Pinatubo en 1991) ont injecté des aérosols en masse dans la
stratosphère. Les instruments satellitaires ont permis l’étude de l’impact radiatif et chi-
mique d’une telle teneur en aérosols à l’échelle globale [McCormick and Veiga, 1992, Bluth
et al., 1992, Guo et al., 2004]. Aujourd’hui, la majorité des aérosols stratosphériques n’est
plus d’origine volcanique. Cela permet la caractérisation des aérosols stratosphériques de
fond. La chimie de la stratosphère a également largement bénéficié de l’apport des obser-
vations satellitaires d’occultation solaire. Les processus menant à la destruction de l’ozone
polaire sont aujourd’hui mieux connus.
Actuellement, les instruments de ACE, SCIAMACHY et SOFIE sont les seuls utilisant la
méthode d’occultation solaire encore en fonctionnement. La méthode d’occultation solaire
est également utilisée par certains instruments embarqués sous ballon stratosphérique tels
les instruments SAOZ (Système d’Analyse par Observation Zénithale) et LPMA (Limb
Profile Monitor of the Atmosphere).
Le chapitre suivant présente le travail effectué au LOA concernant le satellite SAGE III.
L’algorithme d’inversion développé y est présenté ainsi que la validation des produits
obtenus avec ceux issus de l’algorithme officiel et avec les produits issus de mesures coin-
cidentes d’autres satellites.
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Chapitre 4

L’algorithme d’inversion de SAGE
III : description et validation des
produits

L’instrument SAGE III en mode d’occultation solaire offre l’opportunité d’accéder
aux profils verticaux de concentration en ozone, de concentration en dioxyde d’azote et
d’extinction des aérosols à plusieurs longueurs d’onde (cf tableau 3.2). Plusieurs équipes
ont développé indépendamment des algorithmes d’inversion différents permettant d’accéder
à ces profils verticaux à partir des transmissions atmosphériques le long de chaque ligne
de visée d’une mesure. Ces différents algorithmes permettent d’inter-valider les produits
obtenus. L’équipe du LaRC est en charge du développement de l’algorithme officiel me-
nant aux profils verticaux distribués à la communauté scientifique, il est détaillé dans la
section 4.2. En parallèle, l’équipe scientifique du département de physique atmosphérique
de l’université de Saint Petersbourg (qu’on notera par la suite SPbSU) a développé son
propre algorithme d’inversion [Polyakov et al., 2005]. Au sein du Laboratoire d’Optique
Atmosphérique, mon travail de thèse a notamment consisté à appliquer et à améliorer un
autre algorithme d’inversion développé au laboratoire [Bazureau, 2001, Brogniez et al.,
2002]. La différence majeure entre notre algorithme et celui du LaRC est l’ordre des inver-
sions : nous effectuons d’abord l’inversion spatiale puis l’inversion spectrale. Ce chapitre
présente dans une première partie cet algorithme d’inversion ainsi que les différents tests
de sensibilité effectués (sur les sections efficaces d’absorption et de diffusion moléculaire)
et dans une deuxième partie la validation des produits obtenus. Il est à noter que pen-
dant la mission SAGE III, il n’y a eu aucune éruption volcanique majeure, la dernière
étant celle du Mont Pinatubo en 1991. Les aérosols détectés par SAGE III correspondent
ainsi aux aérosols de fond. La validation des résultats de l’algorithme du LOA est faite
par comparaisons avec les produits SAGE III issus des deux autres algorithmes d’inver-
sion et également à l’aide de mesures cöıncidentes obtenues par d’autres instruments :
les instruments satellitaires SAGE II et POAM III et l’instrument sous ballon SPIRALE
(SPectroscopie Infra-Rouge par Absorption de Lasers Embarqués).
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4.1 L’algorithme d’inversion du LOA

4.1.1 Description

L’inversion est la procédure permettant d’obtenir des profils verticaux d’espèces
atmosphériques ou d’extinction des aérosols à partir des profils de transmissions at-
mosphériques le long de la ligne de visée. L’inversion nécessite donc au préalable l’ob-
tention de ces transmissions atmosphériques à partir de la mesure satellitaire. Cette étape
préliminaire est effectuée par le LaRC [Cunnold and McCormick, 2002]. Nous rappellons
ici les différentes étapes nécessaires à l’élaboration de ces transmissions. Une séquence
de mesure SAGE III consiste en l’enregistrement de 809 pixels mais seulement 70 à 80
d’entre eux sont transmis en routine au sol pour des raisons de capacité de transmis-
sion de données au sol. Ils sont suffisants pour permettre d’obtenir les produits voulus.
L’algorithme de transmission requiert 5 étapes :

1. Contrôle des données : cette étape repère les données télémétriques manquantes ou
fausses et déterminent si, le cas échéant, elles sont ’réparables’,

2. Enregistrement de la position de la ligne de visée (position du soleil et altitude
tangente),

3. Enregistrement de la longueur d’onde : le spectre solaire mesuré par SAGE III est
ajusté pour correspondre aux raies de Fraunhofer,

4. Rapport entre les éclairements solaires atmosphériques et l’éclairement solaire hors
atmosphère pour fournir un profil de transmission atmosphérique à toutes les lon-
gueurs d’onde du spectre couvertes par SAGE III.

5. Détermination du profil de transmission moyen dans chaque canaux par analyse
statistique des données de transmissions individuelles tous les 0.5 km de 0.5 à 100
km.

Ces profils de transmissions multi-spectrales constituent le point de départ de l’al-
gorithme d’inversion.
Les premières étapes de l’algorithme sont effectuées en terme d’épaisseur optique tan-
gente. Nous rappellons ici la relation simple liant l’épaisseur optique tangente δ et la
transmission τ à la longueur d’onde λ et à l’altitude tangente Zt :

τ (λ, Zt) = exp [−δ (λ, Zt)] (4.1)

L’algorithme d’inversion développé au LOA utilise la version 4 des profils de trans-
mission atmosphérique fournis par le LaRC. 14 longueurs d’onde sont utilisées par l’algo-
rithme, elles sont résumées dans le tableau 4.1

4.1.1.1 Epaisseur optique à une altitude tangente

L’expression générale de l’épaisseur optique sur un trajet atmosphérique de longueur
x est :

δ (λ) =

∫ x

0

kext (λ , l′) dl′ (4.2)

Pour une ligne de visée au limbe, on l’exprime à une altitude tangente Zt :

δ (λ, Zt) =

∫ +∞

−∞

kext (λ, Z)
ds

dz
dz (4.3)
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Longueur d’onde (nm) Espèces cibles Espèces interférentes

λ1 = 384.269 Aérosol NO2, O3

λ2 = 439.606 NO2 on Aérosol, O3

λ3 = 442.42 NO2 off Aérosol, O3

λ4 = 447.11 NO2 off Aérosol, O3

λ5 = 448.05 NO2 on Aérosol, O3

λ6 = 448.99 NO2 off Aérosol, O3

λ7 = 449.93 NO2 off Aérosol, O3

λ8 = 520.312 aérosol NO2, O3

λ9 = 601.237 O3, aérosol NO2

λ10 = 675.575 aérosol NO2, O3

λ11 = 755.378 aérosol O3

λ12 = 869.331 aérosol O3

λ13 = 1022.1 aérosol O3

λ14 = 1545. aérosol CO2, H2O

Tab. 4.1 – Liste des canaux SAGE III utilisés dans l’algorithme du LOA.

où kext est le coefficient d’extinction à l’altitude Z et ds est le trajet dans la couche dz.
L’intégration sur le chemin optique se fait ici du soleil au satellite. Il parâıt évident de
réduire ce chemin optique au seul chemin traversant l’atmosphère. On notera I le point
d’entrée du chemin optique dans l’atmosphère (à l’altitude Zin) et O le point de sortie
(d’altitude Zout) (voir figure 4.1), l’épaisseur optique le long de la ligne de visée s’écrit :

δ (λ, Zt) =

∫ Zout

Zin

kext (λ, Z)
ds

dz
dz (4.4)

L’algorithme d’inversion de SAGE III développé au LOA s’appuie sur l’hypothèse
d’homogénéité sphérique de l’atmosphère. L’atmosphère est divisée en un certain nombre
de couches d’épaisseur égale. On considère alors que les aérosols et les gaz y sont répartis
de façon homogène. Cette hypothèse est valable pour la plupart des constituants de la
stratosphère mais elle n’est pas toujours vérifiée pour les nuages et les composants de la
troposphère [Rind and McCormick, 2002]. Notons que de récentes études ([Berthet et al.,
2007], [Swartz et al., 2006]) invalident cette hypothèse dans la stratosphère dans le cas de
situations dynamiques complexes (mesures effectuées aux abords du vortex polaire).
L’algorithme du LOA suppose ainsi l’atmosphère divisée en couches concentriques d’épais-
seur égale à 500 m de 0 à 100 km. Les épaisseurs optiques le long de la ligne de visée, de
part et d’autre du point subtangent Ai1 (d’altitude Zt) sont donc égales. Par conséquent,
l’altitude du satellite étant supérieure à 100 km, l’épaisseur optique peut s’écrire :

δ (λ, Zt) = 2

∫ Zout

Zt

kext (λ, Z)
ds

dz
dz (4.5)

L’équation 4.5 peut être discrétisée :

δ (λ, Zt) = 2

Zout
∑

Z=Zt

kext (λ, Z) si (Z, Zt) (4.6)
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∆ Z

Zin

I
Zout

O
Zt Ai1bb b

Fig. 4.1 – Représentation schématique de l’inversion spatiale pour une atmosphère divisée
en 5 couches et sans considérer la réfraction.

si représente le trajet atmosphérique dans la couche i. La loi de Snell-Descartes
permet de prendre en compte la réfraction dans le calcul du trajet optique. L’indice de
réfraction utilisé est issu de Bucholtz [1995]. De simples considérations géométriques per-
mettent alors le calcul de ce trajet en fonction de l’altitude tangente et du rayon de la Terre
notamment. Celui-ci est pris égal à 6370 km quelle que soit la localisation géographique
de la mesure de SAGE III. Le calcul du trajet optique est détaillé dans Bazureau [2001].
L’extinction du rayonnement le long de la ligne de visée est causée par la diffusion Ray-
leigh, l’extinction des aérosols et l’absorption des gaz présents. Ainsi, le coefficient d’ex-
tinction total kext (λ, Z) s’écrit comme la somme des coefficients d’extinction représentant
chacun de ces phénomènes :

kext (λ, Z) = kdif
Ray (λ, Z) + kext

aero (λ, Z) +

N
∑

j=1

kabs
gazj

(λ, Z) (4.7)

où N est le nombre de gaz absorbants à la longueur d’onde considérée (voir tableau 4.1).

L’épaisseur optique totale δ (λ, Z) est dans un premier temps corrigée de l’épaisseur
optique de diffusion Rayleigh dans les 14 canaux utilisés. Pour effectuer ce calcul plus
finement nous découpons chaque couche en 20 sous-couches de 25 m d’épaisseur. Le calcul
est effectué dans chaque sous-couche en utilisant le formalisme explicité dans le paragraphe
2.3.3.1, l’indice de réfraction de Bucholtz [1995] et les profils météorologiques fournis par le
National Center for Environmental Prediction (NCEP) pour chaque mesure de SAGE III.
Nous obtenons l’épaisseur optique corrigée de la contribution de la diffusion moléculaire
δ̄ (λ, Zt) :

δ̄ (λ, Zt) = δaero (λ, Zt) +

N
∑

j=1

δgazj
(λ, Zt) (4.8)
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Dans le canal SAGE III à 1545 nm, le dioxyde de carbone est un absorbant qui présente
un spectre de raies d’absorption. L’épaisseur optique d’absorption du CO2 le long de la
ligne de visée est calculée en utilisant le modèle en bande MODTRAN version 5. Elle est
ensuite déduite de l’épaisseur optique totale. Le calcul du coefficient d’extinction dans
ce canal sera détaillé dans le paragraphe 4.1.1.2 et fait l’objet d’un article soumis pour
publication.

De manière générale, l’épaisseur optique corrigée du Rayleigh (et de l’absorption
de CO2 à 1545 nm) peut s’écrire comme la somme des épaisseurs optiques de chaque
intervenant (aérosol et/ou gaz) :

δ̄ (λ, Zt) =
N ′

∑

j=1

δj (λ, Zt) (4.9)

Ainsi apparâıt une double sommation, l’une concernant la contribution des diffé-
rentes espèces et l’autre concernant chaque couche :

δ̄ (λ, Zt) = 2

N ′

∑

l=1

Zout
∑

Z=Zt

k̄l (λ, Z) si (Z, Zt) (4.10)

La procédure d’inversion requiert alors deux étapes distinctes :
– l’inversion spatiale concernant la sommation des contributions de chaque couche.
– l’inversion spectrale concernant la sommation des contributions de chaque espèces

(extinction des aérosols et/ou absorptions des gaz).
Les sommations de l’équation 4.10 étant permutable, l’ordre des inversions l’est

également. L’algorithme développé par le LaRC propose d’effectuer en premier lieu l’in-
version spectrale obtenant ainsi les épaisseurs optiques de chaque espèce le long de la
ligne de visée puis d’inverser spatialement afin d’accéder aux profils verticaux désirés.
L’algorithme du LOA effectue tout d’abord l’inversion spatiale, nous obtenons ainsi les
profils verticaux des coefficients d’extinction dans chaque couche. Ensuite est effectuée
l’inversion spectrale séparant la contribution de chaque espèce. Avant d’effectuer l’inver-
sion spatiale, nous corrigeons les épaisseurs optiques totales de la diffusion Rayleigh (dans
tous les canaux) et de l’absorption du dioxyde de carbone à 1545 nm.

4.1.1.2 Le canal à 1545 nm

L’instrument SAGE III est équipé d’une photodiode infrarouge permettant la mesure
de l’éclairement dans le canal à 1545 nm. Comme nous le verrons dans les paragraphes
suivant, le coefficient d’extinction des aérosols à 1545 nm est le point de départ de notre
algorithme. Il est alors important de bien évaluer ce coefficient d’extinction. Dans ce canal,
l’extinction du rayonnement incident est le fait de la diffusion Rayleigh, de l’absorption
du CO2 et de H2O et de l’extinction par les aérosols :

δext
tot (1545) = δdif

Ray (1545) + δabs
H2O (1545) + δabs

CO2
(1545) + δext

aer (1545) (4.11)

La figure 4.2 montre les contributions relatives de la diffusion Rayleigh, de l’ab-
sorption du dioxyde de carbone et de l’extinction des aérosols. L’absorption de la vapeur
d’eau n’est pas considérée dans cette figure, nous verrons qu’elle n’influe pas les résultats
obtenus dans la stratosphère. En-dessous de 22 km, les principaux acteurs de l’extinction
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du rayonnement sont les aérosols, ils contribuent à l’extinction totale à hauteur de 35 à
45%. La contribution de l’absorption du dioxyde de carbone dans cette gamme d’altitude
varie autour de 30% et celle de la diffusion Rayleigh autour de 25%. Au-delà de 22 km, les
aérosols deviennent moins nombreux et contribuent ainsi de moins en moins à l’extinction
du rayonnement. L’absorption du CO2 est alors prépondérante, atteignant près de 60%
à 28 km. Il est alors impératif de calculer l’absorption du CO2 le mieux possible. Notons
que ces profils des contributions relatives dans le canal à 1545 nm s’observent de façon
quasi-identique pour les autres événements SAGE III.
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Fig. 4.2 – Contribution relative des épaisseurs optiques tangentes d’absorption de CO2,
de l’extinction des aérosols et de la diffusion Rayleigh dans le canal à 1545 nm pour un
événement SAGE III choisi aléatoirement.

Après correction de la diffusion Rayleigh, on estime la contribution de l’absorption
du dioxyde de carbone. Le spectre d’absorption du dioxyde de carbone est constitué d’une
multitude de raies (voir figure 2.13 et 2.14). Le calcul de l’épaisseur optique d’absorption
du CO2 requiert donc l’utilisation de modèles.
L’algorithme du LOA utilise le code de transfert radiatif MODTRAN version 5. C’est un
modèle statistique en bande qui permet le calcul de transmittance et de luminance at-
mosphérique de l’ultraviolet à l’infrarouge thermique (0.2 à 10000 µm). Des comparaisons
entre MODTRAN et un modèle LBL (Line By Line, c’est un modèle faisant un cal-
cul de transmission exacte raie par raie) montrent des différences de seulement quelques
pourcents [Clough et al., 2005]. La prise en compte des inhomogénéités des trajets at-
mosphériques se base sur l’approximation de Curtis-Godson [Curtis, 1952, Godson, 1955]
pour les versions de MODTRAN antérieures à la version 4 (voir section 2.3.4.4). Dans
la version 5, un algorithme basé sur les fonctions k-corrélées [Lacis and Oinas, 1991] est
utilisé pour rendre compte de ces inhomogénéités. L’algorithme du LaRC utilise quant à
lui, une méthode EGA. Ces 2 méthodes sont détaillées dans les chapitres 2.3.4.4 et 2.3.4.5.

Comparaison des 2 méthodes :
Dans un premier temps, les épaisseurs optiques d’absorption du CO2 ont été calculées
avec la version 4 de MODTRAN [Berk et al., 1999]. Dans cette version, ainsi que pour
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la méthode EGA, les données spectroscopiques utilisées sont issues de la compilation HI-
TRAN 2000 [Rothman et al., 2003]. La figure 4.3 montre les profils des épaisseurs optiques
d’absorption du dioxyde de carbone calculées à partir du modèle MODTRAN4 (en ma-
genta) et du modèle EGA (en rouge) pour 4 événements SAGE III choisis aléatoirement (2
au nord et 2 au sud) et la figure 4.4 présente les profils verticaux des différences relatives
entre ces épaisseurs optiques (en bleu). Les différences relatives sont calculées de la façon
suivante :

DIFF (z) = 200 ∗
(

δMOD
CO2

(z) − δEGA
CO2

(z)

δMOD
CO2

(z) + δEGA
CO2

(z)

)

(4.12)

Au-dessus de 40 km, les profils MODTRAN4 et EGA diffèrent de plus en plus puis, à 55
km, le profil EGA s’interrompt alors que le profil MODTRAN4 continue plus haut. En
effet, l’algorithme EGA suppose le sommet de l’atmosphère à 55 km alors que l’algorithme
MODTRAN le suppose plus haut. Si on calcule l’épaisseur optique tangente d’absorption
du CO2 avec MODTRAN4 en fixant le sommet de l’atmosphère à 55 km, les profils
MODTRAN4 obtenus sont très proches des profils EGA. Néanmoins, nous avons vérifié
que l’impact du sommet de l’atmosphère sur le calcul de l’épaisseur optique d’absorption
du CO2 a un impact négligeable sur les profils verticaux des coefficients d’extinction des
aérosols à 1545 nm. Nous avons donc gardé dans nos calculs le sommet de l’atmosphère
à 100 km. En-dessous de 40 - 45 km, les différences relatives entre MODTRAN4 et EGA
sont de l’ordre de 13% (MODTRAN4 supérieur à EGA). Au-dessus de 40 - 45 km, les
différences augmentent du fait des différents sommets d’atmosphères utilisés dans les deux
modèles.

Les différences observées en-dessous de 40 km restant inexpliquées, nous avons testé
une version beta de MODTRAN5 [Berk et al., 2005]. Les principales améliorations ap-
portées à MODTRAN5 concernant notre problème sont les suivantes : la résolution spec-
trale peut être de 0.1 µm et les données spectroscopiques ont été mises à jour avec la base
de donnée HITRAN 2004 [Rothman et al., 2005]. L’amélioration de la résolution spectrale
a amené à reformuler notamment la forme des raies. Les profils des épaisseurs optiques
d’absorption de CO2 obtenus avec MODTRAN5 sont représentés en bleu sur la figure
4.3 et les différences relatives entre MODTRAN5 et EGA sont en rouge sur la figure 4.4.
Les épaisseurs optiques EGA sont supérieures à celles obtenues par MODTRAN5 pour
les altitudes inférieures à environ 10 km. Au-dessus, c’est l’inverse. Entre 0 et 25 km, les
différences relatives sont inférieures à 5% en valeurs absolues. Elles augmentent entre 25
et 40 km puis plus fortement pour la même raison de différence de sommets d’atmosphères
utilisés dans les 2 modèles. Les différences observées entre les profils issus de MODTRAN4
et 5 (6% en-dessous de 35 km et presque aucune différence au-dessus) sont imputables au
changement de formulation du calcul entre ces deux modèles. L’accord entre MODTRAN5
et EGA étant meilleur qu’entre MODTRAN4 et EGA, nous calculerons dans la suite les
épaisseurs optiques d’absorption du CO2 à l’aide de MODTRAN5.
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Fig. 4.3 – Profils verticaux des épaisseurs optiques d’absorption du CO2 le long de la
ligne de visée pour 4 événements SAGE III choisis aléatoirement calculées avec la méthode
EGA, MODTRAN4 et MODTRAN5.
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Fig. 4.4 – Profils verticaux des différences relatives entre les profils de la figure 4.3 cal-
culées selon les différences indiquées en légende par rapport à la moyenne.
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Variation de l’épaisseur optique d’absorption de CO2 en fonction du
contenu en dioxyde de carbone :
Le rapport de mélange en dioxyde de carbone est un des paramètres d’entrée de MOD-
TRAN. Il est pris égal à 372 ppmv pour se conformer à la valeur prise par l’équipe du
LaRC. Une étude de sensibilité a été menée concernant ce rapport de mélange. En effet,
comme le montre la figure 1.1, la teneur en dioxyde de carbone dans l’atmosphère est en
augmentation. On s’est alors demandé quelle était l’influence d’une variation du rapport
de mélange de CO2 sur les épaisseurs optiques calculées par MODTRAN5. Nous avons
calculé les profils verticaux des épaisseurs optiques tangentes d’absorption du CO2 avec
différentes valeurs de rapport de mélange choisies autour de 372 ppmv pour un événement
SAGE III. Nous avons choisis 4 valeurs en accord avec la gamme de rapport de mélange
en CO2 disponible dans le rapport GIEC [2007]. La figure 4.5 montrent les résultats de
cette étude. Il s’avère que les profils sont très proches : pour un changement de 8 ppmv,
les différences relatives sont seulement de 1.2%, la différence augmentant légèrement avec
l’altitude. Sur la durée de vie de SAGE III, le rapport de mélange de CO2 n’a augmenté
que de 6 ppmv, ce qui implique une variation de l’épaisseur optique d’absorption de seule-
ment 1 à 1.2% entre 8 et 30 km. Il apparâıt alors raisonnable d’utiliser un rapport de
mélange constant pour toutes les mesures SAGE III.
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Fig. 4.5 – Profils verticaux des différences relatives entre les épaisseurs optiques d’ab-
sorption de CO2 calculées avec différents rapports de mélange de CO2 et celle calculée
avec 372 ppmv en utilisant MODTRAN5.

La contribution de la vapeur d’eau est également estimée à l’aide de MOD-
TRAN5. Le spectre d’absorption de la vapeur d’eau est un spectre de raies auquel se
superpose un continuum. Ce continuum a permis de comprendre les désaccords entre les
observations expérimentales et les calculs d’absorption basés uniquement sur la notion
de profil de raies. Dans le canal SAGE III à 1545 nm, la vapeur d’eau absorbe très peu.
La figure 4.6 présente les profils verticaux des transmissions de la vapeur d’eau (pour
le continuum à droite et hors continuum à gauche) pour un événement SAGE III choisi
aléatoirement et pour différents contenus intégrés en vapeur d’eau. Au-dessus de 12 km,
l’absorption de la vapeur d’eau est nulle quel que soit le contenu intégré en vapeur d’eau.
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En-dessous de 12 km, l’absorption du continuum de la vapeur d’eau est négligeable (la
transmission ne descend pas en dessous de 0.98 pour un contenu intégré de 1 g.cm−2). L’in-
fluence de l’absorption de la vapeur d’eau ne se fait ressentir qu’à très basse altitude pour
un contenu intégré en vapeur d’eau élevé (1 g.cm−2). L’épaisseur optique d’absorption de
la vapeur d’eau sera ainsi négligée dans la suite.
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Fig. 4.6 – Profils verticaux des transmissions de la vapeur d’eau à 1545 nm calculées
avec MODTRAN5 pour différents contenus intégrés en vapeur d’eau le long des lignes de
visée d’un événement SAGE III choisi aléatoirement. La figure de gauche correspond à
l’absorption hors continuum et celle de droite correspond à l’absorption du continuum.

Après correction de la diffusion Rayleigh et de l’absorption du dioxyde de carbone,
les profils verticaux des coefficients d’extinction totaux sont obtenues après inversion
spatiale (pelure d’oignon).

4.1.1.3 L’inversion spatiale

La figure 4.1 représente le principe de l’inversion spatiale pour une atmosphère simple
décomposée en cinq couches d’épaisseur ∆Z. Par souci de clarté, seules cinq lignes de visée
y sont représentées sans tenir compte de la réfraction à l’interface entre 2 couches. L’inver-
sion spatiale consiste à déterminer pour chaque ligne de visée la contribution k̄ (λ, Zt) de
la couche contenant le point subtangent. Plusieurs méthodes d’inversion spatiale existent.
Les plus utilisées sont la pelure d’oignon et la méthode de Chahine [Chahine, 1972]. Cette
dernière est une méthode itérative qui, à partir d’un profil a priori, converge vers le profil
recherché par une méthode de relaxation généralisée. Les algorithmes mis en place au
LOA pour inverser les transmissions de SAGE II [Chu et al., 1989], POAM II [Ramana-
nahérisoa, 1998] et POAM III incluent la méthode d’inversion spatiale de Chahine.
La méthode de la pelure d’oignon est quant à elle appliquée dans l’algorithme d’inversion
de SAGE III. Son principe est simple et est illustré sur la figure 4.1. La mesure faite
dans la dernière couche (représentée en rouge sur la figure 4.1) concerne uniquement cette
couche. En utilisant l’hypothèse d’homogénéité sphérique de l’atmosphère, l’information
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concernant la deuxième couche (la bleue) est obtenue en corrigeant l’épaisseur optique
totale le long de la ligne de visée de celle de la couche supérieure. La même procédure
se repète ainsi jusqu’au sol fournissant ainsi le profil vertical du coefficient d’extinction
corrigé de la diffusion moléculaire k̄ (λ, Zt) .
Bazureau [2001] a montré, à partir de profils simulés, que les deux méthodes d’inversion
fournissaient des résultats très semblables. Notre procédure de restitution des incertitudes
étant une méthode statistique, nous avons utilisé la méthode de la pelure d’oignon.

4.1.1.4 L’inversion spectrale

A l’issue de l’inversion spatiale, nous disposons des profils verticaux des coefficients
d’extinction totaux k (λi, Z) corrigés de la diffusion Rayleigh et de l’absorption du CO2

à 1545 nm. Il reste ainsi à déterminer la contribution de chacune des espèces interférant
dans chaque canal (voir tableau 4.1).
La procédure utilisée par l’algorithme du LOA requiert les données spectroscopiques
concernant l’ozone et le dioxyde d’azote. Les sections efficaces choisies pour notre in-
version correspondent à celles utilisées par l’équipe du LaRC : pour l’ozone, les données
de Bogumil et al. [2003] (SCIAMACHY) à 223 K seront utilisées et celles de Harder et al.
[1997] à 230 K pour le dioxyde d’azote. Ces sections efficaces sont convoluées à chaque
longueur d’onde par la fonction réponse de chaque pixel de l’instrument. La figure 4.7
montre les sections efficaces convoluées utilisées en fonction de la longueur d’onde. L’in-
fluence du choix du jeux des sections efficaces utilisés et celle de la température sur les
profils restitués seront discutées dans le paragraphe 4.1.2.1.
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Fig. 4.7 – Sections efficaces d’absorption utilisées dans l’algorithme du LOA.

L’algorithme du LOA se déroule étape par étape (la variable d’altitude Z est ici
supprimée par souci de simplification, chaque étape étant bien sûr effectuée à chaque
altitude) :
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1. la première étape consiste en une première estimation du coefficient d’Ang-
ström α. Ce coefficient intervient dans la loi d’Angström [Angström, 1929] décrivant
les variations spectrales du coefficient d’extinction des aérosols :

kext
aer (λ)

kext
aer (λ′)

=

(

λ

λ′

)

−α

(4.13)

Il n’est cependant qu’approximatif et ne représente raisonnablement bien la réalité
que pour les particules de dimension moyenne. Le coefficient d’Angström dépend de
la taille et du type des aérosols. Il varie typiquement de 0.5 pour les gros aérosols à
3 pour les plus petits. Pour les très grosses particules, le coefficient d’Angström peut
devenir négatif [Lenoble and Brogniez, 1985]. Les coefficients d’extinction à 1545 nm
(λ14) et à 1022 nm (λ13) sont utilisés pour une première estimation du coefficient
d’Angström. En effet, après correction de la diffusion Rayleigh et de l’absorption
du CO2 (voir 4.1.1.2), il ne reste dans le canal à 1545 nm que la contribution
de l’extinction des aérosols. A 1022 nm, l’ozone n’absorbe que très légèrement :
on peut considérer en première approximation la contribution de l’absorption de
l’ozone négligeable dans ce canal. Par conséquent, le coefficient d’extinction total à
1022 nm est considéré dans cette étape comme étant le coefficient d’extinction des
aérosols :

α = −
ln
(

kext
aer(λ13)

kext
aer(λ14)

)

ln
(

λ13

λ14

) (4.14)

2. La deuxième étape consiste en une première évaluation du coefficient d’ab-
sorption du dioxyde d’azote dans le canal à 384.26 nm (λ1). En effet, comme
le montre la figure 4.7, à cette longueur d’onde, NO2 absorbe fortement et l’ozone
très peu, son influence peut donc, dans un premier temps être négligé. Le coefficient
d’extinction total dans ce canal est donc la somme du coefficient d’absorption du
dioxyde d’azote kabs

NO2
(λ1) et du coefficient d’extinction des aérosols kext

aer (λ1). Ce
dernier est évalué à partir du coefficient d’Angström et du coefficient d’extinction
des aérosols à 1545 nm (λ14).

kabs
NO2

(λ1) = k (λ1) − kext
aer (λ14)

(

λ1

λ14

)

−α

(4.15)

3. Une première estimation du coefficient d’absorption de l’ozone est alors
calculée dans le canal à 601 nm (λ9) :

kabs
O3

(λ9) = k (λ9) − kext
aer (λ14)

(

λ9

λ14

)

−α

− kabs
NO2

(λ1)

(

σabs
NO2

(λ9)

σabs
NO2

(λ1)

)

(4.16)

où σabs
NO2

(λi) est la section efficace d’absorption du dioxyde d’azote à la longueur λi.

4. Le coefficient d’absorption de l’ozone est ensuite calculé dans les canaux
entre 439.6 et 449.9 nm (λ2 à λ7).
Certains de ces canaux présentent une forte absorption de NO2 (on), c’est le cas
de λ2 et de λ5, les autres moins (NO2 off). Une méthode différentielle entre un
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canal ’on’ et un canal ’off’ proche est alors mise en œuvre pour calculer le NO2 en
considérant la contribution des aérosols identique dans les deux canaux. Plusieurs
possibilités ont été testées, les différences observées sur le profil vertical de dioxyde
d’azote sont très faibles. Le choix s’est ainsi porté sur les canaux à 439.6 (λ2) et
442.42 nm (λ3) :

kabs
NO2

(λ2) = k (λ2) − kext
aer (λ2) − kabs

O3
(λ9)

(

σabs
O3

(λ2)

σabs
O3

(λ9)

)

(4.17)

kabs
NO2

(λ3) = k (λ3) − kext
aer (λ3) − kabs

O3
(λ9)

(

σabs
O3

(λ3)

σabs
O3

(λ9)

)

(4.18)

On considère ici que les coefficients d’extinction des aérosols à ces deux longueurs
d’onde sont identiques. La différence entre les deux équations ci-dessus fournit ainsi
le coefficient d’absorption du dioxyde d’azote à 439.6 nm.

5. Le coefficient d’absorption de l’ozone à 601 nm peut être ajusté en re-
prenant l’équation 4.16 avec le coefficient d’absorption du dioxyde d’azote calculé à
l’étape précédente.

6. La contribution de l’ozone dans le canal à 1022 nm peut alors être prise en compte
pour ajuster le coefficient d’extinction des aérosols dans ce canal et ainsi améliorer
l’estimation du coefficient d’Angström.

7. On répète l’étape 4 pour ajuster le coefficient d’absorption du dioxyde d’azote
à 439.6 nm et on en déduit sa concentration en divisant le coefficient d’absorption
par la section efficace approprié.

8. On répète l’étape 5 pour ajuster le coefficient d’absorption de l’ozone à 601
nm et on en déduit également sa concentration en divisant le coefficient d’absorption
par la section efficace appropriée.

9. On calcule les coefficients d’extinction des aérosols dans chaque canal en
soustrayant aux coefficients d’extinction totaux les contributions du dioxyde d’azote
et de l’ozone calculées aux étapes 7 et 8.

10. Un polynôme du second degré est introduit pour modéliser les variations spec-
trales des coefficients d’extinction des aérosols [Brogniez and Lenoble, 1988] :

ln kext
aer (λ) = ln kext

aer (1545) − α ln

(

λ

1545

)

− β

[

ln

(

λ

1545

)]2

(4.19)

Une procédure de résolution par moindre carré est mise en œuvre pour déterminer
les coefficients α et β et les coefficients d’extinction des aérosols sont recalculés à
partir de cette équation.

11. On répète alors l’étape 4 sans considérer que les coefficients d’extinction à 439.6 et
à 442.42 égaux et on en déduit la concentration du dioxyde d’azote.

12. De même, l’étape 5 est réitérée en utilisant le coefficient d’extinction des aérosols à
601 nm calculé à l’étape 10. La concentration en ozone est ainsi calculée.

13. Les aérosols sont à nouveau calculés en otant les contributions de l’ozone et du
dioxyde d’azote préalablement calculées. Le coefficient d’extinction des aérosols dans
la bande du dioxyde d’azote est calculé à 448.5 nm en moyennant les coefficients
obtenus à 448.05 nm (canal λ5) et 448.99 nm (canal λ6).
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La figure 4.8 présente un exemple des résultats de notre inversion pour un événe-
ment SAGE III ayant eu lieu le 16 septembre 2004 dans l’hémisphère sud (53.6̊ S, 82̊
E). Les incertitudes seront discutées dans le paragraphe suivant, elles ne sont donc pas
représentées sur cette figure. Pour les profils aérosol, la gamme d’altitude choisie s’étend
de 10 à 30 km. Au-delà de 30 km, les aérosols sont si peu nombreux que leur détection
devient très difficiles. En-deça de 10 km, le signal peut être éventuellement perturbé par
la présence de nuage haut.
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Fig. 4.8 – A gauche : profils verticaux des concentrations en O3 (en rouge) et en NO2

(déduits de l’algorithme du LOA en bleu et de celui du LaRC en rose). A droite : profils
verticaux des coefficients d’extinction des aérosols.

Pour cet événement, on constate que le profil de concentration en dioxyde d’azote
(en bleu sur la figure 4.8) présente des oscillations. Ces oscillations sont présentes sur
l’intégralité des profils de concentration en dioxyde d’azote déduites de l’algorithme d’in-
version des transmissions de SAGE III développé au LOA . Le produit officiel du LaRC
(en rose) ne présente pas de telles oscillations (entre 12 et 40 km). Après maintes investi-
gations destinées à résoudre ce problème, il s’avère que ce problème n’est pas dû à notre
algorithme mais à l’atténuateur de SAGE III. En effet, celui-ci n’est pas rigoureusement
neutre spectralement et plus spécialement dans la bande du dioxyde d’azote (de 439.6
nm à 449.9 nm). Pour pallier ce problème, l’équipe du LaRC applique un lissage trian-
gulaire sur 2 km à la base à l’épaisseur optique d’absorption du dioxyde d’azote le long
de la ligne de visée (issue de l’inversion spectrale) avant d’effectuer l’inversion spatiale.
L’atténuateur n’étant pas neutre dans la bande du dioxyde d’azote, le coefficient d’ex-
tinction des aérosols à ces longueurs d’onde peut également être affecté par ce problème.
Ainsi, nous avons décidé de procéder à un lissage en altitude des transmissions dans ces
canaux. Le lissage est effectué sur 2 km par une fonction triangulaire, comme pour l’al-
gorithme du LaRC. Les profils de concentration de NO2 ainsi retrouvés présentent moins
d’oscillations. La figure 4.9 montre le même profil de NO2 que celui de la figure 4.8 et
celui obtenu après lissage des transmissions dans la bande du dioxyde d’azote (toujours
sans incertitudes).
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Fig. 4.9 – Profils verticaux de concentration en NO2 avec et sans lissage des transmissions
dans la bande du dioxyde d’azote.

4.1.1.5 Estimation des incertitudes

Le calcul de l’incertitude sur les profils verticaux des produits SAGE III se fait en
propageant les incertitudes initiales, c’est-à-dire celles sur la transmission, sur l’altitude
tangente (liées à la réfraction), sur la température et sur les sections efficaces. A chaque
étape de calcul, les incertitudes sont propagées. Comme on l’a vu dans le paragraphe
4.1.1.4, il existe de nombreux calculs intermédiaires rendant la propagation des incerti-
tudes délicates et fastidieuses.
Nous avons alors utilisée une alternative : les incertitudes seront estimées à l’aide d’une
procédure de Monte Carlo. A partir des transmissions tangentes mesurées et de leurs in-
certitudes, nous calculons les épaisseurs optiques tangentes δ(λ, Zt) et leurs incertitudes
∆δ. Nous considérons à chaque altitude une répartition gaussienne des épaisseurs optiques
tangentes centrées autour de δ(λ, Zt) avec une largeur à mi-hauteur ∆δ. Nous définissons
ainsi un espace des épaisseurs optiques tangentes possibles. Plutôt que de procéder à l’in-
version à partir de δ(λ, Zt), nous choisissons aléatoirement, pour chaque longueur d’onde,
des épaisseurs optiques tangentes δk(λ, Zt) dans cet espace. Ces nouvelles épaisseurs op-
tiques tangentes constituent le nouveau point de départ de notre algorithme. Nous prenons
en compte de la même façon l’incertitude sur la température, celles sur les sections effi-
caces d’absorption utilisées (2% pour O3 et NO2) et celle sur l’altitude tangente (± 50 m).
Nous effectuons ainsi un grand nombre (n) de tirages successifs de quintuplet (δk, Tk, Zk

t ,
σk

O3
, σk

NO2
) et donc n inversions successives. A l’issue de ces n inversions, nous calculons

les moyennes et écarts-types qui nous fournissent les produits finaux et leurs incertitudes.
Après différents essais, nous avons choisi n=250, cela constitue un compromis entre temps
de calcul et exploration suffisante des espaces, en effet les profils obtenus sont alors très
proches de ceux obtenus après 2000 tirages (les différences entre ces profils n’excèdent pas
2%). Les figures 4.10 présentent les profils verticaux des incertitudes relatives pour les
différents produits obtenus pour l’événement de la figure 4.8.

On constate que l’incertitude sur la restitution de la concentration en ozone est
inférieure à 6% entre 12 et 50 km. Pour le dioxyde d’azote, entre 20 et 35 km, l’incerti-
tude est comprise entre 10 et 15%. En dehors de cette gamme d’altitude, les incertitudes
augmentent, atteignant près de 100% à 10 et 50 km. Pour les coefficients d’extinction des
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Fig. 4.10 – Profils verticaux des incertitudes relatives évaluées par la méthode de Monte
Carlo pour l’événement SAGE III de la figure 4.8. A gauche : incertitudes sur les concentra-
tions d’ozone et de dioxyde d’azote. A droite : incertitudes sur les coefficients d’extinction
des aérosols.

aérosols, les incertitudes relatives entre 14 et 22 km sont comprises entre 4 et 30% sui-
vant la longueur d’onde. Globalement, à une altitude donnée, l’incertitude relative décrôıt
quand la longueur d’onde augmente sauf pour le canal à 675 nm et celui à 1545 nm. Au-
dessus de 22 km, les incertitudes augmentent, atteignant près de 100% à 30 km. Ces fortes
incertitudes sont imputables à la très faible quantité d’aérosol au-dessus de 30 km rendant
leur détection très difficile. A basse altitude, les fortes incertitudes observées quel que soit
le produit s’expliquent par l’augmentation des trajets optiques à basses altitudes. Pour
l’intégralité des profils SAGE III testées, les incertitudes sont du même ordre que celles
observées sur la figure 4.10. Notons également que les incertitudes sur les produits finaux
du LaRC sont du même ordre que celles que nous trouvons.

4.1.2 Etude de sensibilité de l’algorithme

4.1.2.1 Sensibilité spectroscopique

Les sections efficaces choisies pour effectuer notre inversion sont identiques à celles
utilisées par le LaRC : Bogumil et al. [2003] pour l’ozone et Harder et al. [1997] pour le
dioxyde d’azote. Elles sont disponibles à différentes températures. Cependant, l’algorithme
du LaRC tient compte de la variation de ces sections efficaces avec la température (en
fonction de l’altitude) alors que, pour alléger notre algorithme, nous avons considéré les
sections efficaces constantes, prises à une température de référence caractéristique de la
température moyenne de la stratosphère (voir tableau 4.2). Ces jeux de données étant
disponibles à d’autres températures, nous allons étudier dans ce paragraphe l’influence de
la température des jeux de sections efficaces sur les produits obtenus.
Nous avons regroupé les sections efficaces par paire selon leur température et nous leur
avons attribué un qualificatif pour simplifier notre propos (voir le tableau 4.2).

Nous avons alors effectué l’inversion en utilisant ces différents jeux de sections effi-
caces et calculer les différences relatives selon l’équation suivante :
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Ozone NO2 Qualificatif

202 K 217 K Basse température
223 K 230 K Référence

243 K 238 K Moyenne température

293 K 293 K Haute température

Tab. 4.2 – Températures des jeux de sections efficaces utilisés.

DIFF = 200 ∗ PRODqual − PRODref

PRODqual + PRODref

(4.20)

où PRODqual représente le produit considéré calculé à basse, moyenne ou haute température
(voir tableau 4.2) et PRODref celui calculé aux températures de références (celles uti-
lisées dans notre algorithme). Il s’avère que pour le calcul des concentrations en ozone,
les différences relatives (non présentées) sont inférieures à 1% en valeurs absolues. Nous
concluons alors que le calcul de la concentration en ozone n’est pas sensible à la température
du jeu de sections efficaces utilisé. Pour les autres produits (dioxyde d’azote et aérosol),
les différences sont un peu plus importantes. La figure 4.11 présente les différences re-
latives obtenues pour ces produits pour un événement SAGE III choisi aléatoirement.
Nous avons effectué ce même travail sur une dizaine d’autres événements SAGE III et nos
conclusions sont, pour chaque événement étudié, les mêmes. Nous excluons de cette étude
les coefficients d’extinction à 1020 nm et à 1545 nm. En effet, l’absorption du dioxyde
d’azote est nulle dans ces deux canaux et celle de l’ozone est nulle à 1545 nm et très faible
à 1020 nm.
Pour NO2, entre 10 et 27 km et entre 40 et 50 km, les différences relatives sont de l’ordre
de -10 à -5% entre basse et référence, entre 5 et 10% entre moyenne et référence et entre
10 et 20% entre haute et référence. Ainsi, l’utilisation de sections efficaces à température
constante influe la concentration en dioxyde d’azote de -10 à 10% (on peut négliger les
résultats à haute température, car elles sont rarement atteintes dans la stratosphère).
Pour la restitution des coefficients d’extinction des aérosols, on constate que l’utilisation
de sections efficaces à basses et moyennes températures influent faiblement les résultats
quelles que soient les longueurs d’onde (différences relatives entre -10 et 10% en-dessous
de 26 km). En particulier, l’utilisation des sections efficaces basses températures implique
seulement une différence relative de l’ordre de 0 à 5% en dessous de 26 km.
Globalement, il est raisonnable d’utiliser des sections efficaces constantes en fonction
de la température, celles-ci influant peu les résultats de notre algorithme sauf pour la
concentration en dioxyde d’azote. Néanmoins, dans un cas idéal, l’algorithme devrait
être conçu de manière à utiliser à chaque niveau, les sections efficaces de l’ozone et du
dioxyde d’azote correspondant à la température du niveau. Cependant, les banques de
données spectroscopiques ne fournissent aujourd’hui des jeux de sections efficaces qu’à
certaines températures (voir le paragraphe 2.3.4). Aucune relation mathématique fiable
exprimant les variations des sections efficaces d’absorption de l’ozone avec la température
et la pression n’existe. Néanmoins Vandaele et al. [2003] ont établi des relations simples
modélisant les variations de la section efficace de NO2 avec la température et la pression.
Nous avons gardé dans notre algorithme d’inversion actuel des sections efficaces calculées
à température constante. Aussi, la procédure de Monte Carlo que l’on utilise prend en
compte 2% d’erreurs sur ces sections efficaces. Notons d’ailleurs que l’algorithme d’in-
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version de l’instrument MAESTRO utilise également des sections efficaces à température
constante.
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Fig. 4.11 – Profils verticaux des différences relatives entre les produits SAGE III (produits
indiqués sur chaque figure) calculés avec les sections efficaces à basse (en rouge), moyenne
(en bleu) et haute température (en rose) et ceux calculés avec les sections efficaces de
référence.
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4.1.2.2 Coefficient de diffusion moléculaire

La diffusion Rayleigh est inversement proportionnelle à la puissance quatrième de la
longueur d’onde. Elle est d’autant plus importante que la longueur d’onde est courte. La
figure 4.12 montre les profils des épaisseurs optiques tangentes de diffusion moléculaire
dans les neuf canaux SAGE III calculées selon la formulation de [Bucholtz, 1995] pour
l’événement SAGE III qui a été utilisé sur la figure 4.2 du paragraphe 4.1.1.2.
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Fig. 4.12 – Profils verticaux des épaisseurs optiques tangentes de diffusion moléculaire
calculées selon Bucholtz [1995] le long des lignes de visée d’un événement SAGE III choisi
aléatoirement.

Le paragraphe 2.3.3.1 a présenté 3 méthodes de calcul de l’indice de réfraction.
Celui-ci intervient dans le calcul de la réfraction ainsi que dans le calcul de la section
efficace de diffusion moléculaire. Les profils verticaux obtenus selon les 3 calculs différents
ne diffèrent que très peu. La figure 4.13 présente les rapports entre les épaisseurs optiques
tangentes de diffusion Rayleigh calculées selon chacune des trois méthodes et la moyenne
des trois épaisseurs optiques à 20 km en fonction de la longueur d’onde. On s’aperçoit que
les différences sont très infimes. Pour les longueurs d’onde inférieures à 675 nm, l’épaisseur
optique ’Bodhaine’ est supérieure à l’épaisseur optique ’Bucholtz’, elle-même étant qua-
siment identique à l’épaisseur optique ’Edlen’. Les plus grandes différences sont dans le
canal à 385 nm où l’épaisseur optique ’Bodhaine’ ne diffère que de 0.28%, celle calculée
selon Bucholtz de -0.13% et celle calculée selon Edlen de -0.15% par rapport à la moyenne
des épaisseurs optiques calculées selon les 3 méthodes. Les différences calculées deviennent
même inférieures à 0.1% en valeur absolue au-delà de 450 nm. Pour les longueurs d’onde
supérieures à 675 nm, l’épaisseur optique ’Bodhaine’ devient la plus petite, les 2 autres
restant sensiblement identiques. Aux niveaux inférieurs, où la densité moléculaire est plus
importante, les différences entre les épaisseurs optiques Rayleigh calculées selon les 3
méthodes sont du même ordre.

La façon de calculer l’indice de réfraction n’a donc qu’une importance mineure.
Notre choix s’est porté sur le calcul selon Bucholtz [1995] car l’algorithme d’inversion
officiel de SAGE III utilise cette formulation. Ainsi, dans notre étude de validation entre
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les produits SAGE III LOA et les produits officiels, les éventuelles différences ne pourront
être imputées aux choix des sections efficaces de diffusion moléculaire.
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Fig. 4.13 – Variations spectrales des rapports entre les épaisseurs optiques Rayleigh cal-
culées avec la formulation de Edlen [1966] (en rouge), de Bucholtz [1995] (en bleu) et de
Bodhaine et al. [1999] et la moyenne des épaisseurs optiques Rayleigh calculées avec ces
3 formulations.

4.2 Validation avec les produits du LaRC

4.2.1 Description de l’algorithme du LaRC

L’algorithme mis en place par l’équipe du LaRC n’utilise pas la même approche que
celle du LOA [Rind and McCormick, 2002]. Une des différences majeures est l’ordre des
inversions. En effet, l’inversion spectrale est effectuée avant l’inversion spatiale. A une
altitude tangente donnée, l’épaisseur optique totale le long de la ligne de visée s’écrit :

δtot (λ) = δray (λ) + δaer (λ) +
N
∑

i=1

δgazi
(λ) (4.21)

Avec δray, l’épaisseur optique de diffusion moléculaire le long de la ligne de visée, δaer,
l’épaisseur optique d’extinction des aérosols le long de la ligne de visée et δgazi

l’épaisseur
optique d’absorption du gaz i le long de la ligne de visée (N peut varier de 1 à 2 selon le
canal, voir tableau 4.1).
La première étape de l’algorithme est le calcul de l’épaisseur optique Rayleigh. Ce calcul
est effectué en utilisant le formalisme de Bucholtz [1995] et les profils météorologiques
NCEP.
La deuxième étape est la détermination des profils de densités le long de la ligne de visée
de l’ozone et du dioxyde d’azote. Pour ce faire, une régression linéaire multiple dans les
canaux 433 - 450 nm et 560 - 622 nm est effectuée pour obtenir les épaisseurs optiques
d’absorption de ces 2 gaz, dans ces canaux, le long de la ligne de visée. Comme on l’a
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signalé au paragraphe 4.1.1.4, pour tenir compte des problèmes de neutralité spectrale
de l’atténuateur dans les canaux autour de 450 nm, un lissage triangulaire en altitude
est appliqué sur les épaisseurs optiques d’absorption du NO2. Les épaisseurs optiques
d’absorptions de ces gaz sont alors calculées dans chaque canal en utilisant les sections
efficaces appropriées (Bogumil et al. [2003] pour O3 et Harder et al. [1997] pour NO2).
Les épaisseurs optiques d’extinction des aérosols dans chaque canal sont alors considérées
comme étant les résidus dans la procédure de régression linéaire multiple. Une approche
alternative a également été mise en place pour déterminer un autre profil vertical de
concentration en ozone : il s’agit d’une méthode par moindres carrées. Ce produit sera
repéré par l’indice ’aer’ , le produit ozone issu de la régression linéaire multiple étant indicé
’mlr’ [Wang et al., 2006]. Notons qu’un troisième produit ozone est issu de l’algorithme
officiel : il est nommé ozone mésosphérique et est issue du canal ultra-violet à 290 nm.
L’inversion spatiale choisie pour l’obtention des profils verticaux est la méthode de Cha-
hine modifiée [Chahine, 1972, Chu et al., 1989].

4.2.2 Comparaisons

L’étude de validation des produits SAGE III est faite en 2 étapes. La première est
une comparaison basée sur deux événements (un dans l’hémisphère nord, l’autre au sud) et
la deuxième est une étude statistique basée sur 2 échantillons de 2000 événements chacun
choisi aléatoirement (les 2 hémisphères sont également distingués). La distinction des
deux hémisphères est effectuée dans le but de mettre en évidence d’éventuelles différences
inter-hémisphériques. En effet, les mesures de SAGE III au coucher et au lever de soleil
se distinguent par le fait que l’instrument est, pour le coucher, à haute température et
pour le lever à basse température (il sort de l’ombre de la Terre). Il peut en découler des
comportements différents du détecteurs selon le type d’événement. La gamme d’altitude
utilisée pour la comparaison des espèces gazeuses s’étend de 10 à 50 km et pour les aérosols
de 10 à 30 km (au-delà de 30 km, les aérosols étant trop peu nombreux pour assurer une
détection fiable). Les différences relatives mentionnées dans ce paragraphe sont toutes
calculées selon l’expression suivante :

DIFF = 200 ∗ LaRC − LOA

LaRC + LOA
(4.22)

où LaRC représente la grandeur considérée (concentration en ozone ou en dioxyde d’azote
ou coefficient d’extinction aérosol) issue de l’algorithme officiel et LOA est celle issue de
l’algorithme du LOA.

4.2.2.1 Profils individuels

L’événement choisi dans l’hémisphère nord a eu lieu le 13 mars 2004 à 15h36 (TU). Il
s’agit de l’orbite 1126820. Le point subtangent se situe à 75̊ nord et 28.2̊ est (au-dessus
de la mer de Barents). Le profil vertical de température associé à cet événement (voir
figure 4.14) montre une structure assez compliquée avec des températures atteignant 198
K à 33 km. La tropopause thermique se situe à 9.5 km (216 K) et on note une inversion
de température à 33 km.
Dans l’hémisphère sud, l’événement utilisé est le numéro 1698710. Il est situé à 58̊ sud et
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76̊ ouest (au sud du cap Horn). Cette mesure a été effectuée le 5 mai 2005 à 21h (TU). La
tropopause est située à 10.6 km à une température de 212 K (voir figure 4.14). Au-dessus
de cette altitude, le profil augmente sur 1 km avant de décrôıtre à nouveau jusque 24 km
puis de réaugmenter jusque la stratopause (vers 50 km).
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Fig. 4.14 – Profils de température associés aux événements 1126820 (à gauche) et 1698710
(à droite). Les lignes noires correspondent à l’altitude de la tropopause thermique : 9.5
km pour 1126820 et 10.6 km pour 1698710

L’ozone :
Le profil d’ozone issu de l’algorithme du LOA (qu’on notera par commodité Oloa

3 ) est ici
comparé aux 2 profils d’ozone issus de l’algorithme officiel (notés Omlr

3 et Oaer
3 ) pour les 2

événements susmentionnés. La figure 4.15 présente pour chaque événement, les 3 profils
verticaux de concentration en ozone et les différences relatives associées.

Pour les 2 événements, les profils issus de l’algoritme du LOA sont globalement en
très bon accord avec les 2 profils du LaRC.
Pour l’événement de l’hémisphère nord (1126820), les différences relatives entre l’Oloa

3 et
l’Omlr

3 sont inférieures à 2% en valeurs absolues entre 22 et 36 km. Celles entre l’Oloa
3 et

l’Oaer
3 sont du même ordre mais jusqu’à une altitude plus élevée (40 km). Au-dessus de 36

km, l’accord entre l’Oloa
3 et l’Oaer

3 est meilleur que l’accord entre l’Oloa
3 et l’Omlr

3 . Nous ne
discuterons pas de la réalité physique des structures observées entre 15 et 22 km, cela sort
de notre propos. En dessous de 22 km, les différences relatives avec les 2 profils LaRC sont
sensiblement identiques et comprises entre -10 et +10%. Les fortes barres d’incertitude
pour le produit LOA en-dessous de 11 km sont dues à la basse altitude (longs trajets
optiques) et à la proximité de la troposphère (la tropopause est à 9.5 km).
Pour l’événement au sud, les conclusions sont approximativement les mêmes que celles
pour l’événement au nord : l’accord avec les 2 profils LaRC est très bon entre 20 et 34
km pour Omlr

3 et entre 20 et 40 km pour Oaer
3 . Au-dessus de 34 km, l’accord avec Oaer

3 est
meilleur. Par contre, en dessous de 20 km, l’accord avec Omlr

3 est légérement meilleur. On
retrouve également de fortes incertitudes à basses altitudes (tropopause à 10.6 km).
Au vu de ces 2 comparaisons individuelles, les 2 algorithmes semblent générer des pro-
fils verticaux d’ozone sensiblement identiques. A haute altitude (au-delà de 35 km), les
différences entre Oloa

3 et Oaer
3 sont plus faibles que celles entre Oloa

3 et Omlr
3 . Aucune par-

ticularité interhémisphérique ne peut être ici mise en évidence.
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Fig. 4.15 – Profils verticaux de concentrations en ozone (à gauche) associés aux
événements 1126820 (en haut) et 1698710 (en bas). En rouge, le profil issu de l’algo-
rithme du LOA, en bleu, le profil LaRC ’mlr’ et en rose, le profil LaRC ’aer’. Par souci
de clarté, seul les incertitudes LOA sont représentées. Les profils verticaux des différences
relatives associées sont représentés dans les panneaux de droite.

Le dioxyde d’azote :
La particularité de la comparaison entre les profils des concentrations en dioxyde d’azote
issues des algorithmes du LOA et du LaRC réside dans le fait que le lissage triangulaire
en altitude n’est pas effectué sur la même grandeur physique. Pour le LOA, ce lissage est
fait sur le profil de transmission atmosphérique aux longueurs d’onde concernées (autour
de 450 nm) avant l’inversion spatiale et spectrale. Pour le LaRC, il est effectué entre leur
inversion spectrale et leur inversion spatiale, sur le profil vertical de l’épaisseur optique
tangente d’absorption du dioxyde d’azote le long de la ligne de visée. Les figures 4.16
présentent les résultats de ces comparaisons.

Pour l’événement au nord (1126820), le profil vertical du LOA présente encore
quelques oscillations malgré le lissage effectué sur toute la gamme d’altitude étudiée.
En dessous de 13 km, le profil du LaRC présente de fortes oscillations et celui du LOA
des valeurs très faibles. Les incertitudes sont d’ailleurs très importantes à ces bas ni-
veaux proches de la tropopause. Les 2 algorithmes semblent présenter certains problèmes
à basses altitudes poiur la restitution du NO2. Entre 13 et 40 km, le profil du LaRC
est relativement lisse alors que le profil du LOA est plus variable. Les différences rela-
tives sur cette gamme d’altitude sont comprises entre -50 et +50%. Au regard du profil
de température (figure 4.14), on s’aperçoit qu’entre 20 et 35 km, les températures sont
inférieures à 210 K. Ainsi, l’utilisation de sections efficaces à basse température (cf para-
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Fig. 4.16 – Identique à la figure 4.15 mais pour les profils verticaux de concentration en
NO2 (en rouge : LOA et en bleu : LaRC) et avec les barres d’incertitude des concentrations
du LaRC.

graphe 4.1.2.1) rendrait les concentrations restituées par l’algorithme du LOA 10% plus
faible (approximativement) que celles trouvées avec les sections efficaces utilisées ici. Cela
a pour effet d’augmenter les différences relatives d’approximativement 10 points et ainsi
de les améliorer à certaines altitudes : celles où les différences relatives sont inférieures à
-5%. La concentration maximale retrouvée dans la stratosphère par l’algorithme du LOA
se situe à 27.5 km et par celui du LaRC à 27 km. Autour de ce maximum, les différences
relatives sont les plus faibles : elles sont comprises entre -10 et 20% entre 22 et 32 km et
sont plus souvent négatives (c’est à dire NOlarc

2 < NOloa
2 ). Au delà de l’altitude de son

maxima, la concentration en dioxyde d’azote du LOA diminue globalement (sans tenir
compte des oscillations). Le profil du LaRC diminue également après son maximum jus-
qu’à 40 km puis augmente légèrement jusque 45 km, diminue et augmente très fortement
à 49.5 km. C’est à partir de 40 km que les différences relatives augmentent de plus en
plus passant de -12% à près de 180% à 47 km.
Le profil vertical du LOA pour l’événement sud est également oscillant sur toute la gamme
d’altitude étudiée. Le profil du LaRC présente également des oscillations à basses altitudes
(en dessous de 15 km). Ici aussi les températures sont inférieures à 210 K entre 20 et 35
km. Ainsi, sur cette gamme d’altitude, les sections efficaces à basse température devrait
être utilisées. Elles réduiraient les concentrations en NO2 d’approximativement 10% et
augmenteraient les différences relatives de 10 points. Les maxima sont sensiblement at-
teints à la même altitude pour les 2 algorithmes : 27 et 29 km pour le LOA et le LaRC
respectivement. Autour de ces altitudes, les différences relatives sont assez faibles : entre
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19 et 38 km, elles s’étendent de -10 à 10% et sont le plus souvent négatives (c’est à dire
NOlarc

2 < NOloa
2 entre 22 et 28 km). On retrouve également de fortes incertitudes pour les

deux produits à proximité de la tropopause.
Il ressort de ces comparaisons que les profils de concentration en dioxyde d’azote issus
des 2 algorithmes sont en moins bon accord que les profils d’ozone. A basse altitude, les 2
profils sont très oscillants. Le profil LaRC augmente fortement à haute altitude (49.5 km
au nord et 42 km au sud). Les profils du LOA gardent eux certaines oscillations malgré le
lissage effectué. Autour des maxima de concentrations, les profils LOA et LaRC sont les
plus proches. Il apparâıt également qu’à certains niveaux, l’utilisation de sections efficaces
adaptées à la température de ces niveaux améliorent la comparaison pour certains de ces
niveaux et pas pour d’autres.

Le coefficient d’extinction aérosols à 385 nm :
Rappellons au préalable que dans le cas des aérosols, le choix des sections efficaces d’ab-
sorption de NO2 et de O3 utilisés n’ont que peu d’influences sur les coefficients d’extinc-
tion restitués par notre algorithme quelle que soit la longueur d’onde (voir le paragraphe
4.1.2.1).
Les comparaisons entre les profils verticaux du coefficient d’extinction des aérosols à 385
nm issus des deux algorithmes pour ces deux événements sont présentées sur la figure
4.17.
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Fig. 4.17 – Identique à la figure 4.16 mais pour les profils verticaux du coefficient d’ex-
tinction des aérosols à 385 nm (en rouge : LOA et en bleu : LaRC).

A cette longueur d’onde, l’extinction du rayonnement est due à l’absorption du
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dioxyde d’azote et de l’ozone, à l’extinction des aérosols et à la diffusion Rayleigh. Les
2 profils sont en très bon accord entre 15 et 27 km pour l’événement au nord et entre
14 et 28 km pour celui au sud. Les différences relatives n’excèdent pas 6% en valeurs
absolues sur ces gammes d’altitude pour ces 2 événements. Les coefficients d’extinction
déduits de l’algorithme officiel sont le plus souvent inférieurs à ceux issus de l’algorithme
du LOA pour les deux événements. A basse altitude (en dessous de 14 et 15 km pour
pour l’événement au sud et au nord respectivement), les différences relatives deviennent
fortement négatives (c’est à dire klarc

aer < kloa
aer) atteignant près de -90% pour l’événement au

sud et -70% pour l’événement au nord à 12.5 km. Les incertitudes augmentent fortement à
basse altitude (en dessous de 14 km au nord et au sud) du fait de l’augmentation du trajet
optique à ces altitudes et de la proximité de la tropopause. A haute altitude, les fortes
incertitudes sont dues à la très faible quantités d’aérosols à ces niveaux (le coefficient
d’extinction est inférieur à 2.10−5 km−1).
Pour ces deux événements, les différences relativement importantes observées entre les
profils de concentration en dioxyde d’azote ne semblent pas affecter les profils du coefficient
d’extinction en aérosols à 385 nm.

Le coefficient d’extinction aérosols à 448.5 nm :
Tout comme pour le dioxyde d’azote, la restitution du profil vertical d’extinction des
aérosols à 448.5 nm souffre du problème de neutralité spectrale de l’atténuateur solaire.
Comme nous l’avons vu précédemment, l’algorithme du LOA prend en compte cette par-
ticularité en lissant verticalement les profils verticaux de transmissions atmosphériques
dans les canaux situés autour de 450 nm. Par contre, l’algorithme du LaRC ne lisse ver-
ticalement que le profil vertical de l’épaisseur optique tangente d’absorption du dioxyde
d’azote avant séparation spatiale. Ainsi, le LaRC n’effectue aucun lissage sur le profil
vertical du coefficient d’extinction des aérosols à 448.5 nm. Les figures 4.18 présentent les
profils verticaux d’extinction des aérosols à 448.5 nm des 2 mêmes événements restitués
par l’algorithme du LOA avec lissage (en rouge), sans lissage (en rose) et par l’algorithme
du LaRC (en bleu). Les différences relatives associées y sont également représentées :
en rouge, celle entre le coefficient LaRC et celui du LOA lissé et en bleu, celle entre le
coefficient LaRC et celui du LOA non lissé

Pour les 2 événements, le profil LOA non lissé est globalement en bon accord avec le
profil LaRC. En effet, cela parâıt logique étant donné que ces 2 profils ne sont pas lissés.
Les différences relatives concernant l’événement au nord entre le coefficient du LaRC et
celui du LOA non lissé sont très faibles : elles sont comprises entre -1 et 5% entre 10 et
26 km. Pour l’hémisphère sud, les différences relatives entre le profil LOA non lissé et
le profil LaRC sont également faibles : elles sont comprises entre -15 et 4%. Pour les 2
événements, le coefficient d’extinction LaRC est inférieur à celui du LOA non lissé.
Les comparaisons entre le profil LOA lissé et le profil LaRC sont globalement moins
bonnes que celles entre le profil LOA non lissé et celui du LaRC. Pour l’événement au
nord comme pour celui au sud, les différences relatives sont comprises entre -30 et 1%
entre 10 et 28 km. Elles sont le plus souvent négatives (c’est à dire klarc

aer < kloa
aer) pour ces

deux événements.
En dépit du fait que les profils LOA non lissés sont en meilleur accord avec les profils
LaRC, pour ces 2 événements, le profil du coefficient d’extinction aérosol à 448.5 nm uti-
lisé par la suite sera le profil LOA lissé pour conserver une cohérence dans l’algorithme
du LOA.
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Fig. 4.18 – Profils verticaux du coefficient d’extinction des aérosols à 448.5 nm (à gauche)
retrouvés par l’algorithme du LOA avec lissage (en rouge), sans lissage (en rose) et par
celui du LaRC (en bleu). Les profils de gauche représentent les différences relatives as-
sociées : en rouge, celle entre le coefficient LaRC et celui du LOA lissé et en bleu, celle
entre le coefficient LaRC et celui du LOA non lissé.
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Le coefficient d’extinction aérosols à 520 nm :
A 520 nm, le rayonnement est absorbé par l’ozone et par le dioxyde d’azote. Les résultats
des comparaisons sont présentés sur les figures 4.19.
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Fig. 4.19 – Identique à la figure 4.16 mais pour les profils verticaux du coefficient d’ex-
tinction des aérosols à 520 nm (en rouge : LOA et en bleu : LaRC).

Au nord, en-dessous de 16.5 km, le coefficient d’extinction retrouvé par l’algorithme
du LOA est inférieur à celui du LaRC : les différences sont comprises entre -16 et -1%.
Au-dessus de 16.5 km, les coefficients du LaRC deviennent supérieurs à ceux du LOA, les
différences étant comprises entre 1 et 10% jusqu’à 24 km. Au-delà de 24 km, les différences
augmentent fortement atteignant plus de 100% à 27 km.
Au sud, le coefficient d’exinction LaRC est inférieur à celui du LOA excepté à quelques al-
titudes. Les différences relatives sont comprises entre -15 et -1% (si on excepte les quelques
valeurs positives) entre 10 et 24 km. Au-dessus de 24 km, les différences sont plus impor-
tantes : elles atteignent près de 100% à 26 km. Il est à noter que l’altitude maximale de
détection des aérosols dans le canal à 520 nm pour le LaRC est inférieure à celle du LOA
(27.5 km et 40 km).
En se référant uniquement à ces 2 événements, les 2 algorithmes parviennent globalement
à restituer un coefficient d’extinction aérosol à 520 nm en bon accord.
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Le coefficient d’extinction aérosols à 601 nm :
Le canal à 601 nm est fortement influencé par l’absorption de l’ozone. C’est à cette lon-
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Fig. 4.20 – Identique à la figure 4.16 mais pour les profils verticaux du coefficient d’ex-
tinction des aérosols à 601 nm (en rouge : LOA et en bleu : LaRC).

gueur d’onde que la section efficace d’absorption de l’ozone est la plus importante (voir
figure 4.7). Le dioxyde d’azote est également un absorbant dans ce canal.
La figure 4.20 présente les résultats des comparaisons.
Les profils issus de l’algorithme du LaRC sont globalement plus ’accidentés’ que ceux du
LOA, surtout pour l’événement au nord. De plus, ils présentent tous deux une altitude
plafond inférieure à celle du LOA (26 km pour le LaRC et 40 km pour le LOA).
Au nord, les coefficients d’extinction du LaRC sont inférieurs à ceux du LOA si on excepte
la gamme d’altitude située entre 17 et 18 km où l’algorithme du LaRC détecte un léger
pic d’extinction non restitué par l’algorithme du LOA. Notons que ce pic d’extinction
des aérosols est également visible sur les profils d’extinction LaRC aux autres longueurs
d’onde (sauf à 1022 nm et 1545 nm). Le profil des différences relatives est également très
accidenté : les différences oscillent entre -2 et -60% entre 10 et 24 km. Au-dessus, les
différences sont plus importantes. Elles sont même inférieures à -100% à 25.5 et 26 km.
Au sud, les différences relatives oscillent autour de la valeur nulle. En-dessous de 24 km,
elles sont comprises entre -40 et 30%. Au-dessus de 24 km, elles diminuent fortement
(jusqu’à moins de -100%) avant d’atteindre 14% à 25.5 km.
Dans ce canal, l’accord entre les 2 coefficients d’extinction est globalement moins bon que
celui constaté dans les canaux de longueurs d’onde inférieures.
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Le coefficient d’extinction aérosols à 675 nm :
L’ozone et le dioxyde d’azote absorbent également le rayonnement à 675 nm. Cependant,
l’absorption du dioxyde d’azote devient faible. Son influence devient alors à cette lon-
gueur d’onde très faible. L’absorption de l’ozone quant à elle, reste importante quoique
inférieure à celle à 601 nm.
Les résultats des comparaisons à 675 nm sont présentés sur les figures 4.21. Tout comme
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Fig. 4.21 – Identique à la figure 4.16 mais pour les profils verticaux du coefficient d’ex-
tinction des aérosols à 675 nm (en rouge : LOA et en bleu : LaRC).

à 601 nm, les profils issus de l’algorithme du LaRC sont plus accidentés que ceux du
LOA et plus spécialement pour l’événement au nord. L’altitude plafond de restitution du
coefficient d’extinction des aérosols à cette longueur d’onde est de 25.5 km pour le LaRC
et de 40 km pour le LOA en ce qui concerne l’événement au nord et de 24.5 km pour le
LaRC et également de 40 km pour le LOA en ce qui concerne l’événement au sud.
Au nord, les coefficients d’extinction des aérosols LaRC à 675 nm sont inférieurs à ceux
du LOA sur toute la gamme d’altitude sauf aux niveaux du pic d’extinction détecté par
l’algorithme du LaRC (17 - 18 km). Les différences relatives sont comprises entre -23 et
-1% en-dessous de 24 km (sans considérer les différences relatives positives liées au pic
d’extinction). Au-dessus de 24 km, les différences sont comprises entre -25 et -50%.
Pour l’événement au sud, les différences relatives oscillent autour de zéro. Elles sont com-
prises entre -25 et 25% en-dessous de 24 km. A 24.5 km, la différence relative excède
-100%.
Au regard des comparaisons liées à l’événement au nord, il semblerait que les coefficients
d’extinction des aérosols à 675 nm issus de l’algorithme du LOA soient supérieurs à ceux
du LaRC (différences relatives autour de -10%). Pour l’événement au sud, les différences
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relatives sont plus proches de la valeur nulle. Pour ces deux événements, il faut noter
également que l’algorithme du LOA génère un profil plus lisse que celui déduit de l’algo-
rithme du LaRC.

Le coefficient d’extinction aérosols à 755 nm :
A 755 nm, le dioxyde d’azote n’absorbe plus le rayonnement. Quant à l’ozone, sa contri-
bution, quoique de plus en plus faible continue d’être prise en compte.
Les résultats des comparaisons à cette longueur d’onde sont présentés sur les figures 4.22.
Pour l’hémisphère nord, le profil issu de l’algorithme du LaRC s’étend jusqu’à 27.5 km et
celui issu de l’algorithme du LOA jusque 39.5 km. Au sud, les altitudes plafonds sont de
28 km pour le LaRC et de 40.5 km pour le LOA. Pour l’hémisphère nord, les oscillations
observées sur les profils des coefficients d’extinction aux longueurs d’onde inférieures issus
de l’algorithme du LaRC sont encore présentes sur le profil à 755 nm mais elles sont très
atténuées.
Pour l’événement au nord, le profil LaRC est très proche du profil LOA entre 10 et 24
km. Les différences relatives sont globalement négatives (à l’exception du pic d’extinction
détecté par l’algorithme du LaRC). Elles sont comprises entre -8 et 0%. Au-dessus de 24
km, la comparaison est moins bonne, les différences relatives s’étendent de -44 à -20%.
Au sud, la comparaison est également très bonne. Les différences relatives sont comprises
entre -13 et 5% entre 10 et 24.5 km. Au-dessus de cette altitude, les différences augmentent
(en valeurs absolues) atteignant -60% à 26 km puis se rapprochent de zéro.

12

16

20

24

28

A
lti

tu
de

 (k
m

)

10-6 10-5 10-4 10-3

Coef. ext. aér 755 nm (km-1)

12

16

20

24

28

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-80 -40 0 40 80

Différence relative (%)

12

16

20

24

28

A
lti

tu
de

 (k
m

)

10-6 10-5 10-4 10-3

Coef. ext. aér 755 nm (km-1)

12

16

20

24

28

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-80 -40 0 40 80

Différence relative (%)

Fig. 4.22 – Identique à la figure 4.16 mais pour les profils verticaux du coefficient d’ex-
tinction des aérosols à 755 nm (en rouge : LOA et en bleu : LaRC).
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Le coefficient d’extinction aérosols à 869 nm :
La contribution de l’ozone, de plus en plus faible est encore prise en compte dans ce canal.
Au nord et au sud, l’altitude plafond pour les profils LaRC est de 27.5 km et pour les
profils LOA de 39 km. Les résultats de ces comparaisons sont présentés sur les figures
4.23.
Pour l’hémisphère nord, la comparaison entre les 2 profils est très bonne sur toute la
gamme d’altitude étudiée excepté à 27.5 km (la différence relative y est de 38%). Si on
ne considère pas le pic d’extinction à 17 km (moins intense à cette longueur d’onde), les
différences relatives sont négatives (c’est à dire klarc

aer < kloa
aer). Elles sont comprises entre

-8 et 0% entre 10 et 26.5 km et sont moins bonnes au-dessus.
Au sud, la comparaison est également très bonne à l’exception des plus hautes altitudes
(au-dessus de 25 km) où les différences relatives varient de -25% à 25%. Entre 10 et 25
km, les différences sont comprises entre -4 et 6%.
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Fig. 4.23 – Identique à la figure 4.16 mais pour les profils verticaux du coefficient d’ex-
tinction des aérosols à 869 nm (en rouge : LOA et en bleu : LaRC).
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Le coefficient d’extinction aérosols à 1022 nm :
La très faible absorption de l’ozone est encore considérée à cette longueur d’onde. Les
résultats sont présentés sur les figures 4.24.
Les altitudes plafonds pour l’événement de l’hémisphère nord sont de 35 km pour le LaRC
et de 30.5 km pour le LOA. Pour l’événement au sud, elles sont de 28 km pour le LaRC
et de 32.5 km pour le LOA.
Au nord, les différences relatives sont comprises entre -8 et 4% entre 10 et 26 km, les
coefficients d’extinction LaRC étant le plus souvent inférieurs à ceux du LOA. Au-dessus
de 26 km, les différences augmentent, devenant positives sauf à 28 km.
Pour l’événement de l’hémisphère sud, les différences relatives sont négatives à toutes les
altitudes (sauf à 27 km). Elles sont comprises entre -10 et 0% en dessous de 24 km et entre
-43 et -13% au-dessus. Pour cet événement, les coefficients d’extinction à cette longueur
d’onde déduits de l’algorithme du LaRC sont inférieurs à ceux issus de l’algorithme du
LOA.
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Fig. 4.24 – Identique à la figure 4.16 mais pour les profils verticaux du coefficient d’ex-
tinction des aérosols à 1022 nm (en rouge : LOA et en bleu : LaRC).
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Le coefficient d’extinction aérosols à 1545 nm :
Rappellons ici qu’à 1545 nm, l’extinction du rayonnement est uniquement due à la diffu-
sion moléculaire, à l’absorption du dioxyde de carbone et à l’extinction des aérosols. La
prise en compte de l’absorption du CO2 dans les 2 algorithmes a déjà été discutée dans
la section 4.1.1.2. Nous présentons ici les résultats des comparaisons entre les coefficients
d’extinction aérosol à 1545 nm issus des 2 algorithmes (figures 4.25).
Les altitudes plafonds pour l’événement au nord sont de 45 km pour le LaRC et 40.5 km
pour le LOA. Pour l’événement au sud, elles sont de 38 km pour le LaRC et 40.5 km pour
le LOA.
Pour l’événement au nord, la comparaison est très bonne entre 10 et 27 km. Les différences
relatives sont comprises entre -6 et 7%. Au-dessus de 27 km, les différences deviennent
plus importantes.
Au sud, les différences relatives sont comprises entre -5 et 10% entre 10 et 26 km. Au-delà,
les comparaisons deviennent moins bonnes.
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Fig. 4.25 – Identique à la figure 4.16 mais pour les profils verticaux du coefficient d’ex-
tinction des aérosols à 1545 nm (en rouge : LOA et en bleu : LaRC).
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4.2.2.2 Etude statistique

Les 2 hémisphères seront considérés séparemment. L’étude est menée sur un en-
semble de 2000 événements par hémisphère, choisis aléatoirement. Aucune distinction
saisonnière ne sera étudiée. Pour chaque produit SAGE III, nous calculerons les moyennes
des différences relatives (DIFF), les écart-types (notés ET) sur le calcul de ces moyennes
et les profils des racines carrées des moyennes des carrés des différences relatives (qu’on
notera par la suite RMS pour Root Mean Square) :

DIFF (z) =

N(z)
∑

i=1

1

N(z)
DIFFi(z) (4.23)

ET (z) =

√

√

√

√

N(z)
∑

i=1

1

N(z) − 1

(

DIFF (z) − DIFFi(z)
)2

(4.24)

RMS (z) =

√

√

√

√

N(z)
∑

i=1

1

N(z) − 1
(DIFFi(z))

2 (4.25)

où DIFFi(z) est la différence relative à l’altitude z pour la cöıncidence i entre les
produits issus de l’algorithme du LaRC et ceux du LOA (voir l’équation 4.22) et N(z)
le nombre de cöıncidences utilisées dans ces calculs à l’altitude z. Le profil de moyenne
des différences relatives permettra de mettre en évidence un biais éventuel de la grandeur
considérée, l’écart-type est une estimation de la dispersion des différences relatives autour
de leur moyenne et le RMS des différences relatives caractérise l’accord moyen entre les 2
grandeurs.

L’ozone :

Les profils d’ozone LOA sont successivement comparés aux profils d’ozone LaRC
mésosphériques, ’mlr’ et ’aer’. La figure 4.26 présente les résultats de cette étude statis-
tique. La colonne de gauche concerne l’hémisphère nord, celle de droite, l’hémisphère sud.
En ce qui concerne les comparaisons avec l’ozone mésosphérique (figures du haut), au-
cune disparité inter-hémisphérique n’apparâıt. En moyenne, les différences relatives sont
négatives (c’est à dire que le produit LOA est en moyenne supérieur au produit méso-
sphérique du LaRC). Des différences relatives assez faibles, comprises entre -10 et 0% sont
observées de 50 à 60 km au nord et de 52 à 67 km au sud. Sur ces gammes d’altitude, les
dispersions sont comprises entre 10 et 45% au nord et entre 17 et 55% au sud et les RMS
entre 17 et 45% au nord et entre 18 et 57% au sud. De telles dispersions et de telles RMS
ne permettent pas, en dépit de différences relatives proches de zéro, de conclure sur un bon
accord entre les 2 produits sur ces gammes d’altitudes. En deça et au delà de ces gammes
d’altitude, les différences relatives sont plus importantes atteignant -65% et -80% au nord
et au sud respectivement avec des dispersions et des RMS importantes. En moyenne, les
profils LOA d’ozone ne sont donc pas en accord avec les profils mésosphériques du LaRC.
Il faut noter ici que l’algorithme du LOA n’utilise pas le canal UV de SAGE III.
Les comparaisons entre les profils d’ozone LOA et les profils ’mlr’ du LaRC montrent un
très bon accord au nord entre 10 et 45 km et au sud entre 15 et 47 km (différences relatives
entre -5 et 0%, dispersions et RMS entre 5 et 20%). En dehors de cette gamme d’altitude,



104 Algorithme d’inversion de SAGE III

40

45

50

55

60

65

70

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-80 -40 0 40 80

Différence relative (%)

40

45

50

55

60

65

70

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-80 -40 0 40 80

Différence relative (%)

10

15

20

25

30

35

40

45

50

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-80 -40 0 40 80

Différence relative (%)

10

15

20

25

30

35

40

45

50

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-80 -40 0 40 80

Différence relative (%)

10

15

20

25

30

35

40

45

50

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-80 -40 0 40 80

Différence relative (%)

10

15

20

25

30

35

40

45

50

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-80 -40 0 40 80

Différence relative (%)

Fig. 4.26 – Profils des moyennes des différences relatives (en rouge) entre les concentra-
tions en ozone issues des algorithmes du LOA et du LaRC (en haut : O3 mésosphérique,
au milieu : O3 mlr et en bas : O3 aér). Les dispersions sont représentées par les lignes
pointillées rouges et les profils des RMS des différences relatives sont en bleu. La colonne
de gauche concerne l’hémisphère nord et celle de droite, l’hémisphère sud.
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les dispersions et les RMS sont trop importants pour conclure sur un bon accord entre les
2 profils.
Les profils d’ozone du LOA sont également en très bon accord avec les profils d’ozone ’aer’
du LaRC. Au nord, entre 10 et 55 km, les différences relatives sont comprises entre -3 et
3% avec des dispersions et des RMS inférieurs à 20%. Au sud, le meilleur accord moyen
est trouvé entre 13 et 55 km (même valeurs de différences relatives, de dispersions et de
RMS qu’au nord). Au delà de 55 km, les dispersions et les RMS deviennent très important.

Le dioxyde d’azote :
Rappellons ici que les profils de NO2 sont obtenus à partir du canal SAGE III centré à
441.4 nm, que ce canal est affecté par un défaut de neutralité spectrale de l’atténuateur
solaire et que les deux algorithmes ne gèrent pas ce problème de la même façon (voir para-
graphe 4.1.1.4). De plus, les sections efficaces d’absorption du NO2 et de O3 utilisées dans
l’algorithme du LOA sont fixes quelle que soit la température (voir paragraphe 4.1.2.1).
La figure 4.27 présente le résultat de l’étude statistique.
Les résultats obtenus dans l’hémisphère nord sont sensiblement identiques à ceux obte-
nus dans l’hémisphère sud. Entre 15 et 40 km, les moyennes des différences relatives sont
comprises entre -10 et 10% avec des dispersions et des RMS compris entre 14 et 40%. Les
meilleurs accords sont trouvés entre 23 et 35 km au nord et entre 20 et 36 km au sud
(différences relatives entre -5 et 7% et écarts-types et RMS inférieurs à 20%). De plus,
entre 20 et 36 km, les RMS sont globalement inférieurs aux incertitudes sur la restitu-
tion du NO2 (de 10 à 20% à ces niveaux). L’accord entre les concentrations en dioxyde
d’azote issues des algorithmes du LOA et du LaRC peut donc être considéré comme bon
à ces altitudes. Au-dessus de 40 km et en-dessous de 15 km, les dispersions et les RMS
deviennent trop important (supérieurs à 40%) pour pouvoir conclure sur un bon accord
moyen entre les 2 profils SAGE III de dioxyde d’azote.
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Fig. 4.27 – Profils des moyennes des différences relatives (en rouge) entre les concentra-
tions en NO2 issues des algorithmes du LOA et du LaRC. Les dispersions sont représentées
par les lignes pointillées rouges et les profils des RMS des différences relatives sont en bleu.
La figure de gauche concerne l’hémisphère nord et celle de droite, l’hémisphère sud.
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Le coefficient d’extinction des aérosols à 385 nm :
Les profils verticaux sont présentés sur la figure 4.28.
Là encore, aucune différence inter-hémisphérique n’est flagrante. Au-dessus de 11.5 km,
les moyennes des différences relatives sont négatives pour les deux hémisphères (c’est à
dire klarc

aer < kloa
aer). Globalement, un bon accord est obtenu dans les deux hémisphères

entre 11.5 et 30 km (différences relatives comprises entre -20 et -2% au nord et au sud
si on excepte les résultats obtenus à 10.5 et 11 km). Dans l’hémisphère nord, le meilleur
accord est obtenu entre 14 et 28 km et au sud , entre 15 et 27 km (différences relatives de
l’ordre de -2 à -4%, dispersions et RMS inférieurs à 20%). A ces niveaux, les RMS sont
inférieurs à l’incertitude sur notre produit (20 à 30%). Ainsi, nous pouvons conclure que
les coefficients d’extinction des aérosols à 385 nm issus des deux algorithmes sont en bon
accord compte tenu des incertitudes sur ces deux produits.
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Fig. 4.28 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 385 nm.

Le coefficient d’extinction des aérosols à 448.5 nm :
Comme pour la concentration en dioxyde d’azote, la restitution du coefficient d’extinction
des aérosols à 448.5 nm souffre du défaut de neutralité de l’atténuateur dans ce canal.
Là aussi, les 2 algorithmes ne traitent pas ce problème de la même façon. La qualité du
coefficient d’extinction des aérosols est directement liée à celle de la concentration en NO2.
Les résultats sont représentés sur la figure 4.29.
Globalement, la moyenne des différences relatives est négative (klarc

aer < kloa
aer) pour les

deux hémisphères. Elle est comprise entre -20 et -5% au nord et entre -22 et -3% au sud.
Le meilleur accord est obtenu entre 14 et 25 km au nord et au sud (différences relatives
comprises entre -15 et -5%, dispersions et RMS inférieurs à 20%). Aussi, les incertitudes
sur la restitution du coefficient d’extinction à cette longueur d’onde est de l’ordre de 15
à 20% entre 14 et 25 km. Ainsi pouvons nous conclure sur un bon accord entre ces deux
produits entre 14 et 25 km compte tenu des incertitudes. Dans les deux hémisphères,
au-dessus de 25 km, les moyennes des différences relatives se dégradent et les dispersions
augmentent.
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Fig. 4.29 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 448.5 nm.

Le coefficient d’extinction des aérosols à 520 nm :
Les résultats à 520 nm sont présentés sur la figure 4.30.
A partir de 10 km, les moyennes des différences relatives sont négatives dans les 2
hémisphères (klarc

aer < kloa
aer).

Dans l’hémisphère nord, entre 10 et 22 km, les moyennes des différences relatives sont com-
prises entre -10 et -1% avec des dispersions inférieures à 20% et les RMS des différences
relatives compris entre 10 et 22% (de l’ordre de l’incertitude sur notre produit à ces ni-
veaux). Entre 22 et 30 km, les moyennes des différences relatives sont comprises entre
-20 et -10% avec des écarts-types et les RMS des différences relatives augmentant avec
l’altitude (de 20 à 40% et de 22 à 47% respectivement). On peut donc conclure sur un
bon accord entre les profils des coefficients d’extinction à 520 nm entre 10 et 22 km dans
l’hémisphère nord.
Au sud, les différences relatives sont en moyenne comprises entre -12 et 0% entre 10 et
25 km avec des dispersions et des RMS relativement faibles (inférieures à 20 et 24% res-
pectivement). Ici, les RMS sont un peu supérieurs aux incertitudes sur notre produit (15
à 20%). Au-dessus de 25 km, les écarts-types augmentent jusque -40% ne permettant pas
d’affirmer un bon accord entre les 2 profils à ces altitudes en dépit de différences relatives
moyennes acceptables (entre -24 et -12%).
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Fig. 4.30 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 520 nm.
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Le coefficient d’extinction des aérosols à 601 nm :
Les résultats des comparaisons sont représentés sur la figure 4.31.
Les résultats ne présentent pas de différences inter-hémisphériques flagrantes. De bons
accords sont trouvés dans l’hémisphère nord entre 10 et 21 km et dans l’hémisphère sud
entre 13 et 21 km (les moyennes des différences relatives sont entre -10 et 1%, les disper-
sions inférieures à 20% et les RMS des différences relatives entre 19 et 27%). Toutefois,
les incertitudes sur notre produit à ces altitudes sont plus faibles (de l’ordre de 10%). En
dehors de ces gammes d’altitude, les dispersions et les RMS augmentent empêchant de
conclure sur un bon accord en moyenne à ces altitudes.
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Fig. 4.31 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 601 nm.

Le coefficient d’extinction des aérosols à 675 nm :
Les résultats sont présentés sur la figure 4.32.
Dans l’hémisphère nord, un bon accord (compte tenu des incertitudes de l’ordre de 20%
sur notre produit) est obtenu entre 10 et 22 km : les moyennes des différences relatives
sont comprises entre -6 et 0%, les dispersions sont inférieurs à 20% et les RMS entre
13 et 20%. Au sud, un tel accord n’est obtenu qu’entre 15 et 20 km. En dehors de ces
gammes d’altitude, les écarts-types sont considérés trop important pour pouvoir conclure.
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Fig. 4.32 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 675 nm.
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Le coefficient d’extinction des aérosols à 755 nm :
La figure 4.33 présente les résultats de l’étude statistique à 755 nm.
Notons qu’à cette longueur d’onde, l’incertitude sur notre produit est comprise entre 8 et
12% entre 10 et 24 km. Au nord comme au sud, les différences relatives sont en moyenne
légèrement négatives (klarc

aer < kloa
aer).

Dans l’hémisphère nord, l’accord est très bon (compte tenu des incertitudes) entre 10 et
26 km : les moyennes des différences relatives sont entre -12 et -1%, les écarts-types sont
inférieurs à 20% et les RMS sont compris entre 5 et 23%.
Au sud, entre 10 et 27 km, l’accord entre les deux produits est très bon (compte tenu
des incertitudes) : différences relatives entre -10 et -1%, écarts-types inférieurs à 20% et
RMS entre 6 et 23%. Dans les deux hémisphères, au-delà de 23 km, les moyennes des
différences relatives ne descendent pas sous -20% mais les dispersions et les RMS sont
trop importants pour garantir un bon accord entre les deux produits à ces altitudes
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Fig. 4.33 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 755 nm.

Le coefficient d’extinction des aérosols à 869 nm :
Les résultats à cette longueur d’onde sont présentés sur la figure 4.34.
En moyenne, les différences relatives sont faiblement négatives sur toute la gamme d’al-
titude étudiée et dans les deux hémisphères.
Aucune différence inter-hémisphérique n’apparâıt de façon flagrante à cette longueur
d’onde. Au nord, comme au sud, l’accord entre les deux profils du coefficient d’extinction
des aérosols à 869 nm est très bon entre 10 et 27 km (compte tenu des incertitudes de
l’ordre de 10%) : les différences relatives sont en moyenne comprises entre -6 et 0% avec
des écarts-types et des RMS inférieurs à 20%. Au-dessus de 27 km, les différences rela-
tives ne descendent pas sous -10%, mais les dispersions sont plus importantes (entre 20
et 30%). L’accord entre les deux produits au nord comme au sud peut ainsi être tout de
même considéré comme correct.
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Fig. 4.34 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 869 nm.

Le coefficient d’extinction des aérosols à 1022 nm :
Les résultats des comparaisons à 1022 nm sont présentés sur la figure 4.35.
Aucune différence inter-hémisphérique n’est mise en évidence à cette longueur d’onde. Par
conséquent, la discussion suivante s’applique aux deux hémisphères. Compte tenu des in-
certitudes (de l’ordre de 10%), un très bon accord moyen entre les deux profils est obtenu
sur la quasi-totalité de la gamme d’altitude étudiée. Les moyennes des différences rela-
tives sont comprises entre -10 et 5%. Les écarts-types et les RMS des différences relaives
sont inférieurs à 20% en-dessous de 27 km. Au-dessus de 27 km, les écarts-types et les
RMS augmentent seulement jusque 32% à 30 km. L’accord entre les profils des coefficients
d’extinction est donc très bon sur toute la gamme d’altitude.
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Fig. 4.35 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 1022 nm.

Le coefficient d’extinction des aérosols à 1545 nm :
A 1545 nm, la contribution de l’absorption du dioxyde de carbone est à prendre en compte
(voir paragraphe 4.1.1.2). Les résultats sont présentés sur la figure 4.36.
Pour ce produit, nos incertitudes sont de l’ordre de 10% en-dessous de 24 km. Là aussi,
les résultats dans les deux hémisphères ne présentent pas de disparités flagrantes. Entre
10 et 24 km dans l’hémisphère nord, les différences relatives sont en moyenne comprises
entre -5 et 7% avec des écarts-types entre 4 et 20%. Sur cette gamme d’altitude, les RMS
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sont inférieurs à 22%. Pour l’hémisphère sud, ces mêmes résultats sont également obtenus
mais jusque 26 km. Les différences observées entre les profils du coefficient d’extinction
des aérosols à cette longueur peuvent être attribuées aux différences issues du calcul de
l’absorption du CO2 dans les deux algorithmes [Tetard et al., 2008]. Au-dessus de 24 km
au nord et 26 km au sud, les différences relatives augmentent atteignant 25% (au nord)
et 23% (au sud) à 30 km. Les écarts-types et les RMS augmentent aussi. Ces différences à
haute altitude peuvent être en partie imputées à la faible charge en aérosol à ces altitudes
rendant la restitution difficile.
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Fig. 4.36 – Identique à la figure 4.27 mais pour les profils des coefficients d’exinction des
aérosols à 1545 nm.

4.2.3 Conclusions

Globalement, les produits issus de l’algorithme d’inversion du LOA sont en bon
accord avec ceux de l’algorithme du LaRC. Aucun biais n’a été trouvé, si ce n’est pour
le profil d’ozone dans la mésosphère. En effet, les différences trouvées dans la mésosphère
sont principalement liées au fait que l’algorithme du LOA n’utilise pas le canal UV de
SAGE III contrairement à l’algorithme officiel. La prise en compte de ce canal s’avère donc
nécessaire et sera donc effectuée de manière à obtenir un profil d’ozone mésosphérique de
bonne qualité.
Aucune différence inter-hémisphérique flagrante n’a été mise en évidence.
Cette étude a permis d’intervalider les produits SAGE III issus de deux algorithmes
différents. Nous confrontons maintenant les produits SAGE III du LOA à ceux issus d’un
troisième algorithme.

4.3 Validation avec les produits de l’algorithme du

SPbSU

4.3.1 Description de l’algorithme du SPbSU

L’algorithme d’inversion développé par l’équipe de l’université de Saint-Petersbourg
[Polyakov et al., 2005] présente la particularité d’utiliser une paramétrisation pour repré-
senter l’extinction des aérosols. Cette paramétrisation est basée sur des résultats de
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modélisations numériques utilisant une base de données d’aérosols de tailles et com-
positions différentes incluant aérosols volcaniques et aérosols sulfatés [Timofeyev et al.,
2003]. Quatre paramètres par altitude sont ainsi nécessaires pour déterminer le coefficient
d’extinction des aérosols à chaque longueur d’onde. Une méthode d’estimation optimale
[Rodgers, 2000] est ensuite adoptée pour déterminer ces quatre paramètres ainsi que les
concentrations en ozone et en dioxyde d’azote. Un inconvénient de la méthode d’estima-
tion optimale dans ce cas est que la résolution verticale est dégradée. En effet, la largeur
à mi-hauteur des averaging kernel représentant la résolution verticale a une valeur de 1.5
km. La grille d’altitude utilisée pour l’ozone s’étend de 10.25 à 99.75 km, celle pour le
dioxyde d’azote de 10.25 à 49.75 km et pour les aérosols de 10.25 à 44.75 km.

4.3.2 Comparaisons

L’étude de validation avec les produits de l’algorithme du SPbSU est effectuée en
deux étapes : la première consiste en la comparaison d’événements individuels (un au sud
et un au nord) choisis aléatoirement et la deuxième étape consiste en une étude statistique.
Les coefficients d’extinction des aérosols ne seront pas comparés ici étant donné que les
profils aérosols du SPbSU sont issus de paramétrisations. Seuls les profils de concentration
en ozone et en dioxyde d’azote seront comparés. Leurs validations ont été effectuées par
Polyakov et al. [2005] par comparaisons avec les profils SAGE III opérationnels, avec des
profils de sonde-ozone, de mesures lidar et de mesures satellites (HALOE). En résumé,
l’accord moyen entre les profils d’ozone du SPbSU et les profils des ballons sondes est de
l’ordre de 10 à 20 % (RMS des différences relatives) dans la moyenne et haute stratosphère.
Dans la basse stratosphère et la haute troposphère, l’accord est moins bon, il est parfois
supérieur à 40%. Les comparaisons des profils ozone avec les mesures lidar montrent
également un bon accord au-delà de 17 km (5 à 20%) et un désaccord en-dessous de 17
km. Les comparaisons ozone avec les profils HALOE présentent une différence de l’ordre
de 10%. En ce qui concerne le dioxyde d’azote, des différences systématiques de l’ordre de
20 à 40% (en moyenne et en RMS des différences relatives) sont observées entre les profils
de l’algorithme du SPbSU et les profils SAGE III officiels, ces derniers étant supérieurs.
Les grilles d’altitude utilisées par les 2 algorithmes étant différentes, nous avons interpolé
la grille du SPbSU sur celle du LOA. A l’heure de l’écriture de cette thèse, les scientifiques
de l’université de Saint-Pétersbourg n’ont appliqué leur algorithme qu’au 5 premiers mois
de mesures de SAGE III (pour la version 4 des transmissions).
Pour chaque événement, les différences relatives sont calculées sur le modèle de l’équation
4.22 en remplaçant la grandeur ’LaRC’ par la grandeur ’SPbSU’.

4.3.2.1 Profils individuels

Pour l’hémisphère nord, l’événement étudié a eu lieu le 12 mars 2002 à 5h (TU). Il
est localisé à la latitude de 71̊ nord et 173̊ ouest (dans la mer des Tchouktches, nord du
détroit de Béring). La tropopause thermique est située à 9.8 km et la température est y
est de 9.8 K. L’événement choisi pour l’hémisphère sud est situé au sud-est de la Nouvelle-
Zélande (56.9̊ sud et 179̊ ouest). Il a eu lieu le 2 juin 2002 à 3h20 (TU). L’altitude de
la tropopause est de 8.7 km et la température y est de 217 K. La figure 4.37 montre les
profils de température NCEP liés à ces événements.
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Fig. 4.37 – Profils de température associés aux événements 125220 (à gauche) et 237210
(à droite). Les lignes noires correspondent à l’altitude de la tropopause : 9.8 km pour
125220 et 8.7 km pour 237210

L’ozone :
Les figures 4.38 présentent les résultats des comparaisons pour ces deux événements entre
les profils verticaux de concentration en ozone issus des algorithmes du LOA (en rouge)
et du SPbSU (en bleu). A titre indicatif, les profils verticaux de concentration en ozone
issus de l’algorithme du LaRC sont également représentés dans la partie mésosphérique
(profil issu des canaux ultraviolets de SAGE III). Les profils verticaux sont ici représentés
jusque 70 km. Les différences relatives associées y sont également représentées.
Pour les deux événements, les accords entre les deux profils sont très bons entre 11 et 50
km. Les différences relatives pour l’événement nord n’y excèdent qu’en de rares niveaux
les 1%. Au sud, elles sont le plus souvent comprises entre 0 et 2%. Au-delà de 50 km, les
profils d’ozone du LOA présentent des oscillations que l’on ne retrouve ni sur les profils
du SPbSU ni sur les profils mésosphériques du LaRC. A ces hautes altitudes, ces deux
derniers profils sont en bon accord dans les deux hémisphères.
Aucune différence inter-hémisphérique n’apparâıt au vu de ces deux comparaisons indi-
viduelles. Les profils ozone issus des algorithmes du SPbSU et de LOA sont en très bon
accord dans la stratosphère (en-dessous de 50 km). Comme nous l’avons dans le chapitre
4.2, l’algorithme du LOA fournit un profil vertical d’ozone mésosphérique peu fiable.

Le dioxyde d’azote :
Il est important de noter ici qu’aucune correction n’est effectuée dans l’algorithme du
SPbSU pour pallier le défaut de neutralité spectrale de l’atténuateur. Il en résulte des
profils verticaux généralement plus oscillants. Les figures 4.39 montrent les résultats des
comparaisons pour les 2 événements. Les profils LaRC ont également été représentés sur
ces figures. Pour les deux événements, les profils du SPbSU sont, en effet, plus oscillants
que ceux du LOA et du LaRC. Au nord, les différences relatives sont les plus proches de
zéro entre 26 et 36 km. Elles sont comprises entre -20 et 10% sur cette gamme d’altitude.
En dessous de 26 km, les différences relatives oscillent entre -120 et +120%. Au-dessus de
36 km, les différences relatives augmentent (la concentration en ozone issue de l’algorithme
du SPbSU devient supérieure à celle issue de l’algorithme du LOA) atteignant plus de
100% vers 45 km. Entre 15 et 36 km, les profils LOA et LaRC sont semblables, celui
du SPbSU étant plus différent de ces deux derniers. Entre 36 et 40 km, la concentration
d’ozone du LOA devient sensiblement inférieure à celles du LaRC et du SPbSU qui sont
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Fig. 4.38 – Profils verticaux de concentrations en ozone (à gauche) associés aux
événements 125220 (en haut) et 237210 (en bas). En rouge, le profil issu de l’algorithme
du LOA, en bleu, le profil SPbSU et en noir, le profil LaRC ’méso’. Les incertitudes sont
représentées pour les profils LOA et SPbSU. Les profils verticaux des différences relatives
associées sont représentés dans les panneaux de droite.

ici assez proches. Au-dessus de 40 km, les 3 profils diffèrent. Il importe ici de constater
que, d’après le profil de température (voir figure 4.37), les sections efficaces d’absorption
utilisées sont adaptées aux températures jusque près de 35 km (212 < T < 230 K)
Au sud, les meilleurs accords entre les profils LOA et SPbSU sont également obtenus
entre 26 et 36 km. Les différences relatives y sont comprises entre -20 et 12%. En-dessous
de 26 km, les différences relatives oscillent entre -80 et plus de 100%. Notons qu’entre 20
et 32 km, les températures sont inférieures à 210 K (voir figure 4.37). Par conséquent, il
faudrait utiliser les sections efficaces à basse température. Cela augmente les différences
relatives d’approximativement 10 points, améliorant celles inférieures à 4% (soit quelques
niveaux dans cette gamme d’altitude). Au-dessus de 36 km, elles augmentent globalement
(sauf en 3 niveaux où elles sont négatives), atteignant également plus de 100%. Sur toute
la gamme d’altitude étudiée, le profil SPbSU diffère des profils LOA et LaRC qui eux,
sont globalement semblables.
Les profils de concentration en dioxyde d’azote étudiés ici sont globalement en désaccord.
Le fait que l’algorithme du SPbSU n’effectue pas la correction faite par l’algorithme du
LOA et par celui du LaRC (concernant la neutralité spectrale de l’atténuateur) semble
être la raison de ces désaccords.
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Fig. 4.39 – Identique à la figure 4.38 mais pour les profils verticaux de concentration en
NO2 (en rouge : LOA, en bleu : SPbSU et en noir LaRC).

4.3.2.2 Etude statistique

L’étude statistique est effectuée sur l’intégralité des événements traités par l’équipe
Russe à l’heure de l’écriture de cette thèse. Soit 1176 événements dans l’hémisphère nord et
1082 au sud. Les 2 hémisphères seront traités séparemment afin de détecter d’éventuelles
disparités inter-hémisphériques dans les comparaisons. Comme pour l’étude statistique
effectuée entre les produits SAGE III du LOA et du LaRC, nous calculerons à chaque
altitude la moyenne des différences relatives, l’écart-type sur le calcul de cette moyenne
et le RMS des différences relatives (voir les équations 4.23 à 4.25).

L’ozone :
Les profils verticaux des moyennes des différences relatives sont représentés sur les figures
4.40. Les écarts-types y sont représentés par les barres de dispersion autour de chaque
profil moyen.
Au nord, les moyennes des différences relatives sont comprises entre 0 et 7% en-dessous de
55 km (SPbSU > LOA). Entre 14 et 45 km, les dispersions sont très faibles (inférieures à
10%). En-dessous de 14 km, elles sont plus importantes, atteignant 60% à 10.5 km. Ainsi,
dans l’hémisphère nord, entre 14 et 55 km, les profils de concentration en ozone issus des
deux algorithmes sont en très bon accord. Cette conclusion est confirmée par le profil des
RMS des différences relatives. Sur cette gamme d’altitude, les RMS sont compris entre 1
et 25% et sont globalement inférieures aux incertitudes sur le produit LOA (inférieures à
10%). Entre 22 et 45 km, les RMS sont même inférieurs à 5%. Au-dessus de 55 km, les
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moyennes des différences relatives sont positives jusque 65 km (c’est à dire SPbSU > LOA)
puis deviennent négatives atteignant -37% à 70 km. Dans la mésosphère, les dispersions
sont de plus en plus importantes atteignant plus de 100% au-delà de 67 km. Au-dessus
de 55 km, les RMS augmentent également très fortement de 30 à 120%. Cela confirme le
manque de fiabilité du produit ozone mésosphérique du LOA. Au sud, les moyennes des
différences relatives sont positives (SPbSU > LOA) en-dessous de 62 km. Sur cette gamme
d’altitude, elles sont comprises entre 0 et 20%. Entre 12 et 62 km, elles sont inférieures
à 10%. Cependant, les dispersions et RMS ne sont faibles (inférieures à 10%) qu’entre 23
et 50 km. Sur cette gamme d’altitude, on peut conclure qu’un bon accord entre les deux
inversions existe compte tenu des incertitudes sur le produit LOA. Au-dessus de 50 km,
les dispersions et les RMS augmentent fortement (atteignant respectivement 110 et 140%
à 70 km) ne permettant pas de conclure sur un bon accord entre les deux algorithmes à ces
altitudes. Là aussi, les profils mésosphériques d’ozone du LOA sont à mettre en question.
En-dessous de 23 km, les dispersions et RMS augmentent également mais ils n’atteignent
tout deux que 80%.
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Fig. 4.40 – Profils verticaux des moyennes (en rouge) et des RMS (en bleu) des différences
relatives entre les concentrations en ozone issues des algorithmes du LOA et du SPbSU
pour l’hémisphère nord (à gauche) et pour l’hémisphère sud (à droite). Les lignes hori-
zontales représentent la dispersion des différences relatives autour de leur moyenne. Les
moyennes sont calculées sur les 1176 événements au nord et les 1082 événements au sud
traités par l’équipe du SPbSU.

Aucune différence inter-hémisphériques ne ressort de cette étude. En moyenne, les
profils d’ozone issus des 2 algorithmes sont en très bon accord dans la stratosphère pour
les 2 hémisphères. Dans la mésosphère, les profils sont en désaccord. Les comparaisons
individuelles du paragraphe précédent et les résultats des études de validation du pro-
fil d’ozone SPbSU Polyakov et al. [2005] ont montré que l’algorithme du SPbSU fournit
des profils d’ozone mésosphérique en bon accord avec ceux issus de l’algorithme officiel,
ceux déduits de mesures de ballon sonde et de lidar et ceux issus des mesures satellitaires
de HALOE. Cela confirme que l’algorithme du LOA ne fournit pas de profils d’ozone
mésosphérique fiables.

Le dioxyde d’azote :
Les profils verticaux des moyennes des différences relatives (et les écarts-types) entre
les concentrations en dioxyde d’azote issues des algorithmes du LOA et du SPbSU sont
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présentés sur les figures 4.41.
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Fig. 4.41 – Identique à la figure 4.40 mais pour le dioxyde d’azote.

Globalement, l’accord moyen entre les profils de dioxyde d’azote est moins bon que
celui entre les profils d’ozone.
Pour l’hémisphère nord, au-dessus de 15 km, les moyennes des différences relatives sont
positives (c’est à dire SPbSU > LOA). De 15 à 35 km, elles sont comprises entre 0 et
16%, les écarts-types et les RMS étant relativement faibles (de 12 à 40% et de 13 à 50%
respectivement). Ces relativement faibles dispersions et RMS couplés à des différences
relatives moyennes faibles permettent de conclure sur un accord correct entre les pro-
duits NO2 entre 15 et 35 km dans l’hémisphère nord. Au-dessus de 35 km, les différences
augmentent jusque 46 km passant de 16% à 98%. Au-dessus de 46 km, elles diminuent,
atteignant 5% à 49.5 km. L’écart type est en constante augmentation au-dessus de 35 km.
Il est alors difficile de conclure sur un bon accord entre les 2 produits NO2 au-dessus de
35 km dans l’hémisphère nord. En-dessous de 15 km, l’importance des dispersions et des
RMS (tout deux suprérieurs à 60%) ne permet pas de conclure sur un bon accord entre
les 2 produits à ces niveaux.
Au sud, les différences relatives sont positives à partir de 16 km jusque 47 km. Elles sont
comprises entre 2 et 76%. En moyenne, les meilleurs accords sont obtenus entre 25 et 39
km (de 2 à 16%) avec des écarts-types relativement faibles (de 13 à 37%) et des RMS
entre 13 et 35%. En-dessous de 16 km, les différences relatives sont négatives (comprises
entre -1 et -70%) avec des écarts-types importants (de 100 à 160%). Au-dessus de 47 km,
les différences relatives sont négatives (en moyenne), comprises entre -13 et -100%, les
écarts-types étant supérieurs à 100%.
Les profils moyens des différences relatives concernant le dioxyde d’azote présentent de
légères disparités inter-hémisphériques. Dans la basse stratosphère (de 15 à 25 km), les
moyennes des différences relatives dans l’hémisphère nord sont plus proches de la va-
leur zéro que dans l’hémisphère sud. Les écarts-types, relativement importants dans les 2
profils (nord et sud) sur toute la gamme d’altitude étudiée, montrent que les différences
relatives individuelles sont très dispersées. Cette forte dispersion des différences relatives
est le reflet du fait que l’algorithme de l’université de Saint Petersbourg ne prend pas en
compte la non-neutralité spectrale de l’atténuateur solaire dans les canaux situés autour
de 450 nm (zone spectrale où l’absorption du dioxyde d’azote est maximale).
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4.3.3 Conclusions

En conclusion de cette étude de validation, les profils de concentration en ozone
issus des algorithmes d’inversion développés au LOA et au SPbSU sont, en moyenne, en
très bon accord dans la stratosphère. Au-delà de 50 km, les profils du LOA ne sont pas
fiables. En ce qui concerne le dioxyde d’azote, l’étude statistique révèle un accord moyen
relativement correct (entre 2 et 16%) entre 15 et 35 km dans l’hémisphère nord et entre
25 et 37 km dans l’hémisphère sud.

4.4 Validation avec les produits de POAM III

4.4.1 Description de l’algorithme de POAM III

L’algorithme d’inversion mis en place par l’équipe du NRL pour inverser les profils
verticaux des épaisseurs optiques le long des lignes de visée dans les 9 canaux de POAM
III débute par l’inversion spectrale. La spécificité de cette inversion spectrale réside dans
le fait que la contribution des aérosols n’est pas déterminée canal par canal. A chaque
altitude tangente, l’épaisseur optique d’extinction des aérosols le long des lignes de visée
à la longueur d’onde λi est contrainte par la paramétrisation suivante :

δaer (λi) = µ0 + µ1 κi + µ2 κ2
i (4.26)

où κi = lnλi et les 3 paramètres µ0, µ1 et µ2 seront à déterminer. Cette paramétrisation
fournit une représentation adéquate des dépendances spectrales calculées à partir de
modèles d’aérosols [Lumpe et al., 2002]. A chaque altitude, une méthode d’estimation
optimale est mise en œuvre pour résoudre ce système de 9 équations (9 canaux) à 7
inconnues (concentrations en ozone, dioxyde d’azote, vapeur d’eau et oxygène et les 3
paramètres de l’équation 4.26). La résolution verticale, définie comme la largeur à mi-
hauteur des averaging kernel, est de 1 à 1.5 km jusqu’à 25 km pour tous les canaux
aérosols. Finalement, les profils verticaux sont obtenus à l’aide d’un code d’inversion spa-
tiale standard (méthode d’estimation optimale [Rodgers, 2000]). La grille d’altitude du
produit final s’étend du sol jusqu’à 60 km avec un pas de 1 km.
Les produits aérosols, dioxyde d’azote et ozone de POAM III ont été validés par Randall
et al. [2001, 2002, 2003].

4.4.2 Comparaisons

Les produits POAM III utilisés pour effectuer les comparaisons avec les produits
SAGE III du LOA sont issus de la quatrième version de l’algorithme d’inversion développé
par l’équipe scientifique de POAM III. Les produits comparés sont :

1. Profils verticaux de concentration en ozone,

2. Profils verticaux de concentration en dioxyde d’azote,

3. Profils verticaux des coefficients d’extinction en aérosol à :
– 448.5 nm (SAGE III) et 442.2 nm (POAM III),
– 601.23 nm (SAGE III) et 603 nm (POAM III),
– 1022.1 nm (SAGE III) et 1018 nm (POAM III)
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Fig. 4.42 – Distribution spatiale des mesures de SAGE III (en rouge), de POAM III (en
bleu) et des cöıncidences entre ces 2 instruments (en rose).

L’étude de validation des produits SAGE III obtenus par l’algorithme du LOA
à l’aide des produits POAM III est également menée en deux étapes. La première est
une comparaison des profils verticaux de la meilleure cöıncidence spatio-temporelle entre
SAGE III et POAM III et la deuxième, une étude statistique.
Dans cette étude, les différences relatives sont calculées suivant l’équation 4.22 en rem-
plaçant la grandeur ’LaRC’ par la grandeur ’POAM III’.
Le pas en altitude utilisé par POAM III (1 km) est différent de celui utilisé pour les
produits SAGE III (0.5 km). Ainsi, les comparaisons se feront sur la grille de POAM III :
de 0 à 60 km ou plus bas selon le produit.
Pour trouver les cöıncidences entre 2 mesures SAGE III et POAM III, nous définissons
un critère de cöıncidence spatio-temporelle. Une distance maximale de 500 km entre les
positions des points subtangents à 20 km de SAGE III et POAM III et un écart de 2h
entre les 2 mesures constituent ce critère. Les cöıncidences sont recherchées sur la période
de temps pendant laquelle les 2 instruments étaient en fonctionnement : du 27 février
2002 au 5 décembre 2005. La figure 4.42 représente les positions de l’ensemble des me-
sures de SAGE III (en rouge), celles de POAM III (en bleu) ainsi que les mesures en
cöıncidence (selon le critère défini ci-dessus - en rose). Avec ce critère, 679 cöıncidences
ont été trouvées, toutes dans l’hémisphère nord. Les paramètres orbitaux de ces 2 instru-
ments ne permettent pas de trouver des cöıncidences dans l’hémisphère sud. Rappellons
que, dans l’hémisphère nord, les occultations de POAM III correspondent toutes à un
lever de soleil (par rapport au satellite) alors que celles de SAGE III correspondent à un
coucher de soleil (par rapport au satellite). Ceci peut entrâıner des différences de nature
instrumentale. En effet, quand un capteur observe un lever de soleil, il sort de l’ombre de
la Terre et commence ainsi sa mesure alors qu’il est à basse température. Au contraire,
lorsqu’il observe un coucher, il est à haute température.
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4.4.2.1 Profils individuels

La meilleure cöıncidence entre ces 2 satellites eut lieu le 10 avril 2005. La distance
entre les 2 points subtangents n’est que de 14 km et la durée entre les deux mesures de 3
minutes. Ces 2 mesures ont eu lieu au nord-est de la Sibérie. Le tableau 4.3 présente les
2 événements correspondant à cette cöıncidence.

orbite date heure latitude longitude
SAGE III 01663920 10/04/2005 9h49 63.84 140.01
POAM III 36537 10/04/2005 9h52 64.92 139.78

Tab. 4.3 – Détail des événements SAGE III et POAM III les plus proches spatialement
et temporellement.

Selon le profil de température NCEP (utilisés par SAGE III), la tropopause ther-
mique est située à une altitude de 9.1 km. La température y est de 216 K, température
la plus basse du profil. Pour POAM III, les profils utilisés sont issus des données du Uni-
ted Kingdom Met Office (UKMO). Les 2 profils de température sont en bon accord, les
différences relatives sont inférieures à 3% en valeurs absolues.

L’ozone :
La figure 4.43 (en haut) présente les profils de concentration en ozone pour l’événement
SAGE III (en rouge) et pour l’événement POAM III (en bleu) et les différences relatives
associées. Dans la stratosphère, les 2 profils sont en très bon accord : les différences rela-
tives sont comprises entre -5 et 12% entre 11 et 31 km puis elles sont négatives (c’est à dire
OPIII

3 < OSIII
3 ) entre 32 et 50 km. Au-delà de 50 km, le profil du LOA devient très oscil-

lant et les différences relatives augmentent. Rappelons que le profil d’ozone mésosphérique
du LOA est très peu fiable.

Le dioxyde d’azote :
Les profils POAM III de dioxyde d’azote sont calculés de 20 à 40 km. Sur cette gamme
d’altitude, les températures sont comprises entre 220 et 230 K. Ainsi, les sections efficaces
choisies sont bien adaptées. La figure 4.43 (en bas) présente les profils de concentration
en dioxyde d’azote pour l’événement SAGE III (en rouge) et pour l’événement POAM III
(en bleu) ainsi que les différences relatives associées. La concentration en dioxyde d’azote
issue de la mesure de POAM III est globalement inférieure à celle de SAGE III, sauf entre
24 et 26 km et à 36 km. Hormis les quelques valeurs positives, les différences relatives
sont comprises entre -27 et -1%.

Les coefficients d’extinction aérosol à 448.5 nm (SAGE III) et 442.2 nm
(POAM III) :

Les profils d’aérosols POAM III ne sont calculés que jusque 25 km.
Même si les deux coefficients d’extinction des aérosols ne sont pas exactement à la même
longueur d’onde, la comparaison entre les profils SAGE III et POAM III est effectué
sans interpolation spectrale. D’un point de vue théorique, le coefficient d’extinction de
POAM III devrait être supérieur à celui de SAGE III. En effet, si on considère une simple
loi d’Angström pour modéliser les variations spectrales et un aérosol de taille moyenne
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Fig. 4.43 – A gauche, profils verticaux des concentrations en ozone (en haut) et en dioxyde
d’azote (en bas) pour la meilleure cöıncidence spatio-temporelle SAGE III / POAM III.
Les barres d’incertitude sont reportées en traits pointillés. Les profils SAGE III (LOA)
sont en rouge et les profils POAM III en bleu. A droite, profils verticaux des différences
relatives associées.

(coefficient d’Angström égal à 1), il vient :

kaer (442.2) = kaer (448.5)

(

442.2

448.5

)

−1

= 1.014 ∗ kaer (448.5) (4.27)

Ainsi, la différence relative induite par les différences de longueur d’onde entre les
deux instruments n’est que de 1.4%. Les résultats pour cet événement sont présentés sur
la figure 4.44 (en haut). Comme on s’y attend, les différences relatives sont positives (sauf
à 11, 21, 23 et 24 km). Elles sont comprises entre 2 et 30% pour les valeurs positives
et entre -20 et -2% pour les différences négatives. A 21 km, le profil POAM III présente
une singularité notable : le coefficient d’extinction devient plus faible. SAGE III présente
également cette singularité mais elle est moins prononcée. En dépit de la différence de lon-
gueur d’onde, les coefficients d’extinction à 448.5 nm de SAGE III (LOA) sous-estiment
ceux de POAM III pour cet événement.

Le coefficient d’extinction aérosol à 601.23 nm (SAGE III) et 603 nm
(POAM III) :
La différence de longueur d’onde entre ces 2 canaux induirait, dans le cas de mesures
SAGE III et POAM III identiques une différence relative seulement égale à -0.3% en
considérant aussi les variations spectrales selon la loi d’Angström (coefficient d’Angström
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Fig. 4.44 – Identique à la figure 4.43 mais pour les coefficients d’extinction des aérosols.
En haut : 448.5 nm pour SAGE III et 442.2 pour POAM III. Au milieu : 601.23 nm pour
SAGE III et 603 nm pour POAM III. En bas : 1022.1 pour SAGE III et 1018 pour POAM
III.
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égal à 1). La figure 4.44 (au milieu) présente les résultats de ces comparaisons. Globale-
ment, les différences relatives sont aussi positives (sauf à 11, 12 et 21 km). A 21 km, le
profil POAM III présente le même ”trou” également observé sur le profil SAGE III mais
avec une amplitude moindre. Les différences relatives positives sont comprises entre 0 et
20%. En dehors de la singularité observée par POAM III autour de 21 km, les coefficients
d’extinction à 601 nm de SAGE III (LOA) sous-estime également ceux de POAM III pour
cet événement.

Le coefficient d’extinction aérosol à 1022.1 nm (SAGE III) et 1018 nm
(POAM III) :
Avec les mêmes hypothèses que celles faites précédemment, la différence relative générée
par la différence de longueurs d’onde n’est ici que de 0.4%. Les résultats sont présentés sur
la figure 4.44 (en bas). Entre 18 et 22 km, les différences relatives sont négatives. Sur cette
gamme d’altitude, elles sont comprises entre -160% et -29%. Ces fortes différences sont
essentiellement dues à la singularité observée par POAM III autour de 21 km. En-dessous
de 18 km, le profil POAM III oscille autour du profil SAGE III. Les différences relatives
sont comprises entre -30 et 60%. La comparaison entre les 2 profils n’aboutit pas pour cet
événement et à cette longueur d’onde à un accord satisfaisant.

En conclusion de cette comparaison concernant la meilleure cöıncidence spatio tem-
porelle entre SAGE III et POAM III, un bon accord a été mis en évidence pour les profils
d’ozone stratosphérique (problème dans la mésosphère pour le profil SAGE III) et pour le
dioxyde d’azote (différence relative autour de -10%). Pour les aérosols, les comparaisons
sont moins satisfaisantes. A 448 nm et 600 nm, les coefficients d’extinction SAGE III sont
inférieurs à ceux de POAM III. A 1020 nm, les deux profils ne sont pas en bon accord.

4.4.2.2 Etude statistique

L’étude statistique est menée sur les 679 événements SAGE III et POAM III en
cöıncidence spatio-temporelle. Ils sont situés entre 55 et 75̊ nord. Nous rappelons ici le
critère utilisé : 500 km entre les deux points subtangents et 2 heures entre les deux mesures.
En plus de ce critère de cöıncidence, nous avons éliminé les cöıncidences pour lesquelles
un des événements est susceptible d’être perturbé par d’éventuels nuages stratosphériques
polaires. Les événements dont la température stratosphérique décrôıt en-dessous de 198
K n’ont pas été considérés. 16 cöıncidences ont ainsi été supprimées conduisant à un
ensemble de 663 cöıncidences. On rappelle ici que les mesures de POAM III au nord
sont effectuées lors d’un lever de soleil et celles de SAGE III lors d’un coucher de soleil
(pour le satellite). La moyenne des différences relatives, les dispersions sur le calcul de
cette moyenne et la RMS des différences relatives seront calculées à chaque altitude pour
chaque grandeur considérée (concentration en ozone, dioxyde d’azote et coefficient d’ex-
tinction aux trois longueurs d’onde comparables).

L’ozone :
La figure 4.45 (à gauche) présente les résultats obtenus pour la concentration en ozone.
Il apparâıt en moyenne que les profils verticaux de concentration en ozone déduits des
mesures des deux instruments sont en bon accord. Entre 14 et 40 km, les moyennes des
différences relatives sont comprises entre -4 et 1% avec des dispersions entre 8 et 20% et
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des RMS des différences relatives entre 9 et 23%. Au-dessus de 40 km, on constate un
biais négatif de l’ordre de -8 à -7%. Au-delà de 50 km, si les différences relatives moyennes
n’excèdent pas les -10%, les dispersions augmentent avec l’altitude, atteignant 40% à 60
km. Les RMS atteignent également 40% à 60 km. En-dessous de 14 km, les différences
relatives sont en moyenne entre -10 et 10% mais les écarts-types sont supérieurs à 20%.
Il ressort de cette étude que le profil d’ozone issu des mesures SAGE III (LOA) sont en
très bon accord entre 14 et 50 km.
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Fig. 4.45 – Profil vertical des moyennes des différences relatives (en rouge) entre les
concentrations en ozone (à gauche) et en dioxyde d’azote (à droite). Les barres de disper-
sion sur le calcul de cette moyenne sont représentées en pointillés. Le profil de la RMS
des différences relatives est représenté en bleu.

Le dioxyde d’azote :
Les résultats concernant la comparaison des produits NO2 SAGE III (LOA) et POAM III
sont présentés sur la figure 4.45 (à droite).
On constate un biais positif de l’ordre de 10% entre 22 et 25 km (NOPIII

2 > NOSIII
2 ).

L’étude statistique fournit des résultats satisfaisants. En effet, les moyennes des différences
relatives sont comprises entre -3 et 6% entre 25 et 40 km. Sur cette gamme d’altitude, les
écarts-types sont compris entre 10 et 25%. Les RMS sont de l’ordre de 15 à 25%.
Compte tenu des difficultés inhérentes à la chimie du dioxyde d’azote très rapide au
crépuscule, les comparaisons effectuées fournissent une bonne inter-validation des profils
de concentration de NO2 entre SAGE III (LOA) et POAM III.

Le coefficient d’extinction des aérosols à 448.5 nm (SAGE III) et 442.2
nm (POAM III) :
On rappelle ici que la différence de longueur d’onde entre les canaux de SAGE III et de
POAM III induit une différence relative de l’ordre de 1.4%.
Les résultats des comparaisons pour les aérosols à ces longueurs d’onde sont présentés sur
la figure 4.46 (figure du haut).
On constate un biais positif (10%) entre 15 et 18 km et un biais négatif (-20%) entre 21
et 25 km. Les différences relatives moyennes sont comprises entre -20 et 10% entre 7 et 25
km. Sur cette gamme d’altitude, les dispersions et les RMS des différences relatives sont
comprises entre 20 et 45%.
En moyenne, l’accord entre les profils du coefficient d’extinction des aérosols à ces lon-
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gueurs d’onde issus des mesures de SAGE III (LOA) et de POAM III est assez bon.

Le coefficient d’extinction aérosol à 601.23 nm (SAGE III) et 603 nm
(POAM III) :
Les résultats à cette longueur d’onde sont présentés sur la figure 4.46 (figure du mileu).
Un biais négatif (de l’ordre de -15%) est constaté entre 8 et 12 km. En moyenne, les
profils SAGE III (LOA) et POAM III en cöıncidence sont en relativement bon accord
entre 13 et 25 km. Les différences relatives moyenne sont comprises entre -2 et 5% avec
des dispersions de l’ordre de 20%. Les RMS des différences relatives sont de l’ordre de 20
à 25%. En-dessous de 13 km, les différences relatives sont assez importantes (entre -15 et
20%) avec des écarts-types et des RMS supérieurs à 30%. Ainsi, nous ne pouvons conclure
sur un bon accord moyen entre les profils SAGE III (LOA) et POAM III pour les aérosols
à 600 nm qu’entre 13 et 25 km.

Le coefficient d’extinction aérosol à 1022.1 nm (SAGE III) et 1018 nm
(POAM III) :
Les résultats sont présentés sur la figure 4.46 (figure du bas).
Les différences relatives moyennes sont le plus souvent positives (kSIII

ext < kPIII
ext ). Entre 12

et 15 km, on constate un biais positif (de l’ordre de 15 à 20%). Sur toute la gamme d’alti-
tude étudiée, les différences relatives moyennes entre les profils d’extinction des aérosols à
1020 nm issus des mesures cöıncidentes de SAGE III (LOA) et POAM III sont comprises
entre -20 et 20%. Les RMS des différences relatives sont de l’ordre de 30 à 40% tout
comme les écarts types. Du fait des fortes valeurs des écarts-types et des RMS, nous ne
pouvons conclure que sur un accord assez bon entre les profils d’aérosols à 1020 nm entre
ces deux instruments.

4.4.3 Conclusions

Les produits SAGE III (LOA) et POAM III sont globalement en bon accord. En
moyenne, les concentrations en ozone restituées par les deux instruments sont en bon
accord entre 10 et 50 km (différences relatives de l’ordre de -4 à 1% entre 10 et 40 km
et RMS entre 10 et 20%). On note un biais de l’ordre de 8% entre les deux mesures
au-dessus de 40 km. Pour le dioxyde d’azote, l’accord est également bon en moyenne
(différences relatives entre -3 et 6% au-dessus de 25 km et RMS de l’ordre de 15 à 20%).
On note également un biais de 10% entre 22 et 25 km. Pour les coefficients d’extinction
de aérosols dans les trois canaux comparables, les différences relatives sont en moyenne
comprises entre -20 et 20% mais avec des RMS relativement moins bon (de l’ordre de 20 à
40% approximativement). Ainsi, on conclut que les produits aérosols SAGE III (LOA) et
POAM III sont en assez bon accord. Ces différences peuvent être notamment attribuées
au fait que SAGE III observe un coucher de soleil et POAM III un lever dans l’hémisphère
nord. Ces résultats sont en bon accord avec les résultats de l’étude de Thomason et al.
[2007].
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Fig. 4.46 – Identique à la figure 4.45 mais pour les coefficients d’extinction des aérosols.
En haut : 448.5 nm pour SAGE III et 442.2 pour POAM III. Au milieu : 601.23 nm pour
SAGE III et 603 nm pour POAM III. En bas : 1022.1 pour SAGE III et 1018 pour POAM
III.



4.5 Validation avec les produits de SAGE II 127

4.5 Validation avec les produits de SAGE II

4.5.1 Description de l’algorithme d’inversion de SAGE II

Les produits SAGE II utilisés dans le cadre de la validation des produits SAGE III
- LOA nous ont été fournis par l’équipe du LaRC. Ils sont issus de la version 6.20 de l’al-
gorithme d’inversion développé au LaRC [Chu et al., 1989, Thomason et al., 2007]. L’ap-
proche utilisée dans le processus d’inversion des transmissions de SAGE II est semblable
à celle utilisée pour SAGE III (LaRC). Tout d’abord, les épaisseurs optiques tangentes de
diffusion moléculaire sont calculées avec les profils de température et de pression NCEP.
Les contributions de l’absorption des espèces gazeuses et de l’extinction des aérosols à
452, 525 et 1020 nm sont déduites des épaisseurs optiques tangentes corrigées de la dif-
fusion moléculaire par une méthode de moindres carrés. L’épaisseur optique tangente des
aérosols dans les canaux ’dédiés’ aux espèces gazeuses (448 nm pour NO2 et 600 nm pour
O3) sont évaluées à l’aide d’une combinaison linéaire des épaisseurs optiques tangentes
des aérosols à 452, 525 et 1020 nm. L’épaisseur optique tangente d’extinction des aérosols
à 386 nm est ensuite déduite simplement par soustraction des contributions de l’absorp-
tion de l’ozone et du dioxyde d’azote et de la diffusion moléculaire à l’épaisseur optique
tangente totale. La procédure s’achève par une inversion spatiale basée sur la méthode
d’inversion non linéaire de Chahine modifiée par Twomey [1975].
Les profils verticaux de concentration en ozone issus des mesures de SAGE II ont été va-
lidés par Cunnold et al. [1989]. Le produit NO2 a été validé par Cunnold et al. [1991]. Les
coefficients d’extinction des aérosols ont quant à eux été validés notamment par Ackerman
et al. [1989].

4.5.2 Comparaisons

Les comparaisons entre SAGE II et SAGE III - LOA concernent les produits sui-
vants :

1. Les profils verticaux de concentration en ozone

2. Les profils verticaux de concentration en dioxyde d’azote

3. Les profils des coefficients d’extinction des aérosols à :
– 386 nm (SAGE II) et 384.2 nm (SAGE III)
– 452 nm (SAGE II) et 448.5 nm (SAGE III)
– 525 nm (SAGE II) et 520.3 nm (SAGE III)
– 1020 nm (SAGE II) et 1022.1 nm (SAGE III)

L’étude de validation sera également menée en deux étapes. Dans la première étape,
nous comparerons les profils issus des deux événements SAGE II et SAGE III les plus
proches temporellement et spatialement et ensuite, nous effectuerons une étude sur l’en-
semble des événements SAGE II et SAGE III en cöıncidence spatio-temporelle. Le critère
de cöıncidence choisi est le même que celui utilisé pour la recherche de cöıncidences entre
SAGE III et POAM III (voir section 4.4) : 500 km et 2h entre les 2 mesures. La période
de temps utilisée s’étend d’avril 2002 à juin 2005. Nous rappellons ici que la couverture
spatiale des mesures de SAGE II s’étend de 72̊ sud à 72̊ nord et celle de SAGE III de
50 à 80̊ nord et de 30 à 50̊ sud. Ainsi, les cöıncidences ont été trouvées aux latitudes
couvertes par SAGE III (voir figure 4.47) : il y en a 328 dans l’hémisphère nord et 185
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Fig. 4.47 – Distribution spatiale des cöıncidences spatio-temporelles entre les mesures de
SAGE II et de SAGE III entre avril 2002 et juin 2005.

Les différences relatives sont calculées dans ce paragraphe selon l’équation 4.22 en
remplacant la mesure SAGE III (LaRC) par la mesure SAGE II.
Notons qu’une étude préalable de comparaisons entre les coefficients d’extinction des
aérosols de SAGE II et de SAGE III (produits officiels du LaRC) a été menée par Yue
et al. [2005]. En résumé, l’accord trouvé est de l’ordre de 30% en valeurs absolues entre 18
et 26 km pour toutes les longueurs d’onde. Ils ont constaté que les coefficients d’extinction
des aérosols à 385 nm issus de la mesure de SAGE III étaient supérieurs à ceux issus de
la mesure SAGE II et l’inverse à 1020 nm.

4.5.2.1 Profils individuels

Nous étudions ici les 2 profils SAGE II et SAGE III les plus proches temporellement
et spatialement. Cette cöıncidence se déroula le 25 octobre 2003 au nord-est des ı̂les Ker-
guelen (48̊ sud et 78̊ est). La distance entre les points subtangents des deux mesures (à
20 km) n’est que de 23 km et l’écart temporel de quelques secondes. L’événement SAGE
II correspond ici à un coucher de soleil (tout comme SAGE III). L’analyse du profil de
température fourni avec la mesure SAGE III révèle une altitude de la tropopause ther-
mique à 11 km (pour une température de 214 K) et un minimum de 210 K à 18 km.

L’ozone :
La figure 4.48 montre les comparaisons entre ces deux mesures cöıncidentes concernant
les profils d’ozone (en haut).
Il apparâıt que les deux profils d’ozone sont en très bon accord entre 15 et 50 km : les
différences relatives sont comprises entre -10 et 5%. Au-dessus de 50 km, le profil d’ozone
issu de la mesure SAGE III (LOA) oscille autour du profil de SAGE II qui parâıt plus
lissé à ces altitudes. Dans la basse stratosphère, en-dessous de 15 km, la concentration
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Fig. 4.48 – A gauche, profils verticaux des concentrations en ozone (en haut) et en dioxyde
d’azote (en bas) pour la meilleure cöıncidence spatio-temporelle SAGE III / SAGE II. Les
profils SAGE III sont en rouge et les profils SAGE II en bleu. A droite, profils verticaux
des différences relatives associées.

d’ozone SAGE II est inférieure à celle de SAGE III. Les différences relatives descendent
même sous les -30% en dessous de 9 km.

Le dioxyde d’azote :
La comparaison des profils de concentration en dioxyde d’azote pour ces deux événements
est présentée sur la figure 4.48 (en bas).
Les températures étant supérieures à 210 K, on peut considérer que les sections efficaces
utilisées dans l’algorithme du LOA sont bien adaptées et ne pourront donc pas être la
cause d’éventuelles différences entre les deux produits. Entre 17 et 31 km, l’accord entre
les deux profils est bon : les différences relatives sont comprises entre -6 et 10%. Au-dessus
de 31 km, les différences relatives sont positives (NOSII

2 > NOSIII
2 ) atteignant plus de

100% au-dessus de 44 km.

Le coefficient d’extinction aérosol à 384.26 nm (SAGE III) et 386 nm
(SAGE II) :
En considérant une loi d’Angström pour modéliser les variations spectrales et un coef-
ficient d’Angström égal à 1, la différence relative induite par la différence de longueur
d’onde n’est que de 0.2%. Les résultats des comparaisons pour les aérosols à cette lon-
gueur d’onde sont présentés sur la figure 4.49 (en haut).
Les coefficients d’extinction issus de la mesure de SAGE II sont inférieurs à ceux issus
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Fig. 4.49 – Identique à la figure 4.48 mais pour les coefficients d’extinction des aérosols.
Du haut en bas : 384.2 nm pour SAGE III et 386 nm pour SAGE II, 448.5 nm pour SAGE
III et 452 nm pour SAGE II, 520.3 nm pour SAGE III et 525 nm pour SAGE II, 1022.1
pour SAGE III et 1020 nm pour SAGE II.
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de SAGE III sur toute la gamme d’altitude étudiée (sauf à 12, 19.5 et 30.5 km). Les
différences relatives sont comprises entre -100% et -10%.

Le coefficient d’extinction aérosol à 448.5 nm (SAGE III) et 452 nm
(SAGE II) :
Ici, la différence relative induite par les différences de longueur d’onde n’est que de l’ordre
de 0.4%. Les résultats des comparaisons sont présentés sur la figure 4.49 (deuxième figure
en partant du haut).
Comme pour les comparaisons précédentes, les coefficients d’extinction des aérosols SAGE
II à 452 nm sont inférieurs aux coefficients d’extinction des aérosols de SAGE III à 448.5
nm sur toute la gamme d’altitude étudiée sauf à 14 et 19.5 km. Les différences relatives
sont comprises entre -40 et -20% jusque 24 km puis au-dessus de cette altitude, elles di-
minuent fortement atteignant -120% à 26 km.

Le coefficient d’extinction aérosol à 520.31 nm (SAGE III) et 525 nm
(SAGE II) :
Ici, les différences de longueurs d’onde induisent des différences relatives de l’ordre de
0.45%. Les résultats de la comparaison à ces longueurs d’onde sont présentés sur la figure
4.49 (deuxième figure en partant du bas).
Entre 10 et 24 km, les différences relatives sont le plus souvent négatives (kSII

ext < kSIII
ext ).

Elles sont comprises entre -20 et 10%. Au-dessus de 24 km, elles sont positives (sauf
à quelques altitudes). Elles sont comprises entre -6 et 60%. Globalement, l’accord est
meilleur à cette longueur d’onde que pour les deux comparaisons précédentes.

Le coefficient d’extinction aérosol à 1022.1 nm (SAGE III) et 1020 nm
(SAGE II) :
La différence de longueur d’onde n’implique ici que -0.1% de différences relatives. Les
courbes du bas de la figure 4.49 présentent les résultats à ces longueurs d’onde.
Il apparâıt qu’en-dessous de 21 km, les différences relatives sont positives (kSII

ext > kSIII
ext ).

Sur cette gamme d’altitude, elles sont comprises entre 1 et 20%. Au-dessus de 21 km, les
différences relatives sont tantôt positives, tantôt négatives, comprises entre -50 et 50%.

4.5.2.2 Etude statistique

L’étude statistique est menée ici sur les événements SAGE II et SAGE III en
cöıncidence spatio-temporelle. Un filtre sur la température (inférieure à 198 K pour les
événements de hautes latitudes nord ou sud) a été appliqué afin d’éliminer les mesures
affectées par d’éventuels PSC menant à un total de 499 événements à étudier : 314
dans l’hémisphère nord et 185 dans l’hémisphère sud. Il est à noter que, pour toutes
les cöıncidences trouvées, hémisphères nord et sud confondus, les événements SAGE II
correspondent à un coucher de soleil alors que pour SAGE III, les événements corres-
pondent à un coucher au nord et à un lever au sud. Cependant, aucune différence in-
terhémisphérique dans les comparaisons moyennes n’a été mise en évidence. Ainsi, nous
ne présenterons ici que les comparaisons effectuées sur l’ensemble des cöıncidences (sans
distinction d’hémisphère).

L’ozone :
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Les résultats de l’étude sur l’ensemble des cöıncidences entre les mesures SAGE II et SAGE
III concernant la concentration en ozone sont présentés sur la figure 4.50 (à gauche).
En moyenne, les profils de concentration en ozone sont en très bon accord entre 15 et 55
km : les différences relatives sont comprises entre -7 et 7% avec des dispersions inférieures
à 25%. Les RMS des différences relatives sont entre 6 et 30%. Au-dessus de 55 km, les
différences relatives, les écarts-types et les RMS augmentent fortement. En-dessous de 15
km, les différences relatives sont en moyenne négatives (c’est à dire OSII

3 < OSIII
3 ) mais

avec de fortes dispersions.
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Fig. 4.50 – Profils verticaux des moyennes des différences relatives (en rouge) entre
les concentrations en ozone (à gauche) et en dioxyde d’azote (à droite) des événements
SAGE III et SAGE II en cöıncidence. Les dispersions sur le calcul de cette moyenne sont
représentées par des segments horizontaux. Le profil de la RMS des différences relatives
est représenté en bleu.

Le dioxyde d’azote :
Les courbes de droite de la figure 4.50 représentent les résultats des comparaisons pour
les concentrations en dioxyde d’azote.
Les différences relatives moyennes entre les concentrations issues des mesures des deux
instruments sont faibles entre 16 et 36 km : elles sont comprises entre 0 et 10%. Cepen-
dant, les dispersions et les RMS des différences relatives sont relativement importantes
(tout deux compris entre 20 et 45%), ce qui nous permet simplement de conclure sur un
relativement bon accord entre les profils de concentration en dioxyde d’azote de SAGE
II et SAGE III. Au delà de 36 km, les moyennes et RMS des différences relatives et les
dispersions augmentent fortement.

Le coefficient d’extinction aérosol à 384.26 nm (SAGE III) et 386 nm
(SAGE II) :
Les comparaisons entre les profils verticaux des coefficients d’extinction des aérosols à ces
longueurs d’onde sont présentées sur la figure 4.51 (en haut à gauche).
Au-dessus de 12 km, les moyennes des différences relatives sont négatives (c’est à dire
kSII

ext < kSIII
ext ). On constate un biais de l’ordre de -40 à -20% entre 12 et 24 km et un biais

plus important (' -60%) au-dessus de 27 km. Les dispersions sont importantes : de 20%
vers 18 km à plus de 100% aux plus hautes altitudes étudiées.
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Fig. 4.51 – Identique à la figure 4.50 mais pour les coefficients d’extinction des aérosols.
En haut à gauche : 384.2 nm pour SAGE III et 386 nm pour SAGE II. En haut à droite :
448.5 nm pour SAGE III et 452 nm pour SAGE II. En bas à gauche : 520.3 nm pour
SAGE III et 525 nm pour SAGE II. En bas à droite : 1022.1 nm pour SAGE III et 1020
nm pour SAGE II.

Le coefficient d’extinction aérosol à 448.5 nm (SAGE III) et 452 nm
(SAGE II) :
Les courbes en haut à droite de la figure 4.51 présentent les résultats des comparaisons
entre les profils verticaux d’extinction des aérosols à ces longueurs d’onde.
Là aussi, les moyennes des différences relatives sont négatives (kSII

ext < kSIII
ext ) au-dessus

de 10 km. Sur cette gamme d’altitude, on constate un biais négatif (-40 à -10%), les
différences relatives augmentant (en valeurs absolues avec l’altitude). Le meilleur accord
est obtenu entre 17 et 22 km (dans la couche d’aérosols de Junge) : différences relatives
de -10 à -6%, écarts-types et RMS inférieurs à 20%. Au-dessus de 22 km, les dispersions
et les RMS augmentent (de 20 à 60%).

Le coefficient d’extinction aérosol à 520.31 nm (SAGE III) et 525 nm
(SAGE II) :
La figure 4.51 présente les résultats des comparaisons à ces longueurs d’onde (en bas à
gauche).
En-dessous de 25 km, les différences relatives sont proches de zéro mais avec des écarts-
types compris entre 16 et 50%. Au-dessus de 25 km, les différences relatives augmentent
fortement, dépassant 60% au-dessus de 30 km.
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Le coefficient d’extinction aérosol à 1022.1 nm (SAGE III) et 1020 nm
(SAGE II) :
Les résultats des comparaisons à ces longueurs d’onde sont présentés sur la figure 4.51 (en
bas à droite).
Il apparâıt que les différences relatives sont en moyenne positives (kSII

ext > kSIII
ext ). Un

biais de 8 à 30% entre les deux produits est constaté. Le meilleur accord moyen est encore
obtenu dans la couche de Junge (entre 16 et 23 km) : les différences relatives moyennes
sont comprises entre 8 et 12% avec des dispersions inférieures à 30%. Au-dessus de 23 km,
les dispersions et les RMS augmentent fortement.

4.5.3 Conclusions

Les concentrations en ozone et en dioxyde d’azote issues des masures SAGE II et
SAGE III (LOA) sont en bon accord (entre 15 et 55 km pour O3 et entre 16 et 36 km
pour NO2). On constate également que les coefficients d’extinction à 385 et 448 nm sont
en désaccord : les coefficients d’extinction de SAGE III surestiment ceux de SAGE II. A
1020 nm, c’est l’inverse : SAGE III sous-estime SAGE II. A 525 nm, on obtient un bon
accord en-dessous de 25 km. Au-dessus de cette altitude, SAGE III sous-estime SAGE II.
Ces résultats sont en bon accord avec l’étude faite par Yue et al. [2005] avec les produits
SAGE III officiels.

4.6 Validation avec les produits de SPIRALE

4.6.1 Description de l’instrument SPIRALE

SPIRALE (SPectroscopie Infra-Rouge par Absorption de Lasers Embarqués) est un
spectromètre à 6 diodes laser accordables embarquable sous ballon stratosphérique [Mo-
reau et al., 2005]. Il a été réalisé par le LPCE (Laboratoire de Physique et Chimie de
l’Environnement - Orléans) avec la collaboration de l’ONERA (Office Nationale d’Etudes
et de Recherches Aérospatiales). Il est consacré à la mesure in situ à haute résolution
spatiale et temporelle d’espèces chimiques depuis la haute troposphère jusqu’à 35 km à
la montée aussi bien qu’à la descente du ballon. Les espèces chimiques mesurables par
SPIRALE peuvent être à longue durée de vie (CO, O3, CH4, N2O, COF2, CO2, HCl) ou
à courte durée de vie (NO2, HNO3, NO, HOCl, H2O2, OCS).
Les rayonnements issus des diodes laser sont injectés dans une cellule à l’air libre à
réflexions multiples (de type Herriott) placée sous la nacelle. Cette cellule est constituée
de 2 miroirs distants de 3.5 m autorisant un trajet optique de 300 à 500 m. Les longueurs
d’onde des rayonnements émis par chacune des diodes laser sont ajustables en réglant la
température et le courant d’injection i0 dans chacune d’elles. Différentes micro-fenêtres
spectrales infrarouges (de 3 à 10 µm) sont ainsi choisies selon la nature des espèces visées.
Par exemple, le tableau 4.4 liste les micro-fenêtres utilisées par chaque diode lors du vol
de Janvier 2003 à Kiruna (Suède).

La résolution spatiale de l’instrument dépend de la vitesse de l’ascension (ou de la
descente) du ballon et de la fréquence d’acquisition des mesures. Cette dernière est de
1 Hz permettant une résolution verticale de 5 m approximativement.
La technique de mesure s’appuie sur l’absorption directe : l’intensité du rayonnement
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Diode laser
Nombre d’onde
central (cm−1)

Largeur spectrale
(cm−1)

Espèces cibles

1 2082.15 0.59 CO, O3, CO2

2 2925.90 0.54 HCl

3 1262.10 0.50 N2O, CH4

4 diode non installée
5 1598.60 0.54 NO2, H2O

6 1701.50 0.45 HNO3, O3

Tab. 4.4 – Liste des espèces mesurées lors du vol de SPIRALE à Kiruna en janvier 2003.
D’après Moreau et al. [2005].

au nombre d’onde ν transmis après un trajet L dans la cellule s’écrit d’après la loi de
Beer-Lambert :

I (ν) = I0 (ν) exp (−σ (ν) nL) ⊗ gl (ν) (4.28)

où I0 (ν) et I (ν) sont respectivement les intensités incidentes et transmises, σ (ν) la section
efficace d’absorption de l’espèce, n la concentration de l’espèce considérée, L la longueur
du trajet optique et gl (ν) le profil normalisé du faisceau laser (décrit par une gaussienne
ou une lorentzienne). Les informations spectroscopiques utilisées sont issues de la base de
donnée HITRAN 2004 [Rothman et al., 2005].
L’objectif de l’algorithme développé au LPCE est de déduire de la mesure du signal
absorbé la concentration n de l’espèce absorbante. Pour ce faire, un spectre synthétique
est calculé à partir des données spectroscopiques et instrumentales. Plutôt que d’utiliser
ce spectre pour retrouver la concentration (en la faisant varier jusqu’à minimiser les écarts
entre le spectre synthétique et le spectre mesuré), l’algorithme utilise un ajustement par
la technique des dérivées secondes. La procédure est représentée sur la figure 4.52 (figures
du haut et du bas, celle du milieu correspondant à la méthode standard d’ajustement des
spectres d’absorption). Tout d’abord, le signal sans absorption est reconstruit. Ensuite, la
dérivée seconde du rapport entre la dérivée du signal mesuré et ce signal sans absorption
est ajustée à la dérivée seconde du spectre calculé. Quantitativement, la méthode des
dérivées secondes est plus précise que la méthode standard par ajustement des signaux
dans le cas où de nombreuses raies d’absorption d’espèces différentes interfèrent dans la
micro-fenêtre considérées [Moreau et al., 2005].

4.6.2 Spécificité du vol de janvier 2003

Le vol de SPIRALE du 21 janvier 2003 à Kiruna (67.7̊ nord - 21.1̊ est) a été
utilisé durant mes travaux de thèse à des fins de comparaisons avec les produits ozone
et dioxyde d’azote de l’instrument SAGE III. Ce vol nocturne débuta à 19h (TU) et
s’acheva à 21h (TU). A cette période de l’année et à cet endroit, le soleil se lève vers 9h et
se couche vers 13h (TU). Les mesures ont été collectées de 10 à 32 km lors de la montée
du ballon. Cependant, selon l’espèce considérée, la gamme d’altitude des profils retrouvés
varie : l’absorption de l’ozone a été mesurée de 10.625 km à 32 km et celle du dioxyde
d’azote de 18.625 km à 32 km. Dans cette étude, l’altitude sera plutôt exprimée en terme
de température potentielle, les transports de masse d’air se faisant sur des trajectoires
isentropes c’est à dire sur des trajectoires à température potentielle constante. La figure
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Fig. 4.52 – Processus de restitution de la concentration en O3 et en CO. En haut :
signal d’absorption (en noir) et signal sans absorption reconstruit (bleu). Au milieu :
spectre d’absorption synthétique (en rouge), expérimental (en pointillé noir) et le résidu
(en bleu). En bas : dérivées secondes des spectres d’absorption synthétique (en rouge) et
expérimental (en pointillé noir) et résidu (en bleu), données géophysiques et concentrations
retrouvées. D’après Moreau et al. [2005].

4.53 présente les variations de la température potentielle avec l’altitude pour le vol de
SPIRALE.

La principale spécificité de ce vol de SPIRALE est sa position par rapport au vortex
polaire. En effet, SPIRALE a cotoyé la frontière du vortex, étant tantôt à l’extérieur,à
l’intérieur ou à la frontière au cours de son ascension. La figure 4.54 montre les cartes de
vorticité potentielle à différentes températures potentielles calculées à l’aide du modèle
MIMOSA (Modélisation Isentrope du transport Méso-échelle de l’Ozone Stratosphérique
par Advection) [Hauchecorne et al., 2002]. A 417, 483 et 500 K la nacelle est hors du
vortex, à 547 et 573 K, elle est rentrée dans un filament de vortex à 670 et 723 K,
elle se situe entre le filament et le vortex lui-même et au-delà, elle est à l’intérieur du
vortex. Ces positions par rapport au vortex polaire rendent la comparaison avec toutes
autres mesures difficiles. En effet, la vorticité potentielle devient ici une grandeur devant
intervenir comme critère de cöıncidence entre 2 mesures au même titre que la distance et
la durée les séparant. La comparaison nécessite donc de mettre en place 3 critères pour
définir une cöıncidence : les critères d’iso-PV, temporel et spatial. Comme le montre le
tableau 4.5, aucun événement SAGE III ne se trouve dans la région de Kiruna le jour du
vol de SPIRALE permettant une comparaison directe.
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Fig. 4.53 – Température potentielle en fonction de l’altitude pendant l’ascension de SPI-
RALE.

Orbite Heure (TU) Latitude Longitude
556620 16 : 14 69.80 -71.78
556720 18 : 00 69.82 -97.97
556820 19 : 45 69.84 -124.3
556920 21 : 30 69.86 -150.46
557020 23 : 16 69.88 -176.78

Tab. 4.5 – Evénements SAGE III le 21 janvier 2003 entre 16h et 23h30 dans l’hémisphère
nord. Les longitudes négatives correspondent à l’ouest de Greenwich. Les latitudes et
longitudes indiquées correspondent à la position du point subtangent à 20 km.

4.6.3 Comparaisons

La recherche de cöıncidences a donc été effectuée à chaque niveau, le long de trajec-
toires isentropes avant et arrière calculées à l’aide du logiciel HYSPLIT1 (Hybrid Single-
Particle Lagrangian Integrated Trajectory) à partir des positions de SPIRALE. Les trajec-
toires sont calculées sur neuf journées avec un pas d’une heure. Les évolutions de l’ozone
et du dioxyde d’azote le long de ces trajectoires ne sont pas semblables. En effet, l’ozone
peut être considéré comme un traceur sur quelques journées alors que le dioxyde d’azote
est une espèce ayant une variation cyclique diurne très prononcée. La figure 4.55 présente
de façon schématique le cycle de variation du rapport de mélange du dioxyde d’azote dans
la stratosphère. La teneur en dioxyde d’azote est maximale à la tombée de la nuit puis
diminue au cours de celle-ci. Au lever de soleil, la concentration en dioxyde d’azote décrôıt
très rapidement (principalement du fait de la photolyse du NO2). Au cours de la journée,
la concentration en NO2 reste basse mais augmente légèrement. Au coucher du soleil, la
concentration en NO2 augmente rapidement (réaction de l’ozone avec NO).

Le vol de SPIRALE est effectué de nuit quand le rapport de mélange en NO2 est
maximal et les mesures d’occultation de SAGE III sont effectuées aux crépuscules. Par
conséquent, il sera nécessaire, après avoir trouvé les événements comparables, de corriger
les profils de NO2 de SAGE III.

1http ://www.arl.noaa.gov/ready.html



138 Algorithme d’inversion de SAGE III

Fig. 4.54 – Cartes de vorticité potentielle pour différentes altitudes de SPIRALE de 417
à 885 K (16 à 32 km). La position de SPIRALE est repérée par une croix blanche ou
noire. Cartes fournies par F. Coquelet, LPCE Orléans.
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Fig. 4.55 – Cycle diurne du dioxyde d’azote.

Recherche de cöıncidences :

– Le premier critère utilisé est spatial : on cherche pour chaque point de la trajectoire
si une mesure SAGE III a eu lieu à moins de 600 km de ce point.

– Le deuxième critère utilisé est l’écart temporel entre la mesure SAGE III et l’heure
le long des trajectoires. Du fait des variations très rapide de NO2 au lever ou au
coucher de soleil, un écart de moins d’une heure est accepté. Une première sélection
est ainsi effectuée à chaque niveau.

– La dernière sélection effectuée permet de s’assurer que la masse d’air traversée
par la trajectoire est bien la même que celle sondée par SAGE III. Le critère
de vorticité potentielle est appliqué sur la base de carte de vorticité potentielle
fournie par F. Coquelet (LPCE) et calculée à l’aide de MIMOSA.

A certains niveaux, aucune cöıncidence n’a pu être trouvé du fait de la très grande
proximité des trajectoires simulées avec le vortex polaire (critère PV non respecté). L’uti-
lisation de trajectoires avant s’est avérée vaine, aucune cöıncidence avec SAGE III ne fut
trouvée. Le tableau 4.6 recense les cöıncidences trouvées le long des rétrotrajectoires.

Température
potentielle (K)

Orbite Date
Distance de SAGE III

à la trajectoire
417 556320 21-01-2003 280 km
452 556320 21-01-2003 417 km
483 556320 21-01-2003 550 km
500 552620 18-01-2003 455 km
547 556420 21-01-2003 440 km
573 556420 21-01-2003 463 km
670 556420 21-01-2003 588 km
723 556420 21-01-2003 499 km
796 552220 18-01-2003 409 km
885 556320 21-01-2003 490 km

Tab. 4.6 – Cöıncidences iso-PV, temporelle et spatiale entre SAGE III et les
rétrotrajectoires issues du vol de SPIRALE.
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Afin de tenir compte de la différence entre les résolutions verticales des mesures
SPIRALE (quelques mètres) et SAGE III (0.5 km), le profil SPIRALE a été lissé à l’aide
d’une fonction triangulaire de largeur 1 km à la base.

La figure 4.56 présente les profils de rapport de mélange de SAGE III - LOA et
SPIRALE pour l’ozone ainsi que les profils des différences relatives entre ces deux profils.
Les différences relatives calculées sont comprises entre -10 et 10% pour six niveaux étudiés
sur dix. Aux autres niveaux, les différences relatives restent tout de même inférieures à
30% en valeurs absolues. Généralement, la concentration en ozone issue de SAGE III -
LOA est supérieure à celle issue de SPIRALE sauf à 452, 500 et 796 K. Pour ces deux
derniers niveaux, les cöıncidences SAGE III trouvées ont eu lieu trois jours avant la mesure
SPIRALE rendant la comparaison plus délicate.
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Fig. 4.56 – Profils verticaux des rapports de mélange d’ozone mesurés par SPIRALE et
par les événements SAGE III -LOA en cöıncidence avec les rétrotrajectoires (à gauche).
Le profil rouge correspond au profil SPIRALE non convolué, les points rouge aux mesures
SPIRALE convolué et les points bleus aux mesures SAGE III - LOA. Les barres d’incer-
titudes sont reportées en trait plein. Le profil des différences relatives associées est dans
le panneau de droite. Elles sont calculées comme la différence (SAGE III - SPIRALE) sur
la moyenne des deux mesures.

Pour la plupart des niveaux, la cöıncidence trouvée a lieu au matin du vol de SPI-
RALE. La quantité de dioxyde d’azote mesurée par SAGE III pour ces cöıncidences et à
ces niveaux n’est donc pas comparable directement à celle mesurée par SPIRALE. Pour
tenir compte de la différence temporelle entre les deux mesures, un coefficient issu du
modèle lagrangien MIPLASMO (Microphysical and Photochemical Lagrangian Stratos-
pheric Model of Ozone) [Rivière, 2001] est appliqué à la valeur mesurée par SAGE III. Le
rapport de mélange rco

NO2
de SAGE III corrigé se calcule comme suit :

rco
NO2

= rmes
NO2

∗ NOspi
2

NOsr
2

(4.29)

où l’exposant ’sr’ désigne la valeur calculée par MIPLASMO au lever du soleil le jour
de la mesure SPIRALE et l’exposant ’spi’ vaut pour la valeur calculée au moment du
vol de SPIRALE. A 500 et 796 K, les événements SAGE III trouvés ont eu lieu au lever
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du soleil, 3 jours avant le vol de SPIRALE. Les mêmes coefficients (ceux modélisant la
variation de dioxyde d’azote entre le moment du vol et le lever de soleil du même jour)
ont été appliqués. Les résultats obtenus sont présentés sur la figure 4.57. Les différences
relatives entre les profils SPIRALE et SAGE III - LOA corrigés s’étendent de -60 à -30%
(SAGE III - LOA inférieur à SPIRALE) et de 30 à 60% (SAGE III - LOA supérieur à
SPIRALE) pour d’autres niveaux. La correction diurne améliore les comparaisons sauf
à 500 K et à 723 K pour des raisons inexpliquées. Ces désaccords sont consistants avec
l’une des conclusions de l’article de Berthet et al. [2007] : les désaccords entre les profils
de NO2 issus de mesures à distance et ceux issus de mesures in-situ sont attribués à
l’hypothèse d’homogénéité sphérique utilisée dans les algorithmes d’inversion des mesures
d’occultation. En effet, dans le cas de situation dynamique complexe (abords du vortex), le
long trajet optique traverse des zones hors vortex (riche en NO2) et des zones à l’intérieur
du vortex (pauvre en NO2) générant des structures dans le profil de NO2 ne reflétant pas
la réalité.

Les désaccords persistants entre SPIRALE et les mesures SAGE III corrigées sou-
lignent le fait que la méthode d’occultation est mal adaptée à la mesure d’espèces très
réactives dans le cas de situations dynamiques complexes [Berthet et al., 2007].
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Fig. 4.57 – Profils verticaux des rapports de mélange de dioxyde d’azote mesurés par
SPIRALE (en rouge) et par les événements SAGE III - LOA (en bleu) en cöıncidence
avec les rétrotrajectoires (à gauche). Le profil en trait continu rouge correspond au profil
SPIRALE non convolué, les points rouges aux mesures SPIRALE convoluées, les points
bleus aux mesures SAGE III - LOA non corrigées et les points roses aux profils SAGE
III - LOA corrigés. Les barres d’incertitude sont reportées en traits pointillés. Les profils
des différences relatives associées sont représentés à droite. Elles sont calculées comme la
différence (SAGE III - SPIRALE) sur la moyenne des deux. En rouge, avec SAGE III non
corrigé et en bleu avec la correction diurne.
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4.7 Conclusions

Ce chapitre a détaillé les différentes étapes de l’algorithme d’inversion des trans-
missions spectrales de SAGE III. Les produits obtenus ainsi que leurs incertitudes ont
également été présentés. A des fins de validation, ces produits ont été confrontés aux pro-
duits SAGE III officiels et à ceux issus de l’algorithme du SPbSU. Des comparaisons avec
des mesures cöıncidentes des satellites SAGE II et POAM III ont également été présentés.
Enfin, les profils verticaux de l’instrument sous ballon SPIRALE ont été comparés à des
mesures corrélatives de SAGE III.

Nous résumons dans le tableau 4.7 les résultats des différentes comparaisons ef-
fectuées. Dans la stratosphère, les concentrations en ozone déduites des mesures de SAGE

SAGE III
(LaRC)

SAGE III
(SPbSU)

POAM III SAGE II SPIRALE

O3 +++ +++ +++ +++ ++

NO2 ++ + +++ ++ −−
384 ++ ND ND −− ND

448 ++ ND + − ND
520 ++ ND ND + ND

600 ++ ND ++ ND ND
675 ++ ND ND ND ND

750 ++ ND ND ND ND

869 ++ ND ND ND ND

1020 ++ ND − − ND

1545 ++ ND ND ND ND

Tab. 4.7 – Résumé des comparaisons effectuées entre les produits SAGE III (LOA) et
les produits issus d’autres algorithmes et d’autres instruments. Le nombre de symbole
+ traduit la qualité de l’accord entre les 2 produits et le nombre de − l’importance du
désaccord. ND signifie que le produit concerné n’existe pas ou n’est pas disponible.

III par notre algorithme sont en très bon accord avec celles déduites des algorithmes du
LaRC et du SPbSU. En comparant ces produits issus d’une même mesure mais d’al-
gorithme d’inversion différents, nous inter-validons ces trois produits. Cependant, nous
devons recourir aux produits d’autres instruments (”pré-validés”) afin de valider la me-
sure de SAGE III. Nous avons ainsi comparé notre produit à ceux des instruments SAGE
II, POAM III et SPIRALE. Un très bon accord est également obtenu (dans une moindre
mesure avec SPIRALE). Dans la stratosphère, nous pouvons donc avoir confiance dans les
mesures d’ozone issues de ces instruments. Il nous reste toutefois à améliorer les concen-
trations en ozone dans la mésosphère par l’utilisation des canaux UV de SAGE III.
La télédétection par occultation solaire du dioxyde d’azote est, quant à elle, plus délicate.
En effet, une mesure d’occultation est effectuée au lever ou au coucher de soleil, au moment
où les concentrations en NO2 varient le plus fortement. L’accord obtenu entre notre pro-
duit est ceux issus des deux autres algorithmes d’inversion de SAGE III est globalement
bon. Les comparaisons effectuées avec les concentrations en NO2 déduites des instruments
SAGE II et POAM III fournissent de bons résultats : globalement, de bons accords sont
obtenus. Notre produit NO2 est par conséquent tout à fait exploitable à des fins scienti-
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fiques. Toutefois, les résultats de la comparaison avec SPIRALE nuancent cette conclusion.
En effet, les forts désaccords trouvés entre notre produit et celui déduit des mesures in
situ de SPIRALE montrent que les mesures de cette espèce par occultation solaire (ou,
plus généralement les mesures au limbe) sont à considérer avec précaution dans le cas
de situations dynamiques complexes telle la proximité du vortex polaire. Il ressort donc
de ces études que notre produit NO2 est fiable en dehors de ces situations. Il est prévu,
afin d’améliorer encore notre produit NO2 d’intégrer à notre algorithme d’inversion un
modèle permettant de prendre en compte les variations de l’angle zénithal solaire le long
de la ligne de visée. De plus, dans la prochaine version de notre algorithme, les sections
efficaces d’absorption utilisées ne seront plus fixes mais variables selon la température :
nous utiliserons les quatre jeux de sections efficaces dont nous disposons (voir paragraphe
4.1.2.1).
Pour les aérosols, l’accord entre les produits du LOA et ceux du LaRC est bon, four-
nissant ainsi une bonne inter-validation de ces produits. Les comparaisons avec les co-
efficients d’extinction des aérosols des mesures POAM III en cöıncidence ont permis de
valider les coefficients d’extinction de SAGE III (LOA) à 448.5 nm et 600 nm. Par contre,
le coefficient d’extinction à 1020 nm n’a pu être validé par POAM III. Sur une grande
partie des altitudes observées, le coefficient d’extinction SAGE III à 1020 nm sous-estime
en moyenne celui de POAM III. Les comparaisons aérosols avec SAGE II confirment ce
désaccord observé à 1020 nm : le coefficient d’extinction SAGE III (LOA) à 1020 nm
sous-estime celui de SAGE II. A l’opposé, les profils d’extinction SAGE III surestiment
les profils SAGE II à 385 et 448 nm. Il est alors difficile de conclure quant à la qualité des
produits aérosols de SAGE III dans les canaux à 385 nm et à 1020 nm qu’ils soient déduits
de l’algorithme officiel ou de notre algorithme. Nous pouvons tout de même affirmer que
notre algorithme fournit des produits aérosols de relativement bonne qualité à 448, 520
et 600 nm, utilisables pour exploitations scientifiques.
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Chapitre 5

Les aérosols stratosphériques issus
de feux de forêt

Ce chapitre résume tout le travail effectué dans l’attente de pouvoir appliquer notre
algorithme d’inversion aux transmissions de SAGE III. En effet, ces transmissions, points
de départ de l’algorithme, n’ont été mises à notre disposition que tardivement. Ainsi, tout
ce travail a été effectué avec les produits officiels de SAGE III (version 3). L’initiative
de cette étude revient à la presse ! En effet, en septembre 2003 (date de mon entrée au
LOA pour mon stage de DEA), la presse internationale mettait en exergue l’intensité des
incendies de forêt de l’ouest du Canada. La province de Colombie Britannique fut plus
particulièrement touchée avec 275 000 hectares de forêts brûlés. L’été 2003 est l’été au
cours duquel le plus grand nombre d’incendies de fortes intensités fut recensé dans cette
région du Canada au cours des 15 dernières années [Filmon, 2004]. Dans une moindre
mesure, la province d’Alberta fut également fortement touchée.
Plusieurs profils SAGE III de coefficients d’extinction des aérosols en août 2003 dans
ces régions ont révélé la présence de structures inhabituelles dans la basse stratosphère :
des couches d’aérosols (de quelques kilomètres) de forts coefficients d’extinction ont été
mises en évidence. Une relation de cause à effet entre les feux de forêt et ces structures
a alors été supposée. Un phénomène de pyro-convection pourrait être à l’origine de ces
couches d’aérosols dans la basse stratosphère. Les images MODIS (MODerate resolution
Imaging Spectroradiometer) ont montré que ces structures pouvaient être le fait des feux
de forêt. L’indice aérosol TOMS (Total Ozone Mapping Spectrometer) correspondant
semble également l’affirmer. A l’aide des mesures spectrales de SAGE III, nous avons alors
déterminé les propriétés microphysiques de ces aérosols. Après un préambule présentant la
géographie des lieux considérées, la situation météorologique et les incendies de l’été 2003,
nous présenterons les observations satellitaires correspondantes ainsi que la restitution des
propriétés microphysiques des aérosols détectés par SAGE III.
Ce chapitre a fait l’objet d’une publication dans un compte rendu de congrés [Tetard
et al., 2005].
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5.1 Géographie, conditions météorologiques et incen-

dies de l’ouest canadien en août 2003

5.1.1 Géographie

Les provinces canadiennes qui nous intéressent ici sont celles de Colombie Britan-
nique et d’Alberta (voir carte 5.1). Elles sont comprises approximativement entre les
latitudes 50 et 60̊ nord et entre les longitudes 110 et 130̊ ouest. L’ouest du Canada est
une région montagneuse. Les montagnes rocheuses constituent la frontière sud entre les
provinces d’Alberta et de Colombie Britannique. Elles culminent à près de 4000 m. Les
montagnes des chaines côtières, dans l’ouest de la Colombie Britannique s’élèvent quant
à elles jusqu’à plus de 4000 m.

Fig. 5.1 – Carte des provinces du Canada 1.

Une grande partie de ces deux provinces est constituée de forêts. Il s’agit essentielle-
ment de forêts de résineux en Colombie Britannique alors que la forêt d’Alberta peut être
composée de résineux et de feuillus. Il est à noter que les résineux constituent un meilleur
combustible que les feuillus et que les incendies de résineux sont plus intenses. Ces forêts
sont présentes dans les vallées ainsi que sur les contreforts des montagnes.

1http ://atlas.nrcan.gc.ca/site/index.html
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5.1.2 Conditions météorologiques de l’été 2003 au Canada

Les cartes météorologiques issues des archives du service météorologique du Canada
(voir cartes 5.2) montrent que les provinces de Colombie Britannique et d’Alberta eurent
un été 2003 plus sec et plus chaud que la normale. Les précipitations (carte 5.2 à gauche)
au sud de la Colombie Britannique et de l’Alberta furent inférieures de près de 60% à la
normale. Les températures (carte 5.2 à droite) furent supérieures de 1.5 à 3̊ C par rapport
à la normale dans le sud de ces régions. Cette situation perdura sur la quasi-intégralité de
l’été 2003 du fait d’un anticyclone ancré près de la côte ouest du Canada. Pour illustrer,
la ville de Kelowna (sud de la Colombie Britannique) connut en 2003 son été le plus sec
depuis 1899 avec 44 journées consécutives sans pluie !

Fig. 5.2 – Cartes d’anomalies de précipitations (à gauche) et de températures (à droite)
pour les mois de juin, juillet et août 2003. D’après les services météorologiques du Canada.

5.1.3 Les incendies de forêt

Toutes les conditions requises pour d’intenses feux de forêt furent alors réunies dans
ces deux provinces canadiennes. Cependant, la saison des feux fut tout de même d’une
ampleur inattendue de par l’étendue des incendies et de par leurs intensités. Des 2 régions,
la Colombie Britannique fut la plus touchée. Près de 2500 feux de forêt furent recensés
en Colombie Britannique (275 000 ha de forêts incendiées) et 1200 en Alberta (75 000
ha). La carte 5.3 montre la répartition spatiale et l’étendue des feux de forêt en Colombie
Britannique sur la période de juin à août 2003. La majorité des feux de forêt eut lieu dans
le sud de la Colombie Britannique, région alors très sèche. C’est également au sud que les
feux de forêt s’étendant sur plus de 100 ha eurent lieu. L’intensité de ces feux de forêt
est renforcée non seulement par la nature du combustible (en majorité des résineux) mais
aussi par la pente des montagnes (voir photographie 5.3).
Notons qu’évidemment ces incendies ne se sont pas arrétés à la frontière américano-
canadienne. En effet, l’état du Washington connut également beaucoup d’ incendies de
forêt en août 2003.
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Fig. 5.3 – A gauche, cartes des feux de forêts en Colombie Britannique pendant l’été
2003. Chaque point coloré correspond à un feu de forêt. A droite, photographie d’un de
ces intenses feux de forêts. D’après Filmon [2004].

5.2 Observations satellitaires de feux de forêt

L’intensité de ces feux de forêts (voir la photographie de la figure 5.3) fut telle
que d’impressionants panaches de fumées et de poussières furent émis jusqu’à plusieurs
kilomètres d’altitude dans la troposphère. Par conséquent, nous nous sommes demandés
si les instruments satellitaires couvrant cette zone distinguaient une signature particulière
due à ces panaches de fumée. Cette section résume l’ensemble des observations satellitaires
utilisées dans cette étude.

5.2.1 L’instrument MODIS

MODIS est un radiomètre imageur développé par la NASA [Salomonson et al., 1989]
visant au nadir. Deux versions de cet instrument sont à bord de 2 plateformes satellitaires
nommées EOS-Terra (lancée en décembre 1999) et EOS-Aqua (lancée en avril 2002). Ils
gravitent sur la même orbite (héliosynchrone, 700 km) à quelques heures de décalage. La
large fauchée de MODIS (plus de 2000 km) permet de couvrir l’intégralité du globe en
une ou deux journées. MODIS possède 36 canaux spectraux allant de 0.405 µm à 14.385
µm.
Nous utiliserons ici les images résultant de la combinaison des canaux à 670 nm, 876 nm
et 2155 nm. Chaque point rouge représente une anomalie de température détectée par les
canaux infrarouges de MODIS. Il peut alors s’agir de feux ou d’éruptions volcaniques. Les
panaches de fumée sont clairement identifiables et distincts des nuages. Ces images sont
disponibles publiquement sur le site internet de MODIS2.
Nous présenterons ici, à titre d’exemple, deux cartes MODIS (figures 5.4). La carte de
gauche correspond aux feux de forêts de Colombie Britannique du 1er août 2003 et celle
de droite à ceux du 3 août 2003.

2http ://rapidfire.sci.gsfc.nasa.gov/



5.2 Observations satellitaires de feux de forêt 149

Fig. 5.4 – Feux de forêt vus par MODIS. A gauche, la carte du 1er août 2003 de 48 à
55̊ nord et de 112 à 126̊ ouest. A droite, la carte du 3 août 2003, de 49 à 55̊ nord et de
113 à 127̊ ouest.

A chaque point rouge correspond une anomalie de température. On remarque donc
que l’instrument MODIS détecte les feux de forêt. Seulement, nous ne pouvons en tirer
que des conclusions qualitatives. Rien ne nous renseigne sur l’altitude ou la composition
des panaches de fumée, nous pouvons simplement conclure que ces feux de forêt émettent
comme on s’y attendait d’importants panaches de fumée.

5.2.2 L’instrument TOMS

TOMS a été lancé à bord de différentes plateformes satellitaires : Nimbus 7 de 1978 à
1993, Adeos de 1996 à 1997 et Earth Probe de 1996 à 2005) [McPeters et al., 1998]. TOMS
mesure la luminance diffusée par l’atmosphère dans six bandes spectrales entre 308.6 et 360
nm. Il est principalement destiné à la détermination de la colonne totale d’ozone. L’équipe
scientifique de TOMS fournit également un produit aérosol appelé l’indice aérosol (AI).
Il s’agit en fait d’une grandeur représentant la différence entre la luminance mesurée
(c’est à dire la luminance de l’atmosphère, incluant notamment la diffusion moléculaire et
l’extinction des aérosols) et la luminance simulée d’une atmosphère purement moléculaire :

AI = 100 ∗ log

(

Imes
360

Ical
360

)

(5.1)

On qualifie l’indice aérosol d’élevé quand il approche ou excède la valeur 8. Trois raisons
peuvent expliquer de fortes valeurs de l’indice aérosol [Hsu et al., 1999] :

– une forte épaisseur optique des aérosols,
– un faible albédo de diffusion simple (aérosols fortement absorbants),
– une altitude élevée de la couche d’aérosol.
De fortes valeurs de l’indice aérosol (entre 25 et 32) ont été précedemment relevées

par Fromm et al. [2005, 2006] lors d’événements de pyro-convection. Dans ces deux cas,
l’altitude élevée du panache de fumée (de l’ordre de 12 à 16 km) est la cause de ces forts
indices aérosols.
Même si les indices aérosols associés aux feux de forêt de l’ouest canadien en 2003 n’at-
teignent pas de telles valeurs, ils sont tout de même importants : le 2 août 2003, l’indice
aérosol atteint la valeur de 6 et le 3 août, il atteint 8.5 (voir cartes 5.5). Cependant, rien
ne nous permet de conclure sur la raison de ces forts indices aérosols, nous pouvons là
encore juste conclure sur l’importance des émissions d’aérosols liées à ces feux de forêts.
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Fig. 5.5 – Indice aérosol (TOMS) le 2 août 2003 (à gauche) et le 3 août 2003 (à droite).

5.2.3 L’instrument SAGE III

La forte intensité des feux de forêts de l’ouest canadien en août 2003 est avérée.
Nous nous sommes alors demandés s’ils étaient suffisamment intenses pour atteindre la
haute troposphère voire la basse stratosphère. L’analyse de plusieurs profils verticaux
du coefficient d’extinction des aérosols a montré, pour tous ces événements une forte
augmentation dans la basse stratosphère. Ces événements sont recensés dans le tableau
5.1.

no de
l’événement

no d’orbite date
heure
(TU)

latitude
nord

longitude
ouest

1 00819820 2 août 2003 4h 51.7 121.4

2 00821120 3 août 2003 2h30 52 103.8

3 00822520 4 août 2003 3h 52.3 112.4

4 00823920 5 août 2003 3h45 52.7 121.1

5 00826620 7 août 2003 3h 53.4 112.1

6 00828020 8 août 2003 3h45 53.7 120.8
7 00830720 10 août 2003 3h 54.5 111.8

8 00832120 11 août 2003 3h45 54.9 120.5
9 00834820 13 août 2003 3h 55.7 111.5

10 00843020 19 août 2003 3h 58.4 111.3

Tab. 5.1 – Liste des événements SAGE III dans l’ouest canadien en août 2003 présentant
une anomalie d’extinction aérosols dans la basse stratosphère. Le numéro affecté à chaque
événement sera repris dans la suite de ce chapitre.

La figure 5.6 montre ces différents profils de coefficient d’extinction des aérosols. On
distingue aisément pour ces 10 événements l’augmentation du coefficient d’extinction aux
longueurs d’onde de SAGE III dans la basse stratosphère (quelques kilomètres au-dessus
de la tropopause thermique). Ces augmentations pourraient être imputées à d’événtuelles
éruptions volcaniques de fortes intensités mais aucune n’eut lieu à cette période de l’année,
ni les mois précédents. Cette augmentation pourrait également être le fait de nuages
de hautes altitudes. Ainsi, nous avons examiné pour chacun des événements SAGE III
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le produit nuage fourni par l’équipe du LaRC. Ce produit consiste en deux ’flags’, un
indiquant la présence (ou l’absence) de nuages et l’autre représente l’incertitude sur ce
produit. La présence de nuages correspond aux flags 3 et 4, l’absence correspond aux
flags 1 et 2 (le flag 0 montre que certaines données manquent pour pouvoir déterminer
correctement le flag). Les flags incertitudes 2, 3 et 4 indiquent que le flag présence associé
est douteux (pour diverses raisons, voir McCormick [2002]). Le flag incertitude 1 indique
que le flag présence correspondant est très fiable et le flag incertitude 0 montre également
que certaines données manquent pour pouvoir déterminer correctement le flag présence.
La figure 5.7 montre les profils verticaux de ces flags pour les 10 événements SAGE III
étudiés. Il apparâıt que pour tous les événements, hormis les no 3 et 7, l’absence de nuages
est constatée (flag présence 1) avec une bonne certitude (flag incertitude 1) aux altitudes
où les augmentations du coefficient d’extinction des aérosols sont observées. Pour les
événements no 3 et 7, l’algorithme nuage du LaRC conclue sur l’absence de nuages mais
avec une incertitude élevée.
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Fig. 5.6 – Profils verticaux des coefficients d’extinction des aérosols issus des mesures de
SAGE III dans l’ouest du Canada durant le mois d’août 2003. La ligne horizontale noire
correspond à l’altitude de la tropopause.
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Fig. 5.7 – Profils verticaux du flag ’présence de nuage’ (en rouge) et du flag ’incertitude’
associé (en bleu) issus des mesures de SAGE III dans l’ouest du Canada durant le mois
d’août 2003. La ligne horizontale noire correspond à l’altitude de la tropopause.
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5.2.4 L’instrument POLDER 2

L’instrument POLDER 2 (POLarization and Directionality of the Earth’s Reflec-
tances) est un radiomètre imageur grand champ développé par le CNES [Deschamps et al.,
1994]. Il a été mis en orbite à bord de la plateforme ADEOS-2 en décembre 2002 et a fonc-
tionné jusqu’en octobre 2003. Il fournit les caractéristiques spectrales, directionnelles et
polarisées du rayonnement solaire réfléchi par l’atmosphère terrestre. POLDER 2 possède
plusieurs canaux polarisés : 443, 670 et 865 nm.
Un algorithme permettant de restituer l’altitude des couches d’aérosols a été élaboré au
LOA [Gérard, 2006]. En résumé, cet algorithme utilise le fait que le canal à 443 nm est
sensible à l’altitude de la couche d’aérosol. A l’aide des canaux à 670 et 865 nm, l’épaisseur
optique et le modèle d’aérosol sont déterminés. On détermine ensuite à l’aide d’un code
de transfert radiatif [Deuzé et al., 1988] la luminance polarisée à 443 nm pour différentes
altitude de la couche d’aérosol et on sélectionne alors celle qui permet de retrouver au
mieux le signal mesuré.
Une étude a été menée par Benoit Gérard, concernant la restitution de l’altitude des
aérosols dans l’ouest du Canada en août 2003. Cette étude a montré que certaines couches
d’aérosols atteignaient l’altitude de 15 km. Notons également qu’en cas de scène nuageuse,
l’algorithme ne peut détecter la présence d’aérosols au-dessus du nuage. Ainsi, seule une
mesure de POLDER correspond à une mesure de SAGE III (l’événement 10). Ces deux
mesures ne sont ni colocalisées ni simultanées. La mesure SAGE III a eu lieu le 19 août
(3h TU) et la scène POLDER le 18 août (vers 18h TU). Une rétrotrajectoire (effectuée
avec le logiciel HYSPLIT) de 24h effectuée à partir de la mesure de SAGE III montre que
la masse d’air sondée par SAGE III correspond bien à celle de POLDER. La figure 5.8
montre cette rétrotrajectoire ainsi que l’altitude des aérosols selon POLDER. Il apparâıt
que l’instrument de POLDER a détecté des aérosols à près de 15 km (vers 55̊ nord et
115̊ ouest) dans la basse stratosphère (la tropopause étant située à 11.8 km). Dans ces
zones, l’épaisseur optique est de l’ordre de 1.5 à 2 à 443 nm. Le profil SAGE III correspon-
dant (voir figure 5.6) présente quant à lui une augmentation du coefficient d’extinction
des aérosols vers 12 - 13 km et vers 15 - 16 km.
Comme on l’a dit précédemment, l’absence d’autres mesures corrélatives POLDER 2 et
SAGE III ne nous a pas permis de poursuivre cette étude.

En conclusion, les aérosols observées dans la basse stratosphère sont probablement
originaires des intenses feux de forêts de l’ouest canadien. Cependant, aucune preuve
formelle n’a pu être établie à partir de ces observations. La prochaine étape permettant
d’abonder vers cette hypothèse est la détermination des propriétés microphysiques de ces
aérosols à partir des mesures spectrales de SAGE III.

5.3 Propriétés microphysiques des aérosols de feux

de forêt

L’analyse des variations spectrales des coefficients d’extinction des aérosols des
événements SAGE III va nous permettre de restituer les propriétés microphysiques des
aérosols responsables de la forte extinction observée dans la basse stratosphère. Ces pro-
priétés sont le rayon effectif et les densités de surface et de volume des aérosols. Nous
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Fig. 5.8 – Rétrotrajectoires issues des points de la mesure SAGE III du 19 août (en haut)
et altitude des aérosols obtenues à partir des mesures de POLDER-2 le 18 août 2003 (en
bas). L’étoile correspond à la position de la mesure SAGE III du 19 août.
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déterminerons également la concentration d’aérosols. Ces notions sont définies à partir de
la distribution en taille des aérosols et de leur indice de réfraction (voir section 2.1.2.4).

5.3.1 Méthode

Nous supposerons les particules stratosphériques de forme sphérique afin de pouvoir
appliquer la théorie de Mie (voir section 2.3.3.2). Nous supposerons également différents
indices de réfraction correspondant à des aérosols sulfatés contenant 75% en masse d’acide
sulfurique et 25% en masse d’eau [Palmer and Williams, 1984], à des aérosols de feux de
biomasse [Dubovik and King, 2000] et à des aérosols de suie [WCP, 1986]. Il faut noter ici
que les indices utilisés par Dubovik and King [2000] correspondent à des aérosols issus de
feux de la forêt amazonienne. Nous utiliserons tout de même ces indices faute d’indices de
réfraction mieux adaptés aux aérosols issus des forêts de résineux canadiennes. Le tableau
5.2 présente ces indices de réfraction.

Sulfate Brûlis Suie
Longueur

d’onde (nm)
n k n k n k

448 1.455 1. 10−8 1.531 0.04 1.75 0.454

520 1.454 1. 10−8 1.537 0.033 1.75 0.450
675 1.452 1. 10−8 1.551 0.020 1.75 0.430

755 1.449 2. 10−8 1.556 0.018 1.75 0.430
869 1.447 6. 10−7 1.590 0.015 1.75 0.430

1020 1.443 1. 10−6 1.580 0.011 1.75 0.440

Tab. 5.2 – Indices de réfraction des aérosols sulfatés, des aérosols de brûlis et des aérosols
composés de suie pour différentes longueurs d’onde. n est la partie réelle et k la partie
imaginaire tel que m = n - ik.

La distribution en taille des aérosols stratosphériques sera ici considérée comme
étant bien représentée par une fonction log-normale monomodale, ainsi, trois paramètres
sont à considérer : le rayon médian rm, la déviation standard géométrique σg et la concen-
tration totale d’aérosols N0. Pour s’affranchir de ce dernier paramètre, nous utiliserons
des distributions normalisées. Un ensemble de 480 distributions est utilisé : 48 rayons
médians (entre 0.01 µm et 10 µm) et 10 déviations standards (entre 1.1 et 2). A partir
des différentes fonctions log-normales, nous avons alors calculé les coefficients d’extinc-
tion des aérosols à 7 longueurs d’onde de SAGE III (448.5, 520.3, 675.6, 755.4, 869.3 et
1022.1 nm) pour chaque granulométrie et pour chaque indice de réfraction. Les canaux
de SAGE III à 384.3, 601.2 et 1545 nm ne sont pas utilisés dans cette étude, ces trois
canaux étant fortement bruités relativement aux autres. De plus, l’information fournie par
le canal à 1545 nm est peu influente. En effet, les variations spectrales pour les grandes
longueurs d’onde sont très faibles. L’ajustement effectué ne perd donc pas en précision
sans ce canal. Nous avons ensuite stocké les rapports entre ces coefficients d’extinction et
le coefficient d’extinction à 755.4 nm (kext (λ) /kext (755.4)) dans 3 tables (une par indice
de réfraction). Nous avons choisi cette longueur d’onde comme référence car l’ozone et le
dioxyde d’azote n’absorbent pas (ou peu en ce qui concerne l’ozone) dans ce canal. De
plus, les incertitudes associées aux coefficients d’extinction dans ce canal sont en moyenne
faibles. Il suffit alors de trouver la distribution en taille (donc les paramètres rm et σg)



5.3 Propriétés microphysiques des aérosols de feux de forêt 157

dont les rapports des coefficients d’extinction se rapprochent le plus de ceux déduits de
la mesure de SAGE III. A chaque altitude, on définit une grandeur rendant compte de la
qualité de l’ajustement effectué noté AD (pour l’acronyme anglais Aerosol Difference) :

AD(z) =

√

√

√

√

√

1

NB

NB
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i=1





kext
mes(λi)

kext
mes(755)
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(755)
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mes(λi)
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2

(5.2)

où NB représente le nombre de longueur d’onde utilisable à chaque altitude, les indices
’mes’ et ’mod’ désignent respectivement le coefficient d’extinction mesuré et celui calculé.
La distribution en taille étant maintenant connue, il nous reste à calculer les paramètres
intéressants : rayon effectif, densité de surface et de volume (voir la définition de ces
paramètres dans la section 2.1.2.4). Le nombre de particules par unité de volume est
calculé en faisant le rapport, à chaque longueur d’onde, entre le coefficient d’extinction
déduit de la mesure et celui calculé avec la distribution log-normale normalisée la plus
adaptée aux mesures. La moyenne sur toutes les longueurs d’onde utilisées nous fournit
alors le nombre de particules par unité de volume (N0).

5.3.2 Résultats

Les résultats obtenus avec les indices de réfraction d’aérosols contenant des suies
montrent que quelque soit l’événement SAGE III étudié, les ADs sont supérieures à 75%
sur toute la gamme d’altitude étudiée. Nous pouvons donc conclure que les aérosols res-
ponsable des augmentations d’extinction observées dans la basse stratosphère ne sont pas
constitués de suie.
Nous présenterons ici les résultats obtenus pour l’événement no10 pour les indices de
réfraction des aérosols sulfatés et des aérosols de feux de biomasse. Les résultats concer-
nants les autres événements sont similaires. Ils sont présentés en annexe B.
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Fig. 5.9 – Ajustement des rapports d’extinction par la méthode des moindres carrés entre
la mesure SAGE III no10 (en vert) et la modélisation effectuée pour 2 jeux d’indices de
réfractions différents (en rouge, pour les aérosols de feux de biomasse et en bleu pour les
aérosols sulfatés).
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L’ajustement entre la simulation et la mesure est effectué en fait à l’aide de 5 lon-
gueurs d’onde car on ajuste les rapports des coefficients d’extinction (le canal à 755 nm
sert de référence). Cet ajustement pour l’événement no10 est présenté sur la figure 5.9
pour les 2 jeux d’indices de réfraction différents. Peu de différences apparâıssent entre les
ajustements : ils sont tous les deux aussi bons. Cela est confirmé par la figure 5.10-(A)
où est représenté le profil vertical de la différence aérosol. Les ADs sont inférieurs à 10%
pour les deux ajustements entre 13 et 23 km. Globalement, la restitution des propriétés
microphysiques des aérosols avec les mesures spectrales de SAGE III semble peu sensible
à l’indice de réfraction utilisés. Nous avons effectué la même étude à partir de profils ne
présentant pas d’augmentation du coefficient d’extinction des aérosols dans la basse stra-
tosphère. Il en ressort que l’ajustement en considérant des indices de réfraction d’aérosols
sulfatés est meilleur que celui obtenu en considérant les aérosols de feux de biomasse
(quelques pourcents contre quelques dizaines de pourcents).

La figure 5.10-(B) présente les rayons effectifs des aérosols de l’événement no10.
On constate que les rayons effectifs obtenus pour les aérosols de feux de biomasse sont
inférieurs à ceux obtenus pour les aérosols sulfatés sur l’intégralité du profil. Globalement,
les aérosols de feux de biomasse ont un rayon effectif compris approximativement entre
0.1 et 0.15 µm et ceux sulfatés entre 0.15 et 0.25 µm. Au niveau du maximum d’extinc-
tion observé dans la basse stratosphère (à 15.5 km), les aérosols de feux de biomasse et
ceux sulfatés ont un rayon effectif respectif de l’ordre de 0.12 et 0.14 µm. Ces valeurs
correspondent aux valeurs généralement observées pour les aérosols de fond [Lenoble and
Brogniez, 1985, Thomason et al., 2006]. Ainsi, l’augmentation du coefficient d’extinction
des aérosols observée à 15.5 km pour cet événement ne peut être imputé à l’augmentation
de la taille des particules quel que soit le jeu d’indice de réfraction utilisé.
Les variances effectives sont représentées sur la figure 5.10-(C). On ne constate pas de
différences flagrantes entre les variances effectives de la distribution obtenues à l’aide des
indices de réfraction des aérosols de feux de biomasse et ceux sulfatés. En dessous de 20
km, les variances obtenues oscillent entre leur valeur minimale (0.009) et 0.6. Au-delà de 20
km, les variances sont faibles (entre 0.009 et 0.2). Nous observons à 15.5 km une variance
de l’ordre de 0.3 pour les aérosols de feux de biomasse et de 0.4 pour les aérosols sul-
fatés. Ces valeurs sont supérieures à celles habituellement obtenues pour la modélisation
des aérosols de fond (0.25 d’après [Lenoble and Brogniez, 1985]. Plusieurs autres valeurs
supérieures à cette dernière sont obtenues à différentes altitudes, notamment entre 18 et
20 km.
Les figures 5.10-(D) et (E) présentent respectivement les densités de surface et de volume
des aérosols détectés par SAGE III. Rappellons que les densités de surface des aérosols de
fond sont de l’ordre de 0.5 à 1 µm2.cm−3 et que les densités de volume sont de l’ordre de
0.05 à 0.1 µm3.cm−3. Nous observons ici trois pics vers 13, 15 et 19 km où les valeurs obte-
nues excèdent les valeurs pour les aérosols de fond. Les densités de surface y atteignent les
valeurs de 4, 8 et 9 µm2.cm−3 pour les aérosols de feux de biomasse et 4, 5 et 6 µm2.cm−3

pour les aérosols sulfatés. Quant aux densités de volume, elles atteignent 0.1 µm3.cm−3 à
19 km et 0.2 µm3.cm−3 à 13 et 15 km. Les augmentations des densités de surface et de
volume à 13 et à 15 km sont corrélées à l’augmentation du coefficient d’extinction. Le pic
à 19 km correspond aussi à un pic d’extinction mais de moindre ampleur (voir la figure
5.6 et 5.10).
L’examen des densités de particules (figure 5.10-(F)) montre une augmentation prononcée
du nombre de particules dans la stratosphère au niveau des maximums d’extinction ob-
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servés (c’est à dire à 13, 15 et 19 km) quelle que soit la nature des particules (aérosols de
feux de biomasse ou aérosols sulfatés). Aux niveaux des pics observés, les densités de par-
ticules obtenues si on considère des aérosols de feux de biomasse sont supérieures à celles
obtenues pour les aérosols sulfatés : elles atteignent 700, 300 et 200 particules.cm−3 pour
les aérosols de feux de biomasse et 200, 50 et 150 particules.cm−3 pour les aérosols sulfatés
à 13, 15 et 19 km. L’augmentation du nombre de particules dans la basse stratosphère
explique donc l’augmentation de l’extinction des aérosols à ces niveaux. Les intenses feux
de forêt peuvent ainsi être à l’origine d’une intrusion d’aérosols de feux de biomasse dans
la basse stratosphère.

5.4 Conclusions

Les intenses feux de forêt de l’ouest canadien (Colombie Britannique et Alberta)
ont généré d’importants panaches d’aérosols. Plusieurs capteurs satellitaires ont détecté
la signature de ces aérosols. L’instrument MODIS recense plusieurs images en couleurs
recomposées de ces feux de forêts. Les panaches de fumées y sont clairement identifiables.
L’indice aérosol déduit des mesures de l’instrument TOMS a enregistré en août 2003
d’importantes valeurs. Cependant, ces 2 seuls capteurs ne permettent de déterminer ni
l’altitude, ni la nature des aérosols. Les profils verticaux des coefficients d’extinction des
aérosols issus des mesures de plusieurs événements SAGE III dans l’ouest du Canada à
cette période de l’année présentent une forte augmentation dans la basse stratosphère. La
présence de cette couche d’aérosol très élevée peut être due à des phénomènes de pyrocon-
vection et donc être issue de ce feux de forêts. Une étude basée sur les mesures polarisées
de l’instrument POLDER 2 a également révélé la présence d’aérosols dans la basse stra-
tosphère (vers 15 km) le 18 août 2003. Un événement SAGE III du 19 août ayant détecté
une couche d’aérosols dans la basse stratosphère est connecté à la mesure de POLDER 2.
En effet, l’historique de la masse d’air sondée par SAGE III a été reconstruit et il s’avère
qu’elle est passée par la zone où POLDER 2 a détecté une couche d’aérosol dans la basse
stratosphère. Malheureusement, aucun autre événement POLDER 2 n’a pu être traité. En
effet, aucune cöıncidence spatio-temporelle entre POLDER 2 et SAGE III n’a été trouvé,
même après étude des historiques de masses d’air.
La restitution des propriétés microphysiques des aérosols, basée sur la théorie de Mie, sur
les variations spectrales de SAGE III a montré que l’on ne peut pas déterminer la nature
de ces aérosols. Néanmoins, nous avons pu conclure que les aérosols détectés ne sont pas
de dimensions supérieures à celles des aérosols de fond. La raison de l’augmentation du
coefficient d’extinction des aérosols dans la basse stratosphère a été imputée à l’augmen-
tation du nombre de particules par unité de volume dans la basse stratosphère causée par
les intenses feux de forêt.
Cette étude peut être approfondie par l’examen de l’intégralité des archives des instru-
ments d’occultation solaire pour détecter d’autres événements de ce type. De plus, les
indices de réfraction des aérosols issus des feux de forêt dépendent fortement du com-
bustible considéré. Ainsi, une meilleure caractérisation de l’indice de réfraction s’avère
nécessaire pour déterminer les propriétés microphysiques des aérosols stratosphériques.
L’introduction de distribution bimodale pourrait également améliorer cette restitution.
Aujourd’hui, une telle étude pourrait être efficacement améliorée par les données du lidar
CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization).
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Fig. 5.10 – Profils verticaux représentant la qualité des ajustements effectuées (en A)
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Chapitre 6

Validation des mesures des
instruments de ACE-SCISAT

Depuis la fin des missions SAGE II, SAGE III et POAM III, les instruments de
la mission ACE-SCISAT sont les seuls à effectuer des mesures d’occultation solaire de
façon routinière (hormis SOFIE en orbite depuis avril 2007). Il nous est ainsi apparu
opportun de poursuivre nos études de la stratosphère en nous intéressant aux données
de ces instruments. Les travaux présentés dans ce chapitre s’inscrivent dans le cadre de
la validation des produits issus des mesures des instruments du satellite ACE-SCISAT.
Ces produits seront comparés à ceux issus d’une mesure in situ de l’instrument SPIRALE
(le 20 janvier 2006 à Kiruna) ainsi qu’aux mesures de télédétection de SAGE II et de
SAGE III. Chronologiquement, cette étude a commencé par les comparaisons entre les
coefficients d’extinction des aérosols issus des mesures de ACE-Imager et ceux issus des
mesures de SAGE II et SAGE III (LaRC). Par la suite, nous nous sommes intéressés
aux comparaisons entre les rapports de mélange en ozone et en dioxyde d’azote déduits
de ACE-FTS et de ACE-MAESTRO et ceux déduits des mesures de SAGE III. Cette
étude étant déjà effectuée par une équipe américaine, nous l’avons tout de même effectuée
mais avec notre produit SAGE III. Finalement, connaissant les vols des instruments SPI-
RALE et SALOMON en janvier 2006, nous avons proposé à l’équipe du LPCE d’effectuer
les comparaisons entre les données de ces instruments et celles de ACE-FTS et ACE-
MAESTRO. Malheureusement, le vol SALOMON (16 janvier 2006) n’est pas exploitable
pour ces comparaisons, faute de cöıncidences directes ou indirectes.
Nous présenterons successivement les résultats de la validation des produits de l’instru-
ment ACE-FTS, de ACE-MAESTRO et enfin de ACE-Imager, ces trois instruments étant
décrits dans le chapitre 3.
Plusieurs articles en cours de publication ou publiés intègrent les résultats issus de cette
étude.

6.1 ACE-FTS

6.1.1 Introduction

Les produits de l’instrument ACE-FTS (que l’on notera dans la suite simplement
FTS par souci de simplification) utilisés dans cette partie sont issus de la version 2.2 de
l’algorithme d’inversion [Boone et al., 2005]. Brièvement, les paramètres restitués (profils
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verticaux de température, de pression et de rapports de mélange de plus de 30 espèces
différentes) sont déterminés simultanément selon la méthode non linéaire de Levenberg-
Marquardt. Le processus consiste en deux étapes. Tout d’abord, les profils de pression et
de température sont déduits des spectres mesurés en utilisant les micro-fenêtres conte-
nant les raies d’absorption de CO2. Le rapport de mélange de chaque espèce est alors
calculé avec ces profils de température et de pression en combinant les informations de
plusieurs micro-fenêtres sélectionnées de façon à minimiser les interférences gazeuses. Pour
la détermination de ces rapports de mélange, des profils verticaux ’a-priori’ sont requis. Ils
sont issus des profils obtenus par ATMOS (Atmospheric Trace MOlecule Spectroscopy),
instrument similaire à FTS qui opéra à diverses reprises à bord de la navette spatiale
ATLAS (en 1985, 1992, 1993 et 1994) [Gunson et al., 1996]. Il est intéressant de noter
que les produits finaux ne sont pas sensibles à ces profils a priori. Les paramètres spec-
troscopiques nécessaires aux calculs des rapports de mélanges des diverses espèces sont
issus de la compilation HITRAN 2004 [Rothman et al., 2005]. Les incertitudes fournies
avec les rapports de mélange correspondent à l’erreur statistique issue du processus de
moindres carrés utilisé. Elles n’incluent pas notamment les incertitudes systématiques.
Rappelons que la résolution verticale de FTS dépend de la géométrie d’observation, varie
avec l’altitude tangente (sans excéder 3 à 4 km). Les produits sont disponibles sur cette
grille non uniforme (qu’on nommera grille tangente) et sur une grille interpolée tous les
kilomètres (grille que l’on qualifiera d’interpolée) par une méthode quadratique.
Nous confronterons dans les paragraphes suivants les produits FTS avec ceux obtenus par
l’instrument in situ SPIRALE et par l’instrument de télédétection SAGE III (LOA).

6.1.2 SPIRALE

6.1.2.1 Préambule

L’instrument SPIRALE est décrit dans la section 4.6 et dans l’article de Moreau
et al. [2005]. La mesure de SPIRALE a eu lieu le 20 janvier 2006 entre 17h45 et 19h45
(TU). La nacelle a pris son envol depuis la base de Kiruna (67.7̊ nord, 21.55̊ est). La prise
de mesure a été effectuée seulement durant la montée du ballon. Au cours de son ascen-
sion, la nacelle n’a pratiquement pas dérivé : seulement ± 0.2̊ en latitude et en longitude.
La gamme d’altitude s’étend de 13 à 28 km pour toutes ces espèces sauf pour le dioxyde
d’azote mesuré entre 17 et 28 km.
Aucune mesure des instruments ACE n’est colocalisée spatialement et temporellement
avec la mesure de SPIRALE. Seule la mesure ACE du 21 janvier 2006 nommée sr13151
permet une comparaison. Le point subtangent à 30 km de cette mesure de ACE est lo-
calisé à 380 km de Kiruna (64.28̊ nord et 21.56̊ ). Elle a eu lieu à 8h (TU) soit 14h après
le début du vol de SPIRALE. Une analyse dynamique des masses d’air est alors requise
pour s’assurer que les deux masses d’air sondées à plusieurs heures d’intervalle par les
deux instruments sont semblables. Cette analyse est effectuée avec le modèle MIMOSA
[Hauchecorne et al., 2002]. Les cartes de vorticité potentielle sont présentées sur les figures
6.1. Il s’avère que la situation dynamique entre les deux mesures est relativement stable à
tous les niveaux inférieurs à 26 km : l’accord entre les vorticités potentielles est inférieur
à 10%, les deux mesures étant effectuées à l’intérieur du vortex polaire. Cependant, au-
dessus de 26 km, la mesure de ACE est très proche de la frontière du vortex (figures non
présentées). Ainsi, les conditions géophysiques permettent une comparaison directe des
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Fig. 6.1 – Cartes de vorticité potentielle correspondantes aux moments de la mesure de
SPIRALE (figures de gauches) et de celle de ACE (figures de droites) pour différentes
altitudes. De haut en bas : à 16, 19, 21, 23, 24 et 26 km. La position de SPIRALE est
repérée par une croix et celle du point subtangent de ACE par un point. Cartes fournies
par F. Coquelet, LPCE Orléans.
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espèces à longue durée de vie (telles O3, N2O, CO, CH4, HCl et HNO3). Pour le dioxide
d’azote, espèce très réactive (voir figure 4.55), il faudra prendre en compte les variations
diurnes.
Les résolutions verticales des instruments sont très différentes : quelques mètres pour SPI-
RALE et quelques kilomètres pour FTS. Ainsi, la comparaison entre les profils verticaux
ne peut se faire qu’en dégradant la résolution de SPIRALE. A chaque altitude, la mesure
SPIRALE est convoluée suivant les indications de l’équipe scientifique de l’instrument
FTS avec une fonction triangulaire dont la largeur à la base est prise constante, égale à 3
km, représentative de la résolution verticale de FTS.

Un compteur de particules STAC (Stratospheric and Tropospheric Aerosol Counter)
était également installé sur la nacelle. Nous étudions ici les résultats observés dans trois
gammes de tailles : 0.7 à 0.9 µm, 0.9 à 1.3 µm et 1.3 à 2 µm. Au cours de son ascension, le
compteur de particules a détecté à 20 km, une couche d’aérosols de 1 km d’épaisseur (voir
la figure 6.2). Cette couche est constituée notamment d’aérosols de dimension supérieure
au micromètre. Il s’agit probablement d’un PSC. L’étude du profil de température de cette
couche d’aérosols ainsi que l’étude de son historique va nous permettre de le confirmer.
Le profil de température enregistré lors de la montée du ballon est représenté sur la figure
6.3. On constate que les températures enregistrées au niveau du supposé PSC sont de
l’ordre de 195 - 196 K. Ces températures correspondent au seuil de formation de PSC
de type Ia (NAT). Nous avons alors étudié le passé de cette couche d’aérosol à l’aide
du logiciel HYSPLIT en partant des altitudes 20, 21 et 22 km à la date du 20 janvier
2006, 18h (TU). Il s’avère que, depuis le 18 janvier à 12h, les températures observées le
long des trois rétrotrajectoires sont de l’ordre de 196 à 197 K. Cette longue exposition à
de faibles températures, toutefois supérieures à 195 K, a pu favoriser le développement
de particules de PSC correspondant à la détection effectuée par STAC. Une étude plus
approfondie est en cours au LPCE pour comprendre la formation de ce PSC dans ces
conditions géophysiques.

Fig. 6.2 – Profils verticaux des concentrations en aérosol dans trois gammes de taille
détéctées par le compteur de particules STAC.

Comme nous le verrons dans les paragraphes qui suivent, ce PSC est à l’origine des
structures particulières observées sur certains profils SPIRALE.
Nous allons, dans la suite, présenter les comparaisons espèce par espèce entre les profils
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Fig. 6.3 – A gauche, profil vertical des températures enregistrées pendant le vol de SPI-
RALE. A droite, rétrotrajectoires issus des points de la mesure de SPIRALE à 20, 21 et
22 km et températures le long de ces trajectoires calculées par le modèle HYSPLIT.

SPIRALE et les profils de la mesure ACE sr13151. Il est nécessaire de garder à l’esprit
toutes les spécificités de ces comparaisons présentées ci-dessus.

6.1.2.2 O3

Les profils d’ozone version 2.2 dit ’update’ de l’instrument FTS ont subi une im-
portante modification par rapport à la version 2.2. En effet, le produit version 2.2 utilise
deux ensembles de micro-fenêtres, l’une vers 5 µm (2000 cm−1) et l’autre vers 10 µm
(1000 cm−1). Il a été constaté un biais de 10% avec d’autres instruments satellitaires au
niveau du maximum de concentration en ozone. Ce biais a été imputé à l’utilisation de
ces deux ensembles de micro-fenêtres. En ne gardant que la micro-fenêtre à 10 µm, ce
biais disparâıt. Ainsi, l’archive des données de ACE-FTS a été retraitée avec le nouveau
calcul du rapport de mélange de l’ozone. Un produit ozone nommé ’version 2.2 update’ a
ainsi été généré. C’est ce produit que nous utiliserons ici.
Les différences relatives DIFF(z) sont calculées à chaque altitude z comme suit :

DIFF (z) = 200 ∗ OFTS
3 (z) − OSPI

3 (z)

OFTS
3 (z) + OSPI

3 (z)
(6.1)

Pour la détermination du rapport de mélange en ozone, l’algorithme d’inversion de SPI-
RALE utilise les raies d’absorption à 2086.0191 et 2086.4294 cm−1. Les incertitudes sur
cette détermination, sont de 6% au-dessus de 18 km et de 8% en-dessous. Cette incertitude
est la racine carrée de la somme des carrés des erreurs systématiques (largeur spectrale
de la raie laser et non linéarité du détecteur) et aléatoires (fluctuation du signal laser et
rapport signal sur bruit). Les résultats sont présentés sur la figure 6.4.

L’accord entre les 2 mesures est bon, les différences relatives sont comprises entre
±7%. Au-dessus de 21 km, le rapport de mélange FTS est sytématiquement supérieur à
celui de SPIRALE. Ces résultats sont repris dans l’article de Dupuy et al. [2008].
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Fig. 6.4 – A gauche, profils verticaux des rapports de mélange en ozone de la mesure FTS
sr13151 (en rouge) et de la mesure SPIRALE (en bleu). Les points noirs correspondent aux
mesures SPIRALE convoluées (voir texte). Les incertitudes sont reportées sur les profils
FTS et SPIRALE convolués. A certains niveaux, elles sont si faibles qu’elles ne sont pas
distinguables. A droite, profil vertical des différences relatives calculées selon l’équation
6.1 avec le profil SPIRALE lissé.

6.1.2.3 NO2

Les micro-fenêtres utilisées par l’algorithme de FTS sont situées entre 1581 et 1642
cm−1. Dans ces micro-fenêtres, seuls certains isotopes de la vapeur d’eau présentent une
faible absorption. SPIRALE utilise quant à lui, les raies centrées à 1598.5 et 1598.8 cm−1.
L’incertitude sur la mesure de SPIRALE a été estimée à 50% en-dessous de 23.8 km, 20%
entre 23.8 km et 24.28 km et 6% au-dessus de 24.28 km.
La comparaison concernant le dioxyde d’azote nécessite de prendre en compte les varia-
tions de cette espèce dans le temps. En effet, les deux mesures comparées ici sont espacées
de 14h, celle de SPIRALE étant nocturne et celle de FTS au lever de soleil. Pour prendre
en compte cette variation, les résultats d’un modèle de photochimie développé par C.
McLinden sont disponibles sur le site dédié aux instruments de la mission ACE1 [McLin-
den et al., 2006]. A partir de la connaissance du rapport de mélange de NO2 à une date
t1, ce modèle permet de calculer le rapport de mélange à une date t2 :

V MR (z, t2) = V MR (z, t1) ∗ V MRmod (z, t2)

V MRmod (z, t1)
(6.2)

où VMRmod (z, t2) et VMRmod (z, t1) sont les rapports de mélange aux dates t1 et t2 issus
du modèle.
Les résultats sont présentés sur la figure 6.5. Les différences relatives sont calculées suivant
l’équation 6.1. Il apparâıt un évident désaccord entre le profil SPIRALE et les profils
FTS. Le profil SPIRALE présente en-dessous de 24 km, un rapport de mélange proche
de zéro (en tenant compte des barres d’erreur). Cela est conforme avec la dénoxyfication
habituellement observée dans le vortex polaire et avec les connaissances actuelles sur la
chimie stratosphérique polaire. Le profil SPIRALE est également en accord avec un profil
simulé par le modèle REPROBUS (REactive Processes Ruling the Ozone BUdget in the
Stratosphere) [Lefèvre et al., 1998]. Les profils FTS, corrigés ou non, ne présentent pas
de rapports de mélange proches de zéro. FTS détecte au contraire une concentration en

1http ://www.ace.uwaterloo.ca/
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NO2 non négligeable dans la basse stratosphère. La correction effectuée sur le rapport de
mélange de FTS (équation 6.2) conduit, en accord avec les variations naturelles du NO2,
à une augmentation de ce rapport, dégradant alors la comparaison. En-dessous de 24 km,
les différences relatives sont comprises entre 50 et 120% pour FTS non corrigé et entre
110 et 160% pour FTS corrigé. Ce désaccord est attribué aux inhomogénéités le long de la
ligne de visée de FTS à haute altitude générant des concentrations non nulles en NO2 dans
la basse stratosphère. Ces inhomogénéités résultent d’une situation dynamique complexe
à haute altitude où la ligne de visée traverse des masses d’air en dehors du vortex (riche
en NO2) et à l’intérieur du vortex (pauvre en NO2) [Berthet et al., 2007]. Dans ces cas,
l’hypothèse d’homogénéité sphérique de la stratosphère, hypothèse utilisée dans tous les
algorithmes d’inversion des mesures au limbe, est à remettre en cause. Au-dessus de 24
km, les rapports de mélange de NO2 déduits des mesures de SPIRALE augmentent et le
désaccord entre les 2 instruments se réduit alors à moins de 50%.
Ces résultats sont repris dans l’article de Kerzenmacher et al. [2008].
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Fig. 6.5 – A gauche, profils verticaux des rapports de mélange en NO2 de la mesure
FTS sr13151 (en rouge), de la mesure SPIRALE (en bleu) et du modèle REPROBUS (en
rose). Les points noirs correspondent aux mesures SPIRALE convoluées (voir texte) et les
points vert aux mesures FTS corrigées. Les incertitudes sont reportées sur les profils FTS,
SPIRALE et REPROBUS convolués. A certains niveaux, elles sont si faibles qu’elles ne
sont pas distinguables. A droite, profils verticaux des différences relatives calculées selon
l’équation 6.1.

6.1.2.4 N2O

Le protoxyde d’azote est une molécule très importante dans l’atmosphère : elle
constitue la principale source des oxydes d’azote dans l’atmosphère et est un gaz à effet
de serre très puissant. Son suivi revêt alors une importance de premier ordre. La source
de cette molécule est localisée à la surface du globe. Inerte dans la troposphère, elle migre
vers la stratosphère à travers la tropopause tropicale. Dans la stratosphère, 90% du N2O
est photolysé par le rayonnement UV (185 à 220 nm). Les 10% restants sont à l’origine
des oxydes d’azote stratosphériques. Ainsi, dans la stratosphère, le rapport de mélange
de N2O diminue avec l’altitude.
L’algorithme de l’instrument FTS utilise 69 micro-fenêtres centrées à 1200, 1905, 2210,
2455 et 2555 cm−1. Dans ces fenêtres, les molécules interférentes sont CO2, O3 et CH4,
leurs concentrations sont restitués simultanément. SPIRALE utilise la raie d’absorption
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à 1275.49 cm−1. L’incertitude sur la restitution de SPIRALE est estimée à 3% en-dessous
de 26 km et 6% au-dessus.
Les résultats sont présentés sur la figure 6.6. En-dessous de 25 km, l’accord est assez bon :
les différences relatives (calculées selon l’équation 6.1) sont comprises entre -15 et 19%. A
25.5 km, les rapports de mélange issus des 2 instruments sont très faibles. La différence
relative y atteint 49%. Entre 17 et 24 km, les rapports de mélange de N2O issus de la
mesure de FTS sont systématiquement inférieurs à ceux issus de la mesure de SPIRALE.
Les résultats de cette étude ont été publiés dans l’article de Strong et al. [2008].
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Fig. 6.6 – A gauche, profils verticaux des rapports de mélange en N2O de la mesure FTS
sr13151 (en rouge) et de la mesure SPIRALE (en bleu). Les points noirs correspondent aux
mesures SPIRALE convoluées (voir texte). Les incertitudes sont reportées sur les profils
FTS et SPIRALE convolués. A certains niveaux, elles sont si faibles qu’elles ne sont pas
distinguables. A droite, profil vertical des différences relatives calculées selon l’équation
6.1.

6.1.2.5 HNO3

La molécule d’acide nitrique intervient dans la chimie de destruction de l’ozone
polaire (voir section 2.2.3). Rappellons simplement que la photolyse de l’acide nitrique
au retour du soleil (après la longue nuit polaire) enrichit la stratosphère en NO2. Celui-
ci désactive alors les molécules chlorées interrompant ainsi le cycle de destruction de
l’ozone. Au cours de la nuit polaire, l’acide nitrique est en grande quantité au niveau des
PSC (voir la réaction hétérogène R23 de la section 2.2.3.4). Si les températures restent
suffisamment basses, les particules de PSC croissent et sédimentent, entrâınant avec elles
l’acide nitrique : c’est la dénitrification.
Pour restituer les profils verticaux d’acide nitrique, l’instrument FTS utilise des micro-
fenêtres situées entre 867 et 880 cm−1 et entre 1691.5 et 1728.6 cm−1. Plusieurs espèces
interfèrent dans ces régions : H2O, O3, N2O et CH4. Ces molécules seront restituées
simultanément. En-dessous de 10 km, seule l’information des micro-fenêtres centrées à
873.5 cm−1 est utilisable. Au-dessus de 35 km, les micro-fenêtres centrées à 1710 cm−1

sont utilisés. Entre 10 et 35 km, les 2 régions spectrales sont utilisées. SPIRALE utilise
quant à lui, les raies de la micro-fenêtre 1701.5-1701.8 cm−1. L’erreur globale sur la mesure
de SPIRALE a été estimée à 25% en-dessous de 17 km et 20% au-dessus.

Les figures 6.7 montrent les résultats de cette étude. On constate sur le profil SPI-
RALE une couche dénitrifiée entre 20.7 et 22 km, juste au-dessus de la couche d’aérosols
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Fig. 6.7 – Identique à la figure 6.6 mais pour HNO3 et avec en plus, les rapports de
mélange de FTS sur la grille tangente (en vert).

observée par STAC. Les rétrotrajectoires effectuées aux niveaux de cette couche dénitrifiée
(voir la figure 6.3) montrent que les températures étaient de l’ordre de 196 -197 K depuis
2 journées, concordant ainsi avec la présence d’un PSC à ces altitudes. Au moment de
la mesure de SPIRALE, celui-ci aurait sédimenté se trouvant alors vers 20 km. Au cours
de sa sédimentation, le PSC entrâıne avec lui les molécules d’acide nitrique, ce qui ex-
plique la couche dénitrifiée détectée par SPIRALE vers 21 km. Cette dénitrification n’est
pas détectée par la mesure de FTS. En effet, la grille tangente de FTS pour cette orbite
donne des rapports de mélange à 19.3 et 22.7 km (voir les points verts sur la figure 6.7).
Ainsi, après interpolation sur la grille 1 km, FTS est incapable de restituer une structure
particulière de 1.7 km d’épaisseur située entre 2 altitudes tangentes.
Les rapports de mélange de FTS sont systématiquement supérieurs à ceux de SPIRALE.
Entre 15 et 23 km, les différences relatives sont de l’ordre de 20 à 45% et 13% au-dessus
de 23 km. Une raison possible à ces différences réside dans la spectroscopie : l’inversion de
HNO3 ACE est obtenue à partir des bandes à 870 et 1700 cm−1 et celle de SPIRALE à par-
tir de la bande à 1700 cm−1 uniquement. Ces 2 régions spectrales n’ont pas été étudiées ni
par les mêmes équipes, ni de la même manière. Ceci peut engendrer de grandes différences
dans les profils restitués [Rothman et al., 2005]. Cette étude est incluse dans l’article de
Wolff et al. [2008].

6.1.2.6 HCl

La molécule d’acide chlorhydrique est un réservoir important d’espèces chlorées dans
la stratosphère. Elle est principalement issue de la réaction entre le méthane et un atome
de chlore issu de la photolyse ou de l’oxydation des CFCs (réaction R16 de la section
2.2.3.4). L’instrument FTS utilise 22 micro-fenêtres situées entre 2700 et 3000 cm−1 et
SPIRALE utilise une bande située à 2925 cm−1. Les incertitudes sur la restitution de
SPIRALE sont de 20% en-dessous de 16 km. Elles diminuent jusque 13% à 23 km puis
sont égales à 7% au-dessus de 23 km.
Les résultats de la comparaison sont présentés sur la figure 6.8. On constate également ici
sur le profil SPIRALE, une diminution du rapport de mélange entre 20 et 23 km. Elle est
ici aussi attribuée au PSC détecté par STAC. Comme pour HNO3, FTS n’est pas sensible
à cette structure du fait de sa résolution verticale. Les différences relatives entre 20 et 23
km sont comprises entre 40 et 60%.
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Les profils FTS et SPIRALE des rapports de mélange de HCl sont en bon accord entre 16
et 20 km et au-dessus de 23 km. Pour ces altitudes, les différences relatives sont comprises
entre -2 et 27%. Généralement, le rapport de mélange de HCl déduit de la mesure de FTS
surestime celui déduit de SPIRALE sauf à 24.5 km. Ces résultats ont fait l’objet d’une
publication par Mahieu et al. [2008].
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Fig. 6.8 – Identique à la figure 6.6 mais pour HCl.

6.1.2.7 CH4

Le méthane est une molécule très importante à plusieurs niveaux. Il s’agit tout
d’abord d’un puissant gaz à effet de serre. Il est aussi à l’origine du réservoir stra-
tosphérique d’acide chlorhydrique. Le méthane joue ainsi un rôle non négligeable dans
la chimie de l’ozone. Le méthane présent dans l’atmosphère provient principalement de
sources biologiques de types marais, rizières, digestion des ruminants du fait de bactéries
dites « méthanogènes » vivant dans des milieux pauvres en oxygène mais aussi des fuites
de gaz naturels.
L’algorithme de l’instrument FTS utilise plusieurs micro-fenêtres entre 1245 et 1463 cm−1

et entre 2610 et 2888 cm−1. SPIRALE utilise quant à lui une bande centrée à 1275 cm−1.
L’incertitude sur la restitution du rapport de mélange de CH4 par SPIRALE est de 5%
sur toute la gamme d’altitude sondée.
Les résultats de cette comparaison sont présentés sur la figure 6.9. Les profils de rapport
de mélange de CH4 déduits de la mesure de SPIRALE et de celle de FTS sont en bon
accord en-dessous de 24 km. Notons tout de même qu’en dessous de 19 km, les barres
d’erreur des 2 instruments ne se chevauchent pas. Entre 15 et 24 km, les différences re-
latives sont inférieures à 10%, les valeurs de FTS étant supérieures à celles de SPIRALE
sauf à 22.5 km. Au-dessus de 24 km, les différences relatives augmentent, atteignant 37%
à 25.5 km. Cette étude est incluse dans l’article de De Mazière et al. [2008].



6.1 ACE-FTS 171

14

16

18

20

22

24

26

28

A
lti

tu
de

 (k
m

)

2e-07 4e-07 6e-07 8e-07 1e-06 1e-06 1e-06

Rapport de mélange (ppv)

SPIRALE
SPIRALE lissé
FTS sr13151

14

16

18

20

22

24

26

28

A
lti

tu
de

 (k
m

)

-40 -30 -20 -10 0 10 20 30 40

Différence relative (%)

Fig. 6.9 – Identique à la figure 6.6 mais pour CH4.

6.1.3 SAGE III (LOA)

L’étude présentée ici est une comparaison statistique entre les profils verticaux des
rapports de mélange en ozone et en dioxyde d’azote déduits des mesures de FTS et de
SAGE III. Les produits SAGE III utilisés ici sont ceux issus de l’algorithme du LOA.
Comme dans la section précédente, les produits NO2 de FTS sont issus de l’algorithme
version 2.2 et les produits O3 de la version 2.2 ’update’.
Les critères de cöıncidences spatio-temporelles utilisés pour cette étude sont les même
que ceux que nous avons utilisés pour définir les cöıncidences entre SAGE III/SAGE II
et SAGE III/POAM III : une distance maximale de 500 km entre les points subtangents
des 2 instruments et 2 heures entre les 2 mesures. Notons que, pour l’instrument FTS, le
point subtangent est défini par rapport à la ligne de visée à 30 km d’altitude alors que
pour SAGE III, le point subtangent est défini à 20 km. Après vérification, il apparâıt que
la latitude et la longitude du point subtangent de SAGE III à 20 et à 30 km ne diffèrent
que de quelques dixièmes de degrés.
En appliquant ce critère, un total de 719 cöıncidences a été trouvé entre février 2004 et
décembre 2005. Dans l’hémisphère nord, SAGE III observe des couchers de soleil (vu de
la plateforme satellitaire) et au sud, il observe uniquement des levers de soleil. Le satellite
ACE observe quant à lui, coucher et lever dans les deux hémisphères. Lors d’un lever de
soleil, le satellite sort de l’ombre de la Terre alors que pour un coucher, il rentre dans
l’ombre de la Terre. Ainsi, les détecteurs ne sont pas à la même température selon le
type d’occultation. Sachant que le comportement des détecteurs peut être différent se-
lon sa température, nous séparerons les comparaisons selon leur type et on les nommera
ACEss pour un coucher de soleil vu par ACE et ACEsr pour un lever (idem pour SAGE
III). Nous avons donc trouvé 627 cöıncidences du type ACEss/SIIIss, 71 cöıncidences
ACEss/SIIIsr, 18 cöıncidences ACEsr/SIIIss et seulement 3 cöıncidences ACEsr/SIIIsr.
La figure 6.10 présente la distribution verticale des cöıncidences. On constate que les
cöıncidences ACEss/SIIIss sont localisées sur 2 bandes de latitudes, l’une entre 70 et 80̊ N
et l’autre entre 47 et 54̊ N. Les cöıncidences ACEss/SIIIsr sont principalement localisées
autour de 60̊ S. Les cöıncidence ACEsr/SIIIss sont situées entre 46 et 55̊ N. Certaines
cöıncidences de ce dernier type ont été trouvées plus au nord, vers 85̊ . Enfin, les 3 cöınci-
dences ACEsr/SIIIsr sont localisées vers 42̊ N. Notons que ces nombres de cöıncidences
varient légèrement avec l’espèce considérée (O3 et NO2) et l’instrument considéré (FTS ou
MAESTRO). Les valeurs présentées ci-dessus correspondent aux cöıncidences FTS/SAGE
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III pour l’ozone.
Nous présentons pour chaque type de cöıncidence, les profils verticaux des rapports de
mélange moyens de FTS et de SAGE III ainsi que les profils verticaux des moyennes des
différences relatives entre ces rapports de mélange. Les différences relatives sont calculées
pour chaque cöıncidence selon le modèle de l’équation 6.1 en substituant la grandeur
SPIRALE par celle SAGE III.
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Fig. 6.10 – Distribution spatiale des cöıncidences ACE/SAGEIII. Chaque diamant bleu
correspond à une mesure au coucher (vu du satellite) de ACE et chaque point noir à une
mesure au lever de soleil de ACE.

6.1.3.1 O3

Les résultats concernant l’ozone sont présentés sur la figure 6.11. Globalement, un
bon accord est obtenu pour les quatre types de cöıncidences.
Pour les cöıncidences concernant ACEss (figures du haut), on observe un biais positif
(FTSss > SIII) entre 12 et 45 km quelque soit le type d’occulation de SAGE III : les
moyennes des différences relatives sont comprises entre 0 et 8% pour les cöıncidences
FTSss/SIIIss et entre 0 et 13% pour les cöıncidences FTSss/SIIIsr. Les dispersions sur
ces différences relatives moyennes sont relativement faibles, inférieures à 20% au-dessus
de 15 km et entre 20 et 40% en-dessous de 15 km. Au-dessus de 45 km, les différences
relatives augmentent fortement du fait de la mauvaise qualité du produit SAGE III issu
de l’algorithme du LOA à ces altitudes.

Les comparaisons pour les cöıncidences ACEsr/SIII sont aussi bonnes. Entre 16 et
45 km, on retrouve un biais positif pour les 3 cöıncidences FTSsr/ACEsr : les différences
relatives sont comprises entre 0 et 10% et les écart-types sont inférieurs à 15%. Pour les
comparaisons entre ACEsr et SIIIss, les différences relatives sont en moyenne positives
(de 0 à 15%) entre 12 et 32 km puis négatives (entre -8 et 0%) jusque 45 km.
En conclusion, les rapports de mélange d’ozone déduits de la mesure de FTS et de celle
de SAGE III (LOA) sont en bon accord jusque 45 km. Au-dessus de cette altitude, nous
obtenons en moyenne des rapports de mélange d’ozone FTS supérieurs à ceux issus de
SAGE III. Notons que Dupuy et al. [2008] ont effectué la même étude mais avec le produit
SAGE III issu de l’agorithme du LaRC. Ils concluent également sur un bon accord entre
les 2 produits avec des différences relatives comprises en moyenne entre -6 et +6% entre
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Fig. 6.11 – Profils verticaux des moyennes des rapports de mélange d’ozone pour les
mesures FTS et SAGE III (LOA) en cöıncidence spatio-temporelle (à gauche en trait
plein) et moyenne des différences relatives (à droite). Les profils en pointillés sur les figures
de gauche et les barres pointillées sur les figures de droite correspondent aux écart-types
sur le calcul des moyennes. Les figures en haut correspondent aux cöıncidences ACEss et
celles du bas aux cöıncidences ACEsr. A gauche : les profils SIIIsr (en bleu) sont associés
aux profils FTS (en rouge) et les profils SIIIss (en vert) aux profils FTS (en noir). A droite :
les moyennes des différences relatives FTS/SIIIsr sont en rouge et celles FTS/SIIIss en
noir.

12 et 42 km. Au-dessus de 42 km, ils constatent que les rapports de mélange d’ozone FTS
sont en moyenne supérieurs à ceux issus de SAGE III (10 à 20%).

6.1.3.2 NO2

Les résultats concernant les comparaisons entre les rapports de mélange en dioxyde
d’azote sont présentés sur la figure 6.12.

Concernant les cöıncidences FTSss/SIIIss, on constate un biais négatif (FTSss <
SIIIss) entre 15 et 40 km : les différences relatives sont, en moyenne, de l’ordre de -15 à
-10% avec des écart-types relativement importants, compris entre 15 et 40%. Au-dessus de
40 km, les différences relatives sont en moyenne positives avec des dispersions très grandes
(supérieures à 50%). Les comparaisons entre les événements de type FTSss et SIIIsr sont
en moyenne bonnes entre 16 et 27 km (différences relatives comprises entre -2 et 10%)
mais, les dispersions sont très grandes : elles sont comprises entre 45 et 100%. Entre 27
et 40 km, on constate un biais négatif (de l’ordre de -20%) avec des écart-types entre 20
et 60%. Au-dessus de 40 km, on observe des différences relatives allant de -35 à 80%.
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Fig. 6.12 – Identique à la figure 6.11 mais pour le dioxyde d’azote.

Pour les 3 cöıncidences FTSsr/SIIIsr, un biais négatif de l’ordre de -40% est constaté
entre 18 et 40 km, les dispersions étant relativement importantes (de 30 à 60%). Un biais
négatif est également constaté pour les cöıncidences FTSsr/SIIIss entre 17 et 40 km : en
moyenne, les différences relatives sont comprises entre -40 et -20% avec des dispersions
entre 30 et 60%.
En conclusion, les rapports de mélange de NO2 SAGE III (LOA) surestiment ceux déduits
de la mesure de FTS entre 18 et 40 km pour les cöıncidences FTSss/SIIIss, FTSsr/SIIIsr
et FTSsr/SIIIss. Un comportement moyen différent est observé pour les cöıncidences
FTSss/SIIIsr : les différences relatives ne sont négatives qu’au dessus de 27 km. Dans
l’article de Kerzenmacher et al. [2008], la même étude est effectuée avec le produit officiel
de SAGE III sans distinguer le type d’occultation observé (lever ou coucher de soleil par
rapport au satellite). Ils constatent également une surestimation de FTS de l’ordre de
-15% entre 14 et 40 km.



6.2 ACE-MAESTRO 175

6.2 ACE-MAESTRO

6.2.1 Introduction

Rappelons que MAESTRO comprend deux spectromètres : l’un couvrant une gamme
spectrale allant de 285 à 565 nm (résolution de 1.5 nm) et le second de 515 à 1015 nm
(résolution spectrale de 2 nm). On les nommera par la suite respectivement spectromètre
UV et VIS. La procédure d’inversion consiste en deux étapes. Tout d’abord, les données
brutes sont corrigées de divers effets (lumière parasite, variabilité du temps d’intégration
de chaque pixel,...) puis converties en spectres calibrés en longueur d’onde (en utilisant les
raies de Fraunhofer). Pour déterminer les concentrations de l’ozone et du dioxyde d’azote
à partir de ces spectres, un code d’ajustement spectral utilisant un moindre carré non
linéaire est utilisé pour ajuster des épaisseurs optiques tangentes modélisées à celles ob-
servées pendant une occultation. Les sections efficaces de l’ozone et du dioxyde d’azote
utilisées sont celles de GOME à 202 K (pour O3) et 221 K (pour NO2) [Burrows et al.,
1999, 1998]. Les profils verticaux sont ensuite obtenus en utilisant une méthode de relaxa-
tion non linéaire [Chahine, 1972]. Comme pour FTS, les produits sont fournis sur deux
grilles : la grille tangente et une grille interpolée tous les 0.5 km. Les rapports de mélange
sont obtenus en utilisant les profils de température et de pression déduits de la mesure
de FTS. Pour plus de détails concernant cet algorithme, se référer à l’article de McElroy
et al. [2007].
Nous utiliserons dans cette partie les produits MAESTRO version 1.2. Deux produits
’ozone’ sont disponibles : on les nommera ozoneUV et ozoneVIS pour le produit du
spectromètre UV et VIS respectivement. Un seul produit NO2 est disponible, il est issu
du spectromètre UV. Notons que MAESTRO et FTS partage le même champ de vue.
Ainsi, ces deux instruments sondent simultanément les même masses d’air mais avec des
résolutions verticales différentes : de 1 à 2 km pour MAESTRO et inférieures à 3 - 4 km
pour FTS. Les figures 6.13 montrent les profils verticaux des rapports de mélange d’ozone
et de dioxyde d’azote FTS et MAESTRO pour 2 événements choisis aléatoirement.

Nous constatons que les profils d’ozone des deux spectromètres de MAESTRO sont
plus proches en-dessous de 30 km qu’au-dessus. De plus, en-dessous de cette altitude, les
deux profils sont assez proches du profil FTS, les profils du spectromètre visible étant
toutefois plus proches des profils FTS. Au-dessus de cette altitude, les profils d’ozone UV
diffèrent fortement des deux autres. Pour ces deux événements, les profils des rapports de
mélange en dioxyde d’azote des 2 instruments sont en bon accord. Ces quelques compa-
raisons nous donnent un aperçu de la cohérence des données des deux spectromètres. Une
étude complète a été réalisée par Kar et al. [2007]. Cette étude a montré que les profils
des rapports de mélange en ozone des 2 spectromètres sont en bon accord sur la gamme
d’altitude où les données UV ont un bon rapport signal sur bruit (∼ 15 - 30 km). Pour
les rapports de mélange en ozone de FTS et MAESTROvis, ils constatèrent en moyenne,
un accord de 5% entre 16 et 50 km pour les événements SS et entre 22 et 42 km pour les
événements SR. Pour le dioxyde d’azote, l’accord moyen est de l’ordre de 10 à 15% entre
15 et 46 km pour les événements SR et entre 22 et 40 km pour les événements SS.
Cette section présente les comparaisons effectuées à l’aide de SPIRALE et SAGE III
(LOA).
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Fig. 6.13 – Profils verticaux des rapports de mélange en ozone (les 2 figures du haut) et
en dioxyde d’azote (les 2 figures du bas) pour 2 événements choisis aléatoirement. Pour
l’ozone, en rouge : FTS, en bleu : MAESTROvis et en noir : MAESTROuv. Pour NO2,
en rouge : FTS et en bleu : MAESTRO.

6.2.2 SPIRALE

Nous utilisons également ici la mesure de SPIRALE effectuée le 20 janvier 2006 au
départ de la base de Kiruna et celle de MAESTRO du 21 janvier 2006. Les spécificités
de ce vol sont décrites dans la section 6.1.2. Afin de prendre en compte les différences
de résolutions verticales des 2 instruments, les profils SPIRALE sont convolués avec une
fonction gaussienne de largeur à mi-hauteur égale à 1.7 km. Cette valeur correspond à la
meilleure résolution verticale de MAESTRO.

6.2.2.1 O3

Les résultats de la comparaison entre SPIRALE et MAESTRO pour les rapports
de mélange en ozone sont présentés sur la figure 6.14. Seules les comparaison avec le
spectromètre visible sont présentés ici. En effet, on a constaté que, sur la gamme d’altitude
étudiée ici (de 14 à 28 km), les rapports de mélange en ozone du profil spectromètre UV
sont de l’ordre de 10−12 à 10−9 ppv alors que pour les spectromètres VIS et pour SPIRALE,
les rapports de mélange sont de l’ordre de quelque 10−7 ppv.
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Un très bon accord est obtenu entre les 2 profils : les différences relatives sont comprises
entre -7 et +5% sur la gamme d’altitude étudiée. Ce résultat est inclus dans l’article de
Dupuy et al. [2008].
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Fig. 6.14 – Identique à la figure 6.4 mais pour les comparaisons SPIRALE / MAESTRO-
vis.

6.2.2.2 NO2

La comparaison entre le profil du rapport de mélange en dioxyde d’azote de SPI-
RALE et de MAESTRO est présentée sur la figure 6.15. Comme pour FTS, la dénoxyfica-
tion observée par SPIRALE en-dessous de 24 km n’est pas détectée par MAESTRO : les
différences relatives sont comprises entre 60 et 140%. La correction apportée sur la mesure
MAESTRO pour tenir compte des 14 heures de décalage entre les 2 mesures n’améliore
pas la comparaison ; après correction, les différences relatives sont comprises entre 120 et
170%. Au-dessus de 24 km, les rapports de mélange augmentent pour les 2 instruments.
Les différences relatives sont alors comprises entre -14 et -45% sans la correction et entre
40 et 60% avec la correction. La raison de ce désaccord a déjà été expliquée dans le para-
graphe 6.1.2.3 : l’hypothèse d’homogénéité sphérique utilisée dans l’algorithme d’inversion
de MAESTRO génère dans ce cas (ligne de visée traversant à haute altitude des régions à
l’intérieur et à l’extérieur du vortex) des concentrations en NO2 non nulles dans la basse
stratosphère. Ces résultats sont inclus dans l’article de Kerzenmacher et al. [2008].
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Fig. 6.15 – Identique à la figure 6.5 mais pour la comparaison SPIRALE / MAESTRO.
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6.2.3 SAGE III (LOA)

Nous présentons ici une étude comparative statistique entre les profils verticaux des
rapports de mélange en ozone et en dioxyde d’azote de MAESTRO et SAGE III (LOA).
Le critère de cöıncidence spatio-temporel est le même que celui utilisé pour les compa-
raisons effectuées entre SAGE III et FTS (500 km et 2h). Nous effectuerons également la
distinction entre les événements MAESTRO effectués lors d’un coucher de soleil et lors
d’un lever de soleil (vu du satellite). Nous les noterons respectivement MAEss et MAEsr.
Nous présentons dans ce chapitre les profils moyens des rapports de mélange obtenus
pour chaque ensemble de cöıncidences ainsi que les profils verticaux des moyennes des
différences relatives. Les différences relatives sont calculées à chaque altitude suivant le
modèle de l’équation 6.1.

6.2.3.1 O3

Nous présentons les comparaisons effectuées avec le spectromètre VIS de MAES-
TRO. Nous avons trouvé 593 cöıncidences MAEss/SIIIss, 70 cöıncidences MAEss/SIIIsr,
15 cöıncidences MAEsr/SIIIss et 3 cöıncidences MAEsr/SIIIsr. Les figures 6.16 présentent
ces comparaisons. Pour les cöıncidences MAEss/SIIIss et MAEss/SIIIsr, les rapports de
mélange des 2 instruments sont en très bon accord entre 12 et 45 km : les différences
relatives sont comprises entre -5 et +5% avec de faibles écart-types (de l’ordre de 5 à
10%).
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Fig. 6.16 – Identique à la figure 6.11 mais pour le spectromètre VIS de MAESTRO.

En ce qui concerne les 3 cöıncidences MAEsr/SIIIsr, les rapports de mélange en
ozone sont en très bon accord entre 15 et 50 km : les différences relatives sont de l’ordre
de -5 à +5% avec des dispersions comprises entre 0.5 et 10%. En-dessous de 15 km, les
différences relatives sont négatives (MAEsr < SIIIsr). Pour les cöıncidences MAEsr/SIIIss,
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on constate un biais négatif au-dessus de 25 km : les moyennes des différences relatives
sont de l’ordre de -10% avec des écart-types entre 25 et 35%. Les rapports de mélange
d’ozone des événements MAEsr sous-estime les rapports de mélange SIIIss. En-dessous
de 25 km, les différences relatives sont aussi négatives, comprises entre -70 et -0.4%.
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Fig. 6.17 – Identique à la figure 6.11 mais pour le spectromètre UV de MAESTRO.

Analysons maintenant les comparaisons entre les rapports de mélange en ozone
déduits des mesures SAGE III et du spectromètre UV de MAESTRO. Ces comparaisons
sont présentées sur les figures 6.17. Les profils moyens MAEss (figures en haut à gauche)
présentent un comportement inhabituel au-dessus de 40 km. En effet, les augmentations
des rapports de mélange observées à partir de 40 et 45 km ne correspondent pas à ce qui est
habituellement observé : en effet, au-dessus de 40 km, le rapport de mélange en ozone est
plutôt décroissant. De plus, les dispersions pour les profils moyens MAEss à ces altitudes
deviennent très grandes. Cela est imputable au rapport signal sur bruit à ces altitudes
qui est assez faible. Ainsi, les rapports de mélange en ozone de MAESTRO UV ne sont
à considérer qu’en dessous de 40 km (Kar et al. [2007] limitent eux les profils verticaux à
30 km). Entre 15 et 40 km, les différences relatives pour les cöıncidences MAEss/SIIIss
sont en moyenne comprises entre -10 et 0% et pour les cöıncidences MAEss/SIIIsr entre
-30 et 6%. On constate ainsi qu’en moyenne, les rapports de mélange en ozone MAEss
sous-estiment ceux de SIIIss au-dessus de 13 km et SIII sr au-dessus de 17 km.
Pour les 3 cöıncidences MAEsr/SIIIsr, les rapports de mélange sont en bon accord entre
18 et 44 km : les différences relatives sont en moyenne comprises entre -5 et 7% avec
des écart-types entre 1 et 15%. Au-dessus de 44 km, les différences relatives augmentent
fortement en valeurs absolues atteignant -60% vers 50 km. En ce qui concerne les cöınci-
dences MAEsr/SIIIss, les différences relatives sont négatives sur toute la gamme d’altitude
étudiée, elles sont comprises entre -60 et -1% avec des dispersions allant de 20 à 50%. On
constate également que le rapport de mélange moyen MAEsr correspondant à SIIIss aug-
mente à partir de 45 km. Le meilleur accord est obtenu entre 14 et 33 km : les différences
relatives sont entre -20 et -0.5% mais avec des dispersions comprises entre 25 et 45 %.
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6.2.3.2 NO2

Nous présentons maintenant les comparaisons entre les rapports de mélange en
NO2 de MAESTRO (spectromètre UV) et ceux de SAGE III (LOA). Ces résultats sont
présentés sur la figure 6.18. Pour les cöıncidences MAEss/SIIIsr, on constate des différences
relatives comprises entre -20 et +20% entre 20 et 40 km avec des dispersions de l’ordre
de 15 à 40%. Les différences relatives sont en moyenne positives (MAEss > SIIIsr) en
dessous de 28 km et négatives au-dessus. Les écart-types de la moyenne des rapports de
mélange MAEss augmentent fortement à partir de 37 km. A partir de cette altitude, les
rapports de mélange MAEss stagnent puis augmentent à partir de 40 km et diminuent à
43 km. Pour les cöıncidences MAEss/SAGEIIIss, les différences relatives sont en moyenne
entre -20 et 20% entre 16 et 42 km. A ces niveaux, les écart-types sont compris entre 9
et 40%. En-dessous de 24 km, les différences relatives moyennes sont positives (MAEss >
SIIIss). Elles sont négatives au-dessus de 24 km et positives au-delà de 40 km.
Les 3 cöıncidences du type MAEsr/SIIIsr sont en désaccord. On constate un biais de
l’ordre de -20% entre 18 et 40 km avec des dispersions de 20 à 35%. Les rapports de
mélange issus des mesures de MAEsr sous-estiment ceux issus de SIIIsr. Pour les cöınci-
dences MAEsr/SIIIss, on constate également ce biais négatif entre 17 et 40 km : les
différences relatives sont entre -30 et -10%. Les rapports de mélange issus des mesures de
MAEsr sous-estiment également ceux issus de SIIIss.
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Fig. 6.18 – Identique à la figure 6.12 mais pour MAESTRO.
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6.3 ACE-Imager

6.3.1 Introduction

Les 2 imageurs, inclus sur la plateforme satellitaire ACE, enregistrent des images du
soleil à 525 nm et à 1020 nm. Par souci de simplification, on qualifiera ces deux imageurs
de VIS pour l’imageur à 525 nm et NIR pour l’imageur à 1020 nm. Ces instruments sont
décris plus en détails dans l’article de Gilbert et al. [2007]. Un algorithme décrit dans ce
même article permet, à partir de ces images, de générer des profils verticaux d’extinction
atmosphérique à ces 2 longueurs d’onde. Nous résumons ici l’essentiel de cet algorithme.
Le rayonnement incident traverse tout d’abord un filtre atténuateur neutre (pour éviter
la saturation des détecteurs lors des mesures hors atmosphère) puis est divisé en deux
faisceaux dirigés chacun vers un imageur. Les imageurs enregistrent alors une image du
soleil de 256 × 256 pixels. Après analyse, l’image est réduite à 64 × 64 pixels. Durant une
occultation, une telle image est ainsi enregistrée toutes les 0.25 seconde. Le rapport signal
sur bruit est très bon (de l’ordre de 1500 pour une image du soleil sans atténuation).
Certains problèmes affectent les imageurs :

– le ’dark current’. Il s’agit de la faible réponse des détecteurs en l’absence de
rayonnement incident.

– Une augmentation linéaire anormale de la réponse des détecteurs qui a lieu lors
d’une occultation. Ce problème affecte plus l’imageur NIR que l’imageur VIS. Une
correction est appliquée pour pallier ce problème, cependant la précision de cette
correction est incertaine.

– Des images multiples causées par des réflexions sur le filtre atténuateur se forment
sur les détecteurs.

– Le système de mise au point de l’imageur NIR cause des images floues. La raison
de ce problème de mise au point n’est pas connue.

Les images sont corrigées du ’dark current’, des images multiples et de l’augmenta-
tion anormale de la réponse des détecteurs. Le rapport entre les images obtenues à chaque
altitude tangente et l’image de référence fournit alors les profils verticaux des transmis-
sions atmosphériques le long des lignes de visée. Une inversion spatiale est alors appliquée
pour produire les profils verticaux des coefficients d’extinction total.
Nous utilisons dans cette étude, les données de l’imageur version 2.2. Actuellement, au-
cun produit aérosol officiel n’est disponible. Nous avons ainsi calculé les profils verticaux
des coefficients d’extinction des aérosols dans les deux canaux. L’extinction du rayon-
nement est causée par la diffusion moléculaire, l’absorption de l’ozone (principalement
dans le canal visible) et du dioxyde d’azote (uniquement dans le canal visible). Les coeffi-
cients d’absorption de l’ozone et du dioxyde d’azote sont calculés à partir des rapports de
mélange de ACE-FTS et des sections efficaces mesurées par l’instrument SCIAMACHY
[Bogumil et al., 2003]. Le coefficient de diffusion moléculaire est quant à lui calculé à par-
tir des sections efficaces de diffusion moléculaires de l’article de Bodhaine et al. [1999] et
des profils de température et de pression déduits des mesures de FTS. Pour tenir compte
de la largeur spectrale des imageurs, les sections efficaces ont été convoluées par les fonc-
tions filtres de ces imageurs. Les coefficients d’extinction des aérosols sont alors obtenus
simplement en soustrayant les coefficients d’absorption de O3 et de NO2 et le coefficient
de diffusion moléculaire aux coefficients d’extinction totaux.
Nous présentons ici l’étude de validation des coefficients d’extinction des aérosols des
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imageurs effectuée avec les mesures cöıncidentes des instruments SAGE II et SAGE III.
Nous utilisons ici les produits SAGE III officiels car l’équipe scientifique en charge des
imageurs nous l’a demandé. Les différences relatives sont calculées à chaque altitude selon
l’équation suivante :

DIFF (z) = 200 ∗ aerIMA − aerSAGE

aerIMA + aerSAGE
(6.3)

où aerIMA correspond au coefficient d’extinction des aérosols des imageurs et aerSAGE

celui de SAGE II ou SAGE III. Notons que, pour le calcul des moyennes, nous avons dû
appliquer un filtrage afin d’éliminer les outliers : après un premier calcul de la moyenne
(X̄) et de l’écart-type ET, nous n’avons gardé que les valeurs (différences relatives ou
coefficient d’extinction) incluses dans l’intervalle

[

X̄ − 3 ET ; X̄ + 3 ET
]

pour une nou-
velle estimation des moyennes et des écart-types. Nous gardons ce faisant près de 98% des
valeurs de départ. Ainsi, les moyennes et écart-types calculés ne sont pas influencés par
les quelques valeurs particulières trop grandes ou trop faibles par rapport à la première
moyenne calculée.
Le critère de cöıncidence choisi pour cette étude est : 400 km entre les deux points subtan-
gents et 2h entre les deux mesures. Nous avons étudié les deux hémisphères séparément.
Cette étude a été intégrée à l’article de Vanhellemont et al. [2008].

6.3.2 SAGE II

128 cöıncidences respectant le critère spatio-temporel choisi ont été trouvées entre
février 2004 et septembre 2005 : 42 dans le nord et 86 dans le sud. Dans l’hémisphère
nord, elles sont réparties entre 10 et 65̊ de latitude. Dans l’hémisphère sud, elles sont
situées autour de 70̊ et autour de 20̊ sud. Les produits SAGE II version 6.2 sont utilisés.
Les coefficients d’extinction SAGE II fournis sont aux même longueurs d’onde que celle
des imageurs. Les résultats des comparaisons faites sur les cöıncidences SAGE II / Imager
sont présentés sur la figure 6.19.
A 525 nm, on observe systématiquement des coefficients d’extinction moyens de l’ima-
geur VIS négatifs au-dessus de 25 km. En-dessous de cette altitude, les deux instruments
couvrent la même gamme de coefficient d’extinction si on tient compte des barres de
dispersion. Dans l’hémisphère sud, les moyennes des coefficients d’extinction à 525 nm
de SAGE II sont supérieures à celles de l’imageur VIS sur toute la gamme d’altitude
étudiée. Au nord, on constate que le coefficient d’extinction moyen de l’imageur VIS est
supérieur à celui de SAGE II en dessous de 22 km puis inférieur au-dessus. Ces dernières
constatations sont valables également sur les profils des différences relatives moyennes :
en-dessous de 20-22 km, les moyennes des différences relatives sont positives au nord et
négative au sud.
A 1020 nm, les profils moyens des deux instruments sont similaires sur toute la gamme
d’altitude étudiée. Le coefficient d’extinction de l’imageur est systématiquement supérieur
à celui de SAGE II. Au nord, les moyennes des différences relatives sont de l’ordre de 20
à 40% entre 10 et 25 km. Au-dessus de cette altitude, les différences relatives augmentent
de 60 à 100% avec une valeur négative vers 27 km. Dans l’hémisphère sud, les différences
relatives sont en moyenne comprises entre 0 et 20% entre 7 et 15 km. Au-dessus de 15
km, elles augmentent : elles sont comprises entre 20 et 100%.
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Fig. 6.19 – Profils verticaux des moyennes des coefficients d’extinction des aérosols (à
gauche) dans les canaux visible et infrarouge de ACE-Imager (en rouge) et de SAGE II
(en bleu). A droite : profils verticaux des moyennes des différences relatives. Première
ligne : canaux visible, hémisphère nord. Deuxième ligne : canaux visible, hémisphère sud.
Troisième ligne : canaux infrarouge, hémisphère nord. Quatrième ligne : canaux infrarouge,
hémisphère sud. Les barres représentent les écart-types de chaque moyenne.
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6.3.3 SAGE III (LaRC)

La comparaison entre les coefficients d’extinction des imageurs et ceux de SAGE
III a été effectuée avec les produits aérosols SAGE III officiels, version 4. Les coefficients
d’extinction des aérosols utilisés sont à 520.3 nm et 1022.1 nm. La différence induite par
les différences de longueurs d’onde de SAGE III et des imageurs peut raisonnablement
être considérée comme négligeable. Les cöıncidences ont été recherchées entre février 2004
et décembre 2005. Un total de 593 cöıncidences a été trouvé : 538 dans l’hémisphère
nord et 55 au sud. Les cöıncidences trouvées au sud se trouvent principalement vers
60̊ sud et celles au nord vers 80̊ nord et 55̊ nord. Par conséquent, un critère écartant les
comparaisons impliquant d’éventuels PSC au nord a été mis en place : les événements
d’hiver dont la latitude est supérieure à 70̊ et dont la température est inférieure à 198 K
ne sont pas considérés. En effet, les lignes de visée pour les 2 mesures étant différentes,
elles ne ’traversent’ pas le nuage avec la même géométrie (ou même, l’une peut le traverser
et pas l’autre) et par conséquent, l’extinction du rayonnement le long des 2 lignes de visée
diffèrent.
Les figures 6.20 montrent les résultats de ces comparaisons. A 525 nm, nous constatons
également des valeurs négatives pour l’imageur VIS au-dessus de 25 km. En-dessous de
cette altitude, on observe un accord raisonnable entre les deux instruments : les différences
relatives sont de l’ordre de -20 à 20% entre 10 et 20 km au nord et de 10 à 40% entre 10
et 23 km au sud.
A 1020 nm, on constate que les profils de l’imageur sont systématiquement supérieurs à
ceux de SAGE III : les différences relatives sont en moyenne de l’ordre de 40 à 80% dans
l’hémisphère nord et de 30 à 60% entre 10 et 22 km dans l’hémisphère sud.

6.3.4 Interprétations

Il est important de noter ici que l’algorithme officiel utilisé pour obtenir les profils
verticaux d’extinction totale est encore à une étape préliminaire.
Le coefficient d’extinction de l’imageur NIR surestime en moyenne ceux de SAGE II et
de SAGE III. Les différents problèmes affectant ce détecteur (augmentation linéaire de la
réponse du détecteur, problème de mise au point) peuvent être la cause des différences
observées.
Pour le canal visible, on constate, au dessus de 25 km un décalage du coefficient d’ex-
tinction moyen de l’imageur de l’ordre de 4.10−5 à 8.10−5 km−1 par rapport à SAGE II
et SAGE III, soit 6.10−5 km−1 en moyenne. Par conséquent, le coefficient d’extinction
total mesuré par l’imageur est en moyenne affecté par ce décalage négatif. On peut at-
tribuer ce décalage à de la lumière parasite. Si on excepte toute autre source d’erreurs,
kext

mes = kext
vrai − 6.10−5. Ainsi, la transmission à une altitude tangente zt s’écrit :

Tmes = exp

(

−
∫

g(zt, s) kext
mes ds

)

(6.4)

= exp

(

−
∫

g(zt, s)
(

kext
vrai − a

)

ds

)

(6.5)

= Tvrai exp

(

a

∫

g(zt, s) ds

)

(6.6)
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Fig. 6.20 – Identique à la figure 6.19 mais pour ACE-Imager et SAGE III.
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où a est le décalage observé (=6.10−5 km−1) et g(zt,s) est la longueur du trajet du rayonne-
ment dans un segment ds. L’intégrale sur la ligne de visée donne alors le trajet parcouru
par la lumière à travers l’atmosphère. Ce trajet est calculé à partir de considérations
géométriques et des lois de Snell-Descartes. A 33 km par exemple, ce trajet vaut approxi-
mativement 1800 km, soit :

Tmes ' Tvrai exp (0.1) = Tvrai (1 + 0.1) (6.7)

Ainsi, 10% de lumière supplémentaire liée aux réflexions sur le filtre atténuateur
pourrait expliquer le décalage négatif observé. Il faut ajouter à cela les incertitudes liées
aux différents problèmes affectant l’imageur visible. Gilbert et al. [2007] ont estimé cette
apport de lumière parasite à 5-8%. Il est important de noter que les mesures au sol
nécessaires à la détermination de l’intensité, de l’orientation et de la position des images
multiples n’ont pu être effectuées du fait de restrictions budgétaires.

6.4 Conclusions

Ce chapitre résume les contributions apportées lors de ma thèse à l’exercice de va-
lidation des produits des instruments de ACE.
Différentes espèces gazeuses déduites des mesures de l’instrument FTS ont été comparées
aux mesures in situ de l’instrument SPIRALE et aux mesures de SAGE III (LOA) en
cöıncidence spatio-temporelle. Nous résumons ci-dessous les résultats de ces comparai-
sons :

SIIIss (LOA) SIIIsr (LOA) SPIRALE
FTSss +++ +++ ND

FTSsr +++ +++ +++
MAESTROss

VIS
+++ +++ ND

MAESTROsr
VIS

+ +++ +++

MAESTROss
UV

+++ z<40 km +++ z<40 km ND

MAESTROsr
UV

++
18<z<32 km

+++
13<z<45 km

ND

Tab. 6.1 – Résumé des comparaisons effectuées entre les produits ozone issus des mesures
des instruments FTS et MAESTRO (VIS et UV) et ceux issus des mesures de SAGE III
(LOA) et de SPIRALE. Les comparaisons entre instruments satellitaires sont séparées
selon le type d’observation effectué (ss=coucher et sr=lever de soleil). Le nombre de +
traduit l’importance de l’accord entre les 2 produits. ND signifie que le produit concerné
n’existe pas ou n’est pas disponible.

Les rapports de mélange d’ozone des instruments de ACE, SAGE II, SAGE III et
SPIRALE sont en très bon accord.
Globalement, les rapports de mélange de dioxyde d’azote issus des instruments FTS et
MAESTRO ne sont pas en bon accord avec les données SAGE III et SPIRALE (sauf pour
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SIIIss (LOA) SIIIsr (LOA) SPIRALE

FTSss − − ND

FTSsr −− −− −
MAESTROss + + ND
MAESTROsr − − −

Tab. 6.2 – Identique à la figure 6.1 mais pour le dioxyde d’azote. le nombre de − indique
l’importance du désaccord.

SAGE II SIII (LaRC)
Imager VIS

nord
− −

Imager VIS
sud

− −
Imager NIR

nord
− −

Imager NIR
sud

− −

Tab. 6.3 – Résumé des comparaisons effectuées entre les produits aérosols issus des me-
sures de l’instruments Imager (VIS et NIR) et ceux issus des mesures de SAGE II et
SAGE III (LaRC). Les comparaisons dans l’hémisphère nord sont séparés de celles au
sud. Le nombre de + symbolise l’importance de l’accord entre les 2 produits et le nombre
de − l’importance du désaccord.

les comparaisons impliquant MAESTROss). On constate que FTS et MAESTRO sures-
timent fortement SPIRALE à basse altitude. Les inhomogénéités le long de la ligne de
visée à haute altitude semblent être la raison de ces désaccords. Cette conclusion peut être
généralisée à tous les instruments d’occultation et aux autres espèces réactives [Berthet
et al., 2007]. En effet, aux abords du vortex polaire, la situation dynamique des masses
d’air le long des lignes de visée de ces instruments peut être compliquée et générer des
concentrations anormalement élévées ou basses aux niveaux inférieurs.
Les instruments Imager ne permettent pas, pour l’instant, de produire des coefficients
d’extinction en bon accord avec SAGE II et SAGE III. L’équipe scientifique chargée du
traitement des instruments Imager travaille encore aujourd’hui à l’amélioration de son al-
gorithme, notamment par une meilleure caractérisation des différents problèmes affectant
ces instruments.

D’autres espèces déduites des mesures de FTS ont été comparées à la mesure de
SPIRALE. Nous résumons ci-dessous ces comparaisons.

– N2O : bon accord avec SPIRALE (-15 à 19%) en dessous de 24 km (FTS <
SPIRALE).

– HNO3 : FTS surestime SPIRALE de 13 à 45%. De plus, une couche de dénitri-
fication n’est détectée que par SPIRALE,

– HCl : En dehors d’une couche où le rapport de mélange de HCl est faible selon
la mesure SPIRALE, l’accord entre les 2 instruments est de 13 à 45% (FTS >
SPIRALE).
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– CH4 : bon accord en dessous de 24 km (-7 à 10%).
La résolution verticale des instruments de ACE ne permettent pas de restituer des struc-
tures fines (de l’ordre du kilomètre) telle la couche de dénitrification observée par SPI-
RALE.
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Le travail présenté dans cette thèse est divisé en trois parties distinctes. Ces trois
parties ont toutefois en commun l’utilisation de données satellitaires issues de la même
méthode de mesure (d’un point de vue géométrique) : l’occultation solaire. Ce type de me-
sure est dédié principalement à l’étude des hautes couches de l’atmosphère (stratosphère
et mésosphère). La première partie concerne l’inversion des données de l’instrument SAGE
III et la validation des mesures de cet instrument, la deuxième est une étude concernant
les aérosols de feux de forêts et la troisième consiste en la validation des données des
instruments de la mission ACE-SCISAT.

Nous avons recensé et décrit les différents instruments satellitaires d’occultation
solaire qui ont servi dans cette thèse, à savoir SAGE II, SAGE III, POAM III et les
instruments ACE-FTS, ACE-MAESTRO et ACE-IMAGER. Parmi ceux-ci, seuls les ins-
truments ACE sont encore en fonctionnement aujourd’hui. L’instrument SOFIE, mis en
orbite en avril 2007 utilise également l’occultation solaire. Nous ne nous sommes pas servi
des données de cet instrument.

L’essentiel du travail effectué pendant ma thèse concerne l’inversion des transmis-
sions spectrales de l’instrument SAGE III. Une version simplifiée d’un algorithme avait
été testée sur des transmissions simulées et sur des données d’un instrument sous ballon
par Bazureau [2001]. Nous avons appliqué cet algorithme aux transmissions déduites des
données de SAGE III et nous l’avons amélioré.
Il apparut alors que les profils verticaux de concentration en dioxyde d’azote obtenus par
notre algorithme présentaient de fortes oscillations quel que soit l’événement SAGE III
étudié alors que les profils issus de l’algorithme officiel ne présentaient pas ces oscilla-
tions. De même, les profils verticaux de concentration en NO2 issus d’autres instruments
n’oscillent pas de la sorte. Ce problème est lié à un défaut de l’instrument SAGE III :
l’atténuateur utilisé pour éviter la saturation des détecteurs en mode solaire n’est pas
neutre, principalement dans la région spectrale où le dioxyde d’azote absorbe le plus (vers
450 nm). Ce problème est résolu, dixit l’équipe du LaRC, en appliquant un lissage en
altitude. Compte tenu du fait que l’atténuateur n’est pas neutre vers 450 nm, ce problème
devrait affecter non seulement la restitution de la concentration en NO2 mais aussi le
coefficient d’extinction des aérosols à 448.5 nm. Nous avons ainsi décidé d’appliquer ce
lissage aux transmissions tangentes dans les canaux situés vers 450 nm. Les oscillations
observées dans les profils verticaux de concentration en NO2 sont alors supprimées.
Dans le canal à 1545 nm, l’absorption du dioxyde de carbone a été prise en compte à l’aide
du modèle MODTRAN version 5. Les épaisseurs optiques d’absorption de CO2 que nous
avons obtenues avec ce modèle sont en très bon accord avec celles obtenues par l’équipe
du LaRC (méthode EGA). Ainsi, l’accord entre notre coefficient d’extinction à 1545 nm
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et le coefficient officiel s’avère très bon.
Une procédure de Monte Carlo prenant en compte les incertitudes sur les transmissions
tangentes, les températures, les sections efficaces et l’altitude fut mise en place pour
évaluer les incertitudes sur les différents produits.
La sensibilité de notre algorithme aux données spectroscopiques et au coefficient de dif-
fusion moléculaire a été étudiée. Concernant ce dernier, il s’avère qu’aucune influence
notable ne peut être imputée au choix des sections efficaces de diffusion moléculaire. Pour
la spectroscopie (O3 et NO2), nous avons testé l’influence de la température à laquelle
ont été calculées les sections efficaces utilisées dans notre algorithme sur les produits ob-
tenus. Nous avons constaté que la température n’influait pas la restitution de l’ozone et
influençait celles du dioxyde d’azote (différences de l’ordre de 10%) et peu celles des co-
efficients d’extinction des aérosols.
L’étude de validation de nos produits effectuées avec les produits SAGE III officiels et avec
les produits issus d’un troisième algorithme (noté SPbSU) a révélé un bon accord pour
tous nos produits, à l’exception du produit ozone mésosphérique. L’utilisation du canal
UV de SAGE III s’avère nécessaire pour obtenir un profil d’ozone mésosphérique fiable.
Nous avons également comparé nos produits avec ceux issus de mesures cöıncidentes des
instruments SAGE II et POAM III et constaté un bon accord pour l’ozone et le dioxyde
d’azote. Pour les comparaisons avec POAM III, nous obtenons un bon accord pour les
aérosols à 448 et 600 nm et un désaccord à 1020 nm. Les coefficients d’extinction des
aérosols à 385 et à 450 nm de SAGE III sont globalement supérieurs à ceux de SAGE
II : on constate un biais de 30% entre les deux mesures. A 520 et 1020 nm, SAGE III
sous-estime SAGE II.
Une comparaison a également été effectuée avec les données du vol du 21 janvier 2003 de
l’instrument sous SPIRALE. Aucune mesure cöıncidente n’étant disponible, nous avons
effectué une recherche de cöıncidence à chaque altitude entre les rétrotrajectoires calculées
à partir de SPIRALE et SAGE III. Un bon accord est obtenu pour l’ozone mais pas pour
le dioxyde d’azote. Il reste des différences importantes même en prenant en compte les
variations diurnes de NO2 le long de la rétrotrajectoire. Ces différences sont attribuées à
la situation dynamique. En effet, les événements SAGE III cöıncidents ont lieu aux abords
du vortex polaire. Ainsi, la ligne de visée de SAGE III traverse des zones en dehors du
vortex (riche en NO2) et à l’intérieur du vortex (pauvre en NO2). Les profils de concen-
tration en NO2 restitués souffrent de cette situation dynamique complexe et, dans ce cas,
l’hypothèse d’homogénéité sphérique n’est plus vérifiée.
Globalement, l’algorithme d’inversion de SAGE III développé au LOA fournit des pro-
duits fiables. Il est prévu d’intégrer à notre algorithme d’inversion les sections efficaces
d’absorption de l’ozone et du dioxyde d’azote adaptées à la température de chaque niveau.
Ainsi, notre produit NO2 serait encore amélioré.

Une étude des aérosols issus des feux de forêts de l’ouest canadien en août 2003
est présentée dans la deuxième partie. Nous avons, dans cette partie, utilisé les produits
SAGE III officiels. Ces intenses feux de forêts ont été détecté par les instruments TOMS
(indice aérosol élevé) et POLDER 2 (couche d’aérosol observé à près de 15 km d’altitude).
Les mesures de SAGE III dans cette région et à cette période présentent une augmentation
importante du coefficient d’extinction dans la basse stratosphère. A l’examen du produit
SAGE III nuage, nous pouvons affirmer que ces augmentations ne sont pas dues à la
présence de nuages dans la basse stratosphère. Nous avons alors analysé les variations
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spectrales des coefficients d’extinction de SAGE III en considérant des aérosols sulfatés
ou de feux de biomasse ou de suie. Il s’avère qu’il ne peut s’agir de suies. Par contre, nous
n’avons pu déterminer s’il s’agissait plutôt d’aérosols sulfatés ou issus de feux de biomasse.
A l’examen des propriétés microphysiques de ces particules que nous avons déterminé, nous
avons constaté que la taille des aérosols dans cette couche n’est pas différente de la taille
des aérosols juste au-dessus ou en-dessous de cette couche. Par contre, ils sont en plus
grand nombres. C’est cette augmentation du nombre d’aérosols dans la basse stratosphère
qui est à l’origine de l’augmentation des extinctions observée. L’origine de ces aérosols
n’a cependant pas pu être démontrée. Les données altimétriques de POLDER 2 nous ont
permis de corroborer l’altitude d’une de ces couches d’aérosol.

La dernière partie de cette thèse est consacrée à la validation des produits des in-
truments de la mission ACE-SCISAT. Pour ce faire, nous avons utilisé les données de
mesures cöıncidentes des instruments SPIRALE, SAGE II et SAGE III.
Globalement, les produits O3, N2O et CH4 de l’instrument FTS sont en bon accord avec
la mesure SPIRALE. Pour HNO3 et HCl, SPIRALE détecte une couche de 1.5 km vers
22 km dans laquelle les rapports de mélange de ces 2 espèces sont faibles. FTS ne détecte
pas cette couche du fait de sa résolution verticale. En dehors de cette couche, FTS sur-
estime SPIRALE pour ces deux espèces. En ce qui concerne NO2, un désaccord persiste
même après prise en compte des variations diurnes. Ce désaccord est également attribué
aux conditions dynamiques complexes à haute altitude. Le fait d’avoir pu travailler avec
les mesures SPIRALE m’a permis d’approfondir mes connaissances sur la chimie stra-
tosphérique. Les comparaisons effectuées entre les données FTS et les données SAGE III
(LOA) ont montré un bon accord pour l’ozone et que FTS sous-estime SAGE III (LOA )
pour le dioxyde d’azote.
Les données de la mesure de SPIRALE ont également été comparées avec celles de l’ins-
trument MAESTRO-VIS : on trouve un très bon accord pour l’ozone et un désaccord
pour le dioxyde d’azote. Les comparaisons entre les mesures de MAESTRO-VIS et SAGE
III (LOA) montrent globalement un bon accord pour l’ozone. Les rapports de mélange
en ozone du spectromètre UV sont également en bon accord avec SAGE III (LOA) en
dessous de 40 km. Pour NO2, on trouve un bon accord pour les comparaisons du type
MAEss/SIIIss et MAEss/SIIIsr et un désaccord pour les deux autres types de cöınci-
dences.
Les coefficients d’extinction des aérosols déduits des mesures des imageurs visible et
proche infrarouge ne sont pas en bon accord avec ceux de SAGE II et SAGE III (LaRC).
L’amélioration de l’algorithme d’obtention des épaisseurs optiques atmosphériques tan-
gentes est nécessaire afin d’obtenir des coefficients d’extinction fiable. Cela est d’autant
plus important que cet instrument est le seul instrument d’occultation solaire fournissant
aujourd’hui un produit aérosol stratosphérique dans le domaine visible - proche infrarouge.
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ANNEXE B

Résultats de la restitution des propriétés

microphysiques des aérosols pour les 10

événements SAGE III
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aérosols
d
éd

u
ites

d
e

la
m

esu
re

S
A

G
E

III
00822520.



2
2
4

A
n
n
e
x
e

B

Aerosol Difference (%) - 00823920

10

12

14

16

18

20

22

24

26

28

al
tit

ud
e 

(k
m

)

0 10 20 30 40 50

AD (%)

Feux de biomasse

H2SO4

Rayon effectif - 00823920

10

12

14

16

18

20

22

24

26

al
tit

ud
e 

(k
m

)

0.10 0.20 0.30 0.40 0.50 0.60

Rayon effectif (µm)

Feux de biomasse

H2SO4

Variance effective - 00823920

10

12

14

16

18

20

22

24

26

al
tit

ud
e 

(k
m

)

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

Variance effective

Feux de biomasse

H2SO4

Densité de surface - 00823920

10

12

14

16

18

20

22

24

26

al
tit

ud
e 

(k
m

)

0 2 4 6 8 10

Densité de surface (µm2.cm-3)

Feux de biomasse

H2SO4

Densité de volume - 00823920

10

12

14

16

18

20

22

24

26

al
tit

ud
e 

(k
m

)

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

Densité de volume (µm-3.cm-3)

Feux de biomasse

H2SO4

Densité de particules - 00823920

12

14

16

18

20

22

24

26

28

al
tit

ud
e 

(k
m

)

0 50 100 150 200 250 300

Densité de particules (cm-3)

Feux de biomasse

H2SO4

P
rop

riétés
m

icrop
h
y
siq

u
es

d
es
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3.4 Couverture géographique des instruments de ACE . . . . . . . . . . . . . . 63
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relatives pour la meilleurs cöıncidence spatio-temporelles SAGE III / POAM
III . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 122

4.45 Profils verticaux des moyennes et des RMS des différences relatives entre
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le mois d’août 2003. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 153
5.8 Rétrotrajectoires issues de SAGE III (19 août) et altitude des aérosols
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