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Résumé :

A mesure que la compréhension des interac-
tions entre la chimie de |'ozone stratosphérique
et le changement climatique progresse, les conseé-
quences de I'évolution des températures autant
que celui des perturbations de la charge strato-
sphérique en aerosols deviennent un sujet d'intérét
scientifique de premier plan.

Il est bien établi que le volcanisme est la prin-
cipale source d'aérosols stratosphériques et que les
épisodes de volcanisme majeurs s'associent 3 des
anomalies négatives d'ozone. Toutefois, |'effet a
haute latitude d'une surcharge en aerosols soufrés,
précurseurs des nuages stratosphériques polaires
(PSC), reste mal connu.

De plus, des injections stratosphériques d'aéro-
sols carbonés sont observées lors d'importants feux
sur les derniéres années. Au Canada en 2017 et
en Australie en 2020, des masses d'aérosols com-
parables a celles émises par le volcanisme modéré
ont été rapportées. Cela continue de nourrir un fort
intérét scientifique, le carbone n'étant pas naturel-
lement présent en stratosphére et les effets de son
apport significatif sont encore a étudier. Aussi, il
est attendu que le changement climatique favorise
I'occurrence de feux majeurs, rajoutant la question
des tendances a long terme de la charge en aéro-
sols a la nécessité de caractériser finement |'effet
d'une telle perturbation.

Précurseurs de la destruction saisonniére
d'ozone, les PSC, formés sur les aerosols, sont au
coeur de ces enjeux. Le lidar est un instrument
adapté a |'étude de ces phases condensées. A I'aide
du lidar de la station francaise antarctique Dumont
d'Urville (DDU) et des instruments spatiaux perti-
nents, cette thése étudie les tendances et proces-
sus lies aux PSC et aux perturbations en aérosols
stratosphériques.

Les mesures acquises a DDU utilisent diffé-
rentes classifications de PSC pour illustrer des pro-
cessus fins uniquement accessibles par la géomé-
trie d'un instrument sol. La paramétrisation des

PSC repose sur une classification concise et re-
presentative, et la position cétiére de la station
est un atout de par la grande variabilité des ob-
servations de particules qu'elle permet. Une ten-
dance du nombre de jours de PSC par an a DDU
de 2007 a 2020 est établie par la combinaison de
mesures lidar et de temperatures. Cette tendance,
de -4,4 jours de PSC par an par décennie, est le
reflet d'une tendance opposée des températures
stratosphériques sur cette période. Cette derniére,
récemment confirmée par d'autres études, ques-
tionne |'évolution long terme dans le contexte du
changement climatique.

Les feux australiens en 2020 ont injecté une
masse inédite d'aérosols en stratosphére, dont une
partie a été transportée jusqu'aux hautes latitudes
australes. Le lidar de DDU a pu sonder ces aérosos
de janvier a octobre 2020. Cela a permis une carac-
térisation riche des panaches au fil du temps. Leur
présence au sein du vortex a été confirmée et pose
la question délicate des intéractions entre aérosols
carbonés et PSC. La forte destruction d'ozone re-
portée a DDU en octobre 2020 ne peut étre compa-
rée qu'a I'année 2015, marquée par une surcharge
en aérosols due a I'éruption du Calbuco. Nous sou-
lignons également |'enjeu technologique autour de
la speciation des aerosols sur les signatures fines.

Pour s'adapter aux questions scientifiques ré-
centes, une campagne de terrain a permis I'évolu-
tion du lidar en place 8 DDU vers une source la-
ser multispectrale infrarouge / visible / ultraviolet.
Cette configuration offre de nouvelles possibilités,
dont un accés a la granulométrie qui peut directe-
ment résoudre la speciation des aerosols et nuages.
L'éruption historique survenue au Tonga en janvier
2022 a injecté une grande quantité d'aérosols, en
partie détectés a DDU de février a septembre 2022.
Cette thése inclut donc des travaux sur cet événe-
ment utilisant I'instrumentation de campagne en
tant que perspective technique et surtout scienti-
fique pour I'étude des aerosols et nuages a haute
latitude.
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Abstract :

As the understanding of the interactions bet-
ween stratospheric ozone chemistry and climate
change progresses, the consequences of both tem-
perature change and perturbations in stratosphe-
ric aerosol loading are becoming a topic of major
scientific interest.

It is well established that volcanism is the main
source of stratospheric aerosols and that major vol-
canic episodes are associated with negative ozone
anomalies. However, the high latitude effect of an
overload of sulphate aerosols, precursors of polar
stratospheric clouds (PSC), remains poorly unders-
tood. In addition, stratospheric injections of carbo-
naceous aerosols have been observed during ma-
jor fires in recent years. In Canada in 2017 and
Australia in 2020, aerosol masses comparable to
those emitted by moderate volcanism were repor-
ted. This is of great scientific interest, as carbon
does not naturally occur in the stratosphere and
the effects of its significant intake are yet to be
studied. Also, climate change is expected to favour
the occurrence of major fires, adding the question
of long-term trends in aerosol loading to the need
to finely characterise the effect of such a distur-
bance.

PSCs, formed on aerosols, are the precursors
of seasonal ozone destruction and are at the heart
of these issues. Lidar is a suitable instrument for
studying these condensed phases. Using the lidar
at the French Antarctic station Dumont d'Urville
(DDU) and relevant space instruments, this thesis
investigates trends and processes related to PSCs
and stratospheric aerosol perturbations.

Measurements acquired at DDU use different
classifications of PSCs to illustrate fine processes
that are only accessible through the geometry of a
ground-based instrument. The parameterisation of
the PSCs is based on a concise and representative

classification, and the coastal location of the sta-
tion is an advantage due to the high variability of
the particle observations it allows. A trend in the
number of PSC days per year at DDU from 2007 to
2020 is established by combining lidar and tempe-
rature measurements. This trend, of -4.4 PSC days
per year per decade, reflects an opposite trend in
stratospheric temperatures over this period. The
latter, recently confirmed by other studies, raises
questions about long-term trends in the context of
climate change.

The Australian fires in 2020 injected an unpre-
cedented mass of aerosols into the stratosphere,
some of which was transported to the high sou-
thern latitudes. The DDU lidar was able to probe
these aerosols from January to October 2020. This
allowed a rich characterisation of the plumes over
time. Their presence within the vortex was confir-
med and raises the delicate question of the inter-
actions between carbonaceous aerosols and PSC.
The high ozone depletion reported at DDU in Oc-
tober 2020 can only be compared to the year 2015,
marked by an aerosol overload due to the Calbuco
eruption. We also highlight the technological chal-
lenge around aerosol speciation on fine signatures.

In order to adapt to recent scientific questions,
a field campaign allowed the evolution of the lidar
installed at DDU towards a multispectral infrared /
visible / ultraviolet laser source. This configuration
offers new possibilities, including access to granu-
lometry that can directly resolve aerosol and cloud
speciation. The historical eruption in Tonga in Ja-
nuary 2022 injected a large amount of aerosols,
partly detected at DDU from February to Septem-
ber 2022. This thesis therefore includes work on
this event using field instrumentation as a tech-
nical and especially scientific perspective for the
study of aerosols and clouds at high latitudes.
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Introduction

Il est difficile de dater les premieres études portant sur les conditions météorologiques locales, aussi empi-
riques soient elles, tant elles sont au coeur de la vie et des activités humaines. De méme, d’anciennes civilisations
possédaient déja de larges connaissances en astronomie. Les études portant sur ce qui se situe entre ces deux
extrémes, & savoir I'atmosphére moyenne, sont quant a elles beaucoup plus récentes. A de rares exceptions pres,
les phénomenes qui y prennent place ne sont pas visibles pour I'observateur terrestre et les capacités techniques
nécessaires a I'exploration de ces régions ont longtemps fait défaut. Les inventions du barométre en 1643, de la
montgolfiere en 1782 puis des ballons météorologiques dans les années 1890 ont permis au francais Teressenc de
Bort et a I'allemand Richard Assmann de découvrir conjointement I'existence de la stratosphéere en 1902.

Ce n’est donc que depuis 120 ans que s’est évanouie notre vision uniforme d’une atmosphére au sein de la-
quelle la température et la pression diminuent avec l'altitude jusqu’a laisser place au vide de I'espace. Létude de
la moyenne atmosphére et plus précisément de la stratosphére est donc un champ scientifique trés récent. Dans
les années 1980, I'avénement des instruments spatiaux a révolutionné ce domaine d’études en donnant acces aux
scientifiques a une abondance de mesures qui était jusque-la hors de leur portée. La découverte du trou dans la
couche d’ozone au pbdle sud a également souligné I'importance des processus stratosphériques sur le systeme cli-
matique global. Si le protocole de Montréal a banni en 1987 les substances responsables des destructions d’ozone
extraordinaires identifiées quelques années plus t6t, de nombreuses questions restent aujourd’hui ouvertes sur
I'avenir des niveaux d’'ozone stratosphérique.

Depuis la fin des années 1980, les capacités instrumentales n'ont cessé d’étre améliorées, tout comme notre
connaissance globale du systeme climatique, de sa complexité et des multiples interactions entre les processus qui
le composent. Suite au protocole de Montréal, les concentrations d’'ozone stratosphérique devaient retrouver leur
niveau d’avant 1980 au fil du XXI¢™¢ siécle : aujourd’hui, il est estimé que cela se produira durant la seconde moitié
du XXT1°™¢ siecle [WMO, |2018]. Cependant, de nombreuses incertitudes planent sur ces prédictions. Différentes
perturbations viennent aujourd’hui compliquer la lisibilité du devenir de la couche d’ozone. Au premier plan de celles-
ci, les changements climatiques en cours sont complexes et impliquent des modifications parfois antagonistes des
processus climatiques connus. La hausse des concentrations des gaz a effet de serre en troposphére y entraine

I'élévation des températures, et leur baisse en stratosphére. Cette derniére évolution, en partie discutée dans cette



thése, impactera nécessairement la chimie de I'ozone. Le groupe d’experts intergouvernemental sur I'évolution du
climat (GIEC), créé en 1988 entre autres a la suite de la découverte du trou dans la couche d’ozone, expose
aujourd’hui treés clairement les conséquences du changement climatique et les difficultés a appréhender I'avenir a
moyen terme du systéme climatique global.

D’autre part, I'évolution de la couche d’aérosols stratosphériques est un enjeu majeur, intimement liée a celle
de la couche d'ozone. Ces aérosols, principalement d’origine volcanique, ont un impact radiatif et chimique qui
influence les températures - locales et de surface - ainsi que les niveaux d’ozone en stratosphére. Le suivi des
panaches injectés dans I'atmosphére par les volcans est également précieux pour la validation des modéles clima-
tiques globaux. Les interactions entre les fortes concentrations en aérosols constatées aprés certaines éruptions
et les processus destructeurs d’ozone posent encore question. La récente éruption historique du volcan Hunga
Tonga-Hunga Ha’apai en janvier 2022 - historique par sa puissance et son impact stratosphérique - a montré que
les conséquences atmosphériques du volcanisme sont encore I'objet de nombreuses recherches.

Par ailleurs, ces dernieres années ont vu se multiplier les feux de biomasse majeurs, que I'on savait déja ca-
pables d’injecter des particules en stratosphére [Fromm et al., [2000]. Les feux historiques au Canada en 2017 et
en Australie en 2020 ont injecté en stratosphere des masses d’aérosols comparables celles émises par des épi-
sodes de volcanisme modéré [Peterson et al., 2017, |[Khaykin et al., 2020]. Cela attire un fort intérét scientifique
pour plusieurs raisons. Tout d’abord, dans le contexte du changement climatique il est attendu de voir la fréquence
des feux de grande ampleur augmenter. Le volcanisme, principale source d’aérosols stratosphériques, est consi-
déré régulier et aucune tendance significative de la masse d’aérosols stratosphérique n’est connue a ce jour. Si
les feux de biomasse devenaient une source importante d’aérosols et si celle-ci s’intensifiait, alors la question de
I'évolution de la charge en aérosols en stratosphére se poserait. Une augmentation significative de la masse d’aé-
rosols aurait un impact radiatif et chimique aux conséquences incertaines. Aussi, les feux de biomasse injectent
des aérosols carbonés et non soufrés comme c’est le cas du volcanisme. Le comportement d’espéces carbonées
en stratosphére est encore inconnu : leur forte absorption pourrait impacter les températures, mais leur implication
dans les processus chimiques connus reste a étudier. Nos travaux, ainsi que de récentes publications, laissent a
penser que ces aérosols impactent également 'ozone, compliquant davantage la prédictibilité des niveaux d’ozone
stratosphérique.

Ces nouvelles problématiques questionnent nos capacités instrumentales. Cette thése illustre notamment qu'il
n’est parfois pas possible de statuer sur la composition chimique de certaines couches d’aérosols stratosphériques
mesurées. Il n’est donc souvent pas possible de différencier aérosols soufrés et carbonés. Du reste, les modeles
climatiques globaux peinent a prévoir convenablement les niveaux d’ozone en fin d’hiver, illustrant ainsi la difficulté
de maitriser tous les processus impactant la destruction saisonniére d’'ozone et de les paramétriser adéquatement.

Leffort de recherche sur 'ozone stratosphérique a permis la mise en évidence des nuages stratosphériques

polaires (PSC). Si depuis 1870 ces nuages ont été observés a de nombreuses reprises [Stanford and Davis, [1974],



leur composition, leurs mécanismes de formation ou encore leur implication dans la chimie de I'ozone étaient in-
connus. Lavenement des instruments satellites a partir des années 1980 a bouleversé notre connaissance de la
stratospheére, et avec elle celle des PSC. Les mesures occasionnelles par ballons ou avions ont laissé place a une
abondance de données fournies par les satellites, révolutionnant la recherche atmosphérique. Cela a permis de
suivre avec rigueur de nombreux parametres du systéme climatique et d’en comprendre de nombreux processus.
Ces mesures viennent alimenter des modeles climatiques globaux de chimie et de transport de plus en plus per-
formants. Cependant, la mesure satellite est par nature plus délicate que son équivalent sol, présentant de fortes
incertitudes. C’est pourquoi il reste nécessaire de maintenir des réseaux de mesures performants au sol, a 'image
du réseau pour la détection des changements de composition atmosphérique (NDACC) ou encore du Aerosol Ro-
botic Network (AERONET). Les instruments sol possedent I'avantage de pouvoir évoluer rapidement et s’adapter
aux besoins scientifiques récents, tandis que I'opération d’un instrument satellite implique des constantes de temps
nécessairement plus importantes et une capacité d’intervention sur la configuration instrumentale restreinte.

Le maintien de capacités instrumentales performantes est un enjeu particulierement critique dans les régions
peu couvertes comme le sont les pbles. Les réseaux de mesures sont peu denses dans les régions polaires, et
notamment au sud. Ces zones ne sont par ailleurs pas entierement et constamment couvertes par les instruments
satellites. Pourtant, les péles se trouvent aujourd’hui a la croisées d’enjeux scientifiques. Le réchauffement clima-
tique y est d’ores et déja constaté a une ampleur considérable par rapport aux moyennes latitudes. Lors d’injection
quantitative d’aérosols en stratosphere, la circulation atmosphérique générale transporte une partie des panaches
jusqu’aux poéles, qui sont le lieu de la destruction saisonniére d’ozone. Les régions polaires cristallisent donc les
questions qui planent sur le futur de la couche d’ozone stratosphérique.

Cette thése propose d’étudier les phases condensées précurseurs de la destruction d’'ozone stratosphérique et
leurs perturbations stratosphériques a moyen terme a I'aide de la mesure lidar a hautes latitudes. Par perturbations
sont ici entendus le changement climatique, le volcanisme et les feux de biomasse de grande ampleur impactant
la stratosphére. Tout d’abord, le chapitre 1 introduit le contexte général, a savoir les spécificités dynamiques et
chimiques de la stratosphére ainsi que les processus clés qui y prennent place, et pose le cadre de la thése. Le
chapitre 2 présente les instruments, les sources de données et les méthodes utilisés dans la suite du manuscrit. Le
chapitre 3 consiste en une étude sur les mesures de PSC a DDU de 2007 a 2020. Cette étude inclut entre autres
I'application des mesures de DDU aux classifications globales et la mise au point d’'une tendance d’occurrences
de PSC a DDU sur 14 ans. Dans le chapitre 4, 'impact stratosphérique des feux australiens de 2020 est présenté
et les mesures inédites des aérosols émis par ces feux réalisées a DDU sont exposées et discutées. La difficile
distinction entre couches d’aérosols et de PSC est notamment mise en exergue. Le chapitre 5 décrit la campagne
d’intervention sur le lidar de DDU réalisée en 2022 visant a modifier la source laser, puis présente les mesures
récentes d’aérosols volcaniques émis par I'éruption du volcan Hunga Tonga en 2022. Les nouvelles possibilités
offertes par la modification du lidar sont mises a profit pour restituer la distribution en taille des aérosols volcaniques

mesurés. Enfin, la derniére section présente les conclusions et les perspectives de ce travail de doctorat.
3



Chapitre 1

Aérosols et Nuages en Stratosphere,

contexte géneral

1.1 Dynamique de la stratosphére

1.1.1 Les couches de 'atmosphére

Latmosphére terrestre est généralement divisée en couches délimitées par les inversions successives du gra-
dient vertical de température. Ces couches sont associées a des processus physico-chimiques et des dynamiques

atmosphériques différents. Dans ce manuscrit, les deux couches considérées sont la troposphére et la stratosphére.

La tropospheére, "sphére dynamique" étymologiquement, est la premiére couche en partant de la surface ter-
restre. Elle est caractérisée par une température décroissant avec l'altitude impliqguant d'importants mouvements
convectifs. Ce gradient négatif s’explique par I'absorption du rayonnement infrarouge émis par la Terre par les
composants de I'atmosphére, principalement la vapeur d’eau présente en abondance proche de la surface. A une
altitude qui dépend de la latitude et dans une moindre mesure de la saison, le gradient de température se stabilise
et s’'inverse pour devenir positif. Cette région, aussi appelée tropopause, est la limite entre la troposphére et la
stratosphére et se situe approximativement & 8 km aux pdles et a 16 km a I'équateur. La troposphére est la couche
la plus dense de I'atmosphére : elle en représente 80 a 90% de la masse et abrite la majeure partie des gaz de
I'atmosphére, dont 99% de la vapeur d’eau totale.

La stratosphére, ou "sphére stratifiée", est située entre la tropopause et environ 50 km, ou le gradient de tem-
pérature s’'inverse de nouveau. Elle contient autour de 9,9% de la masse de I'atmosphére. La stratosphére est
caractérisée par une forte concentration en ozone, qui expliqgue son gradient de température positif. La couche

d’'ozone, située entre 15 et 30 km, absorbe les rayonnements solaires ultraviolets (UV) et réchauffe ainsi la basse
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FIGURE 1.1 — Profil de température climatologique, en fonction de I'altitude et de la pression. La troposphére et la
stratosphére sont délimitées par la tropopause, représentée par la ligne hachurée. Figure publiée par|Mohanakumar
[2008].

stratosphére. Ce réchauffement est contrebalancé par les émissions infrarouges dues au CO, et aux gaz a effet
de serre en général. Ce gradient de température positif explique a son tour la faiblesse du transport vertical en
stratosphére, et donc son caractére stratifié.

Aux alentours de 50 km, le réchauffement produit par I'absorption de la couche d’ozone ne permet plus de
contrebalancer le refroidissement du aux émissions infrarouges du CO, et le gradient de température s’inverse
de nouveau : c’est la stratopause, la limite basse de la mésospheére. La mésosphére s’étend jusqu’a environ 80
km et la mésopause, matérialisée par une nouvelle inversion du gradient de température, pour laisser place a la

thermospheére ou I'absorption des rayonnements UV provoque une augmentation de la température.

1.1.2 La circulation de Brewer-Dobson

Les principaux mécanismes de la dynamique stratosphérique ont été décrits par les chercheurs Alan Brewer
et Gordon Dobson au XX®™¢ siécle, qui ont depuis donné leurs noms au schéma de circulation correspondant.
Comme mentionné précédemment, la stratosphére se caractérise par de faibles transports verticaux en raison du
gradient thermique positif. Pour donner un ordre de grandeur, le transport est environ 1000 fois plus important dans

la direction horizontale que verticale. La dynamique stratosphérique se décrit de maniére saisonniére. En hiver, elle



est dominée par de forts vents zonaux appelés jets : les jets subtropicaux situés entre 30°S et 30°N et le jet polaire,
situé a hautes latitudes. Ces jets permettent une homogénéisation zonale - c’est-a-dire le long de mémes cercles
de latitude - des espéces qui composent la stratosphére et affaiblissent les circulations méridionales, isolant donc
la stratosphére d’hiver en trois zones distinctes : la zone intertropicale, la zone polaire et une zone intermédiaire
dite de mélange.

Le moteur de la circulation de Brewer-Dobson est I'activité ondulatoire, dont les deux principales composantes
sont les ondes de gravité et les ondes de Rossby, ou ondes planétaires. Les ondes de gravité ont une longueur
d’'onde de l'ordre de la dizaine de kilomeétres, tandis que celle des ondes planétaires est de I'ordre du millier de
kilometres. Elles résultent pour les premieres de la force de gravité et pour les secondes de la force de Coriolis, et
sont déclenchées par I'orographie, les variations de relief a la surface, ou par la convection profonde. Cela explique
que leur activité soit plus intense dans I'hémisphere nord, ou les continents occupent une place plus importante.
Leur activité est également plus importante dans I’hémisphere d’hiver ou leur propagation verticale perturbe les jets
et permet un mélange des espéces stratosphériques.

Par ailleurs, lors de la nuit polaire, les masses d’air situées a hautes latitudes ne sont plus chauffées par le
rayonnement solaire et leur température chute fortement. Un fort gradient de température s’installe alors entre les
hautes et moyennes latitudes. Ce fort gradient, couplé a I'affaiblissement des jets, déclenche un courant méridien
des tropiques vers les hautes latitudes. Par conservation de la masse, ce courant méridien implique un courant
ascendant aux tropiques. Cette advection aux tropiques ameéne de I'air troposphérique en stratosphére et constitue
la principale source de matiére en stratosphére. Des échanges entre masses d’air troposphériques et stratosphé-
riques se produisent également dans une moindre mesure a moyennes latitudes, lorsque les surfaces isentropes —
c’est-a-dire de méme température potentielle — coupent la tropopause. A 'approche des hautes latitudes, le courant
méridien de la stratosphére d’hiver est dévié par la force de Coriolis pour former un fort jet polaire que I'on appelle
le vortex polaire. Ce vortex est une particularité dynamique majeure de la stratosphére, permettant l'isolement des
masses d’air en son sein et la stabilisation d’'une chimie dont I'exemple historique est celui de la chimie de 'ozone
stratosphérique.

Dans la stratosphére d’été, I'activité ondulatoire est plus faible et le rayonnement solaire aux pdles ne déclenche
pas un gradient de température similaire a celui observé en hiver, le transport isentropique est donc faible. Les
masses d’air de la zone polaire et de la zone de mélange ne sont pas isolées. Le schéma de la Figure 2, issu de

Bonisch et al.| [2011], résume les principaux mécanismes de la circulation de Brewer-Dobson.

1.1.3 Le vortex polaire

La section précédente a expligué comment, dans la stratosphere d’hiver, le gradient de température entre les

hautes et moyennes latitudes induit par I'absence de rayonnement solaire aux pbles méne a la formation d’un fort
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jet polaire vers I'est, que I'on appelle vortex polaire. Ce vortex polaire se situe généralement autour de 65° de
latitude et est globalement centré autour du pdle. Il est plus fort et plus stable dans 'hémisphére sud, car la forte
activité ondulatoire de I'hémisphére nord I'y affaiblit. Il est fréquent dans I'hnémisphére boréal que le vortex soit

significativement déplacé voir rompu pendant I'hiver par cette importante activité ondulatoire.

Le jet polaire est plus fort a haute altitude ou le gradient de température est plus intense, et il peut atteindre des
vitesses supérieures a 100m/s. Lorsque le vortex est établi, il isole les masses d’air polaires de celles des moyennes
latitudes. La stratosphére polaire, privée de rayonnement solaire, se refroidit alors significativement pour atteindre
des températures de I'ordre de 180 K. Ces températures permettent la formation des nuages stratosphériques
polaires (Polar Stratospheric Clouds — PSC), qui sont intimement liés aux mécanismes de destruction de 'ozone

stratosphérique et dont il sera question en détails dans les sections suivantes.

A 1a fin de I'hiver, le retour du rayonnement solaire & hautes latitudes ainsi que la baisse de I'activité ondu-

latoire affaiblissent le vortex polaire qui finit par se rompre, permettant de nouveau le mélange des masses dair



stratosphériques des hautes et moyennes latitudes.

1.1.4 La tropopause tropicale

Comme cela a été évoqué dans la section 1.1.2, la tropopause tropicale est une sorte de porte d’entrée en
stratosphére. Plutét que de n’étre vue comme une limite, la tropopause tropicale doit étre vue comme une région,
communément appelée la TTL (Topical Tropopause Layer, en anglais). La TTL est une couche intermédiaire qui
présente des propriétés mixtes entre la troposphére et la stratosphére. Elle est définie comme s’étendant de la haute
troposphére, ou le profil de température se sépare de la tendance adiabatique classique (~ 10 — 12 km, ~ 200 hPa),
jusqu’a la zone de la stratosphére hors de l'influence de la circulation troposphérique (~ 20 km, ~ 50 hPa).

Cette région est cruciale pour comprendre le passage de constituants et de particules de la troposphére vers la
stratosphére. Au sein de cette couche, de nombreux parameétres connaissent une rapide évolution verticale. C'est le
cas des mouvements convectifs typiques de la troposphére, qui diminuent avec I'altitude, a mesure que la circulation
de Brewer-Dobson commence a dominer. La concentration d’'ozone augmente également avec I'altitude. Le point
froid, c’est-a-dire le minimum de température, se situe au sein de cette couche entre 16 et 17, 5 km. Il joue un réle clé
dans la composition de la stratospheére, en contribuant notamment a la déshydratation des masses d’air qui entrent
en stratosphere, par condensation et par formation de nuages. Le refroidissement radiatif diminue également avec
l'altitude.

Le temps de transport pour qu'une masse d’air passe de la proximité de la surface, ou les précurseurs sont
émis, a la stratosphére via la TTL est de I'ordre de quelques semaines voire de mois. Ce temps est variable et
difficile a quantifier précisément, mais il est suffisamment long pour que les espéces a courte durée de vie soient
transformées avant d’atteindre la stratosphére. De plus, seule une petite partie des masses d’air arrivant dans la

TTL finit par effectivement entrer en stratosphére [SPARC] [2006].

1.2 Lacomposition de la stratosphére et ses processus physico-chimiques
clés

Aprés avoir présenté les principales caractéristiques de la dynamique stratosphérique, il convient d’en présenter
la composition. Contrairement a la troposphére qui est riche d’'une grande variété d’espéces chimiques et de parti-
cules (en raison de la proximité de la surface terrestre et plus récemment de I'activité anthropique), la stratosphere a
une composition plus simple. Cette composition est également plus stable en raison des faibles transports verticaux.
Le choix est fait de distinguer deux régimes pour présenter la composition et les mécanismes stratosphériques : un
régime de fond, et un ensemble de perturbations venant modifier cet état initial. Dans cette section, le régime de

fond sera présenté.



Lozone est I'espece caractéristique de la stratosphere, elle en régule la température et en explique la dyna-
mique. C’est aussi dans cette couche que sa concentration est la plus élevée, ce qui fait la singularité de cette
espéce et témoigne de I'existence d’'une source d'ozone stratosphérique. Les mécanismes de production et de
destruction de I'ozone stratosphérique ainsi que les enjeux liés a leur étude sont exposés dans cette section. Les
especes intervenant dans ces mécanismes sont ensuite introduits, @ commencer par les phases gazeuses : les
composés hydrogénés, azotés, chlorés et bromés. Enfin les phases condensées stratosphériques que sont les

aérosols soufrés, ou aérosols de fond, et les nuages stratosphériques polaires (PSC) sont présentées.
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FIGURE 1.3 — (a) Concentration (cm~?) et (b) rapport de mélange, en volume, des constituants majeurs en fonction
de l'altitude. Cette figure est reproduite d’'une présentation de Virginie Marécal du CNRS / Météofrance, disponible
a I'adresse suivante : https://www.umr-cnrm.fr/ecole_lidar/IMG/pdf/16._vm_structure_atmosphere.pdf

1.2.1 La chimie de ’'0zone

La distribution verticale en concentration des principaux constituants atmosphériques présentée en figure
fait apparaitre une spécificité de I'ozone ; c’est la seule espéce dont la concentration atteint son maximum en stra-
tosphére. Des réactions de production et de destruction y ont lieu et sont intimement liées a la dynamique de cette
couche. SiI'ozone troposphérique, dont les pics sont d’origine anthropique, est un enjeu de santé publique, 'ozone

stratosphérique constitue en revanche une couche protectrice. Labsorption des rayonnements UV que cette couche


https://www.umr-cnrm.fr/ecole_lidar/IMG/pdf/16._vm_structure_atmosphere.pdf

permet en protége les organismes vivants.

Le cycle de Chapman

Si 'on ne considére que les especes oxygénées, les réactions de production et de destruction de 'ozone sont
décrites par le cycle de Chapman (1929). Le cycle débute par la photodissociation du dioxygene en deux atomes
d’'oxygéene (R1). Un atome d’oxygéne réagit ensuite avec du dioxygene pour former une molécule d’ozone et déga-
ger de la chaleur (R2). Ce dégagement est la principale source de chaleur en stratosphére. Lozone produit est a
son tour dissocié par le rayonnement solaire (R3), pour donner un atome d’oxygéne et une molécule de dioxygéne.
Lozone réagit également avec un atome d’oxygene pour former deux molécules de dioxygene (R4). Enfin, en pré-
sence d’un troisiéme corps, deux atomes d’'oxygene se combinent pour donner une molécule de dioxygéene (R5).
Léquilibre de ce cycle donne donc deux molécules de dioxygéne pour deux d’ozone, soit 20; — 30O,. Dans les
réactions (R2) et (R5) M représente une espéece indéterminée, qui dans I'atmosphére est généralement N, ou O, en
raison de leur forte abondance. Il est a noter que les réactions R2 et R3 présentent une cinétique significativement
plus importante que R1, R4 et R5, et ce sont donc ces derniéres qui contrdlent la cinétique du cycle de Chapman.
(R1) O +hy — O0+0 (A < 240 nm)
(R2) O, +O0+M— 0O3+M+Q
(R3) O3+hvr —0,+0 (A < 320nm)
(R4) O3+0 —0,+0,
(R5) O+0+M —0,+M

Le cycle est alimenté par le rayonnement solaire et est ainsi plus efficace aux tropiques qu’aux péles. La circula-
tion de Brewer-Dobson assure ensuite la distribution de I'ozone jusqu’aux hautes latitudes. Cependant, le cycle de
Chapman ne permet pas d’expliquer les niveaux d’'ozone observés dans la stratosphére. En compilant les vitesses
de réactions de production et de destruction d’'ozone, il est possible de simuler le profil d’'ozone prévu par le cycle
de Chapman. Cela a été réalisé par |Jacobl| [1999], dont la figure correspondante est reproduite en figure Ce

profil indique des concentrations d’ozone simulées significativement supérieures aux observations.

Les cycles catalytiques de destruction de I’0zone

Dans les années 1960 et 1970, la mise en évidence de cycles catalytiques destructeurs d’ozone a permis
d’expliquer une part supplémentaire des pertes d’'ozone observées [Crutzen, {1970, Molina and Rowland, [1974], ce
qui a valu a ces chercheurs le prix Nobel de chimie 1995. Les catalyseurs ne sont par définition pas consommés
par les réactions gqu’ils catalysent et peuvent ainsi participer a la destruction de trés nombreuses molécules d’ozone
malgré leur faible concentration relative. Ici les catalyseurs sont les composés hydrogénés (HO,), azotés (NO,),

chlorés (CIO,) et bromés (BrO,) et participent au cycle suivant, ou X représente OH, NO, Cl ou Br.
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FIGURE 1.4 — Concentrations d’ozone en fonction de I'altitude simulée a partir du cycle de Chapman seul (ligne
pleine) et mesurée (en pointillés). Figure adaptée de [Jacob [1999]

(R6) X+ 05 — XO+ 0,
(R7) XO+0 — X+0,

Contrairement au cycle de Chapman, ces derniers font intervenir des espéces radicalaires et sont donc trés
réactifs. Une méme molécule de catalyseur peut participer a la destruction de 100 a 10000 molécules d’'ozone
[WMO, 2018]. Ces quatre cycles se terminent lors de la désactivation des especes radicalaires permise par les
réactions (R9-14) suivantes.

(R9) OH-+HO, — H,O0+0O,

(R10) NO, +OH+M — HNO; + M (diurne)
(R11) NO, +0O3 — NOz + O, (nocturne)
(R12) NO; +NO, + M — N,O5 + M (nocturne)
(R13) Cl+ CH,; — HCI + CHj,4

(R14) CIO + NO, — CIONO,

Ces cycles expliquent une part supplémentaire de la destruction saisonniére d’ozone, mais ne parviennent
toujours pas a justifier les fortes déplétions découvertes au dessus de I'Antarctique dans les années 1980. En

effet, durant I'hiver polaire la photodissociation produisant les atomes d’oxygéne n’est pas opérante et la réaction
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R8 est donc limitée. Des missions in-situ ont ensuite mis en évidence des concentrations trés importantes de CIO
coincidant a ces destructions d’ozone stratosphérique. Ces découvertes ménent a l'identification des deux cycles
catalytiques suivants, dans lesquels interviennent CIO et Br.
(R14) CIO + CIO — CIOOCI
(R15) CIOOCI + hv — Cl + CIOO
(R16) CIOO +hy — Cl+ O,
(R17) Cl+ O3 — CIO 4+ O, (x2)
et
(R18) Cl+ O3 — CIO + O,
(R19) Br+03 — BrO+ 0,
(R20) CIO +BrO — Br+ Cl+ 0,

Le bilan de ces deux cycles est 203 —— 30,. Leur efficacité en fin d’hiver et au printemps s’explique par
'absence d’atome d’oxygéene dans leurs réactions élémentaires. La terminaison de ces cycles est assurée par la
réaction suivante, qui élimine également le NO,, radicalaire : (R21) CIO + NO, — CIONO,

CIONO, et HCI sont des espéces non radicalaires et sont considérées comme des espéces réservoirs en stra-
tosphére car il ne réagissent pas avec 'ozone. Si les cycles R14-17 et R18-20 expliquent la destruction observée

d’'ozone stratosphérique, il reste a expliquer les fortes concentrations de ClO détectées.

Les réactions hétérogénes

Ces fortes concentrations de CIO s’expliquent par des réactions hétérogénes, c’est-a-dire des réactions chi-
miques entre phases gazeuse et condensée. De telles réactions ont lieu pendant I'hiver polaire a la surface et au
sein des aérosols stratosphériques et des PSC lorsque la température chute suffisamment pour permettre leur for-
mation. Ces réactions de chimie hétérogene activent les espéces dites réservoirs et forment du Cl,, rapidement
photolysé en Cl pour produire du CIO, venant ainsi renforcer la destruction d’'ozone. Les réactions hétérogenes en

question sont les suivantes :

het

(R22) CIONO, + HCI(c) ™% Cl, + HNO,(c)
2 2 3
(R23) CIONO, + H,O(c) ™ HOCI + HNO4(c)
2 2 3
(R24) HOCI + HClI(c) ™% Cl, + H,O(c)
(R25) N,Os + H,0(c) 2% HNO, + HNO,(c)
2 3 3
(R26) BroNO, + H,O(c) 2% HOBr + HNO4(c)
2 2 3
(R27) HOBr + HCl(c) =% BrCl + H,O(c)
2
(R28) N,Os + HCl(c) 2 CINO, -+ HNO4(c)
2 3
(R29) N,Os + HBr(c) 22 BrNO, + HNO,(c)
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(R30) BrONO, + HCI(c) 22 BrCl + HNO,(c)
(R31) CIONO, + HBr(c) 2 BrCl + HNO,(c)
(R32) HOCI + HBr(c) "= BrCl + H,O(c)
(R33) HOBr + Hcl(c) 2% BrCl + H,O(c)
(R34)
(R33)
(R36)

R34) HOBr + HBr(c) ™% Br, + H,O(c)
R35

HONO + HCl(c) ™% CINO + H,O(c)
R36

HONO + HBr(c) ™ BrNO + H,O(c)

Parmi ces réactions, toutes ne sont pas significatives. Les réactions R22-24 sont majoritaires et permettent
un titrage rapide de HCI et CIONO, au début de I'hiver, dés que les températures stratosphériques passent sous
195 K [Tritscher et al.| [2021]. La réaction R25 diminue la quantité de NO, actif disponible et empéche donc la
désactivation de CIO par la réaction R21. Les réactions suivantes, R26-36, permettent I'activation additionnelle
des especes chlorées et bromées pendant I'hiver mais n'ont qu’un impact marginal sur la destruction saisonniére
d’'ozone stratosphérique. Lévolution schématique de I'abondance des différentes formes de chlore en stratosphére
au fil de I'hiver et de I'évolution des températures est résumée par la figure[T.5] reproduite de [Tritscher et al[2021].

Lorsque la masse des PSCs devient significative, ces derniers sédimentent et retirent irréversiblement I'acide
nitriqgue qu’ils contiennent de la stratosphere. Lorsque le vortex se réchauffe et que le rayonnement solaire atteint
de nouveau les masses d’air gu’il enferme, la photolyse de HNO; permet la reformation des especes réservoirs
NO et NO,. En I'absence de HNO3, ce mécanisme est inhibé et la destruction d’ozone s’en trouve prolongée.
La dénitrification s’accompagne également d’'une déshydratation, qui quant a elle modére Iégérement la déplétion

d’ozone en limitant la formation de nouveaux PSCs.

Le trou de la couche d’ozone

Dans les années 1980, la découverte du trou de la couche d’ozone au dessus de I'Antarctique a mené a la
mise en évidence du role des chlorofluorocarbures (CFC, ou fréons) dans la destruction additionnelle d’ozone. Ces
composés étaient produits industriellement en raison de leur faible codt, de leur caractere ininflammable et de leur
stabilité. lls étaient principalement utilisés dans les industries du froid, des nettoyants industriels, des propulseurs
et des mousses isolantes. En raison de leur caractere inerte, les CFC ne sont pas dissociés en troposphére et
peuvent donc atteindre la stratosphére ou ils sont cette fois dissociés pour y libérer un atome de chlore actif. Cet
apport supplémentaire en chlore est la raison de la diminution impressionnante de la couche d’'ozone entre les
années 1970 et 1990. La figure [T-6]illustre la diminution de la colonne totale d’ozone en fin d’hiver en comparant

les années 1970 et les années 2000.

Suite a cette découverte, la production des CFC a été interdite par le protocole de Montréal en 1987 et par ses
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FIGURE 1.5 — Représentation schématique de I'évolution saisonniere du chlore inorganique et de la température
au sein du vortex en basse stratosphére, en fonction du temps. Avant la formation du vortex, la plupart du chlore
inorganique est présent sous forme de HCI et CIONO, (A). Lorsque la température chute sous un certain seuil
(B), ces especes réservoir sont converties en formes actives de chlore (Cl, CIO, CIOOCI, Cl, et HOCI). Durant
I'hiver, la sédimentation des particules de NAT et de glace abaisse les concentrations de H,O et HNO;, ce sont la
dénitrification et la déshydratation. Au retour de la lumiere I'ozone est détruite rapidement, notamment par les cycles
catalytiques CIO + CIO et BrO + CIO. A Ia fin de I'hiver, le chlore actif est de nouveau converti en espéce réservoir
par les réactions Cl+ CH, — HCI + CH; et CIO + NO, + M — CIONO, + M. A la rupture du vortex, les niveaux
d’'ozone remontent suite aux mélanges des masses d’air stratosphériques, et la partition du chlore inorganique en
HCI et CIONO, est rétablie. Figure publiée par|Tritscher et al.|[2021].

amendements qui ont suivi. Des substituts ont été trouvés, notamment les HCFC, qui présentent I'avantage d’étre
dissociés en troposphére. Depuis I'abolition des CFC, le niveau de la couche d’'ozone augmente peu a peu et les
modeles prédisent qu'il retrouvera son niveau d’avant les années 1960 entre la moitié et la fin du XXI*™® siécle,

méme si de nombreuses incertitudes planent sur ces prédictions.

Maintenant que les mécanismes régissant la production et la destruction de I'ozone stratosphérique ont été
exposés, les especes y intervenant sont introduites. Les sections suivantes détaillent leurs sources et leurs puits
ainsi que leurs caractéristiques principales. Aprés un rapide tour d’horizon des différentes phases gazeuses, les

phases condensées intervenant dans les réactions de chimie hétérogéne décrites précédemment sont présentées.

14



Antarctic Total Ozone
(Octobar monthly averages)

1970

100 200 300 400 500
Total ozone (Dobson units)

FIGURE 1.6 — Colonne totale d’'ozone au dessus du pdle sud en octobre, avant et aprés I'’émission massive de CFC
et de substances destructrices d’ozone. Figure publiée par la NOAA, consultée en juin 2022 a I'adresse suivante :
https://www.nrdc.org/experts/david-doniger/update-poles-apart-latest-saving-ozone-layer

1.2.2 Les phases gazeuses en stratosphére

La stratosphére a une composition chimique plus simple que la troposphére. Comme détaillé précédemment,
I'ozone en est I'espéce caractéristique. Les composants principaux de I'atmospheére que sont le diazote, I'oxygene,
le dioxyde de carbone y sont également présents. La plupart des constituants présents en troposphére y sont
consommeés et n’atteignent pas la stratosphere, ou a I'état de traces. Cependant, cela a été développé dans la
section précédente, des espéces a I'état de traces peuvent avoir un impact significatif sur la chimie globale de
'atmosphére via leur participation a des cycles catalytiques. Dans cette section, les quatre familles de composés
intervenant dans les cycles catalytiques de 'ozone que sont les composés hydrogénés, azotés, chlorés et bromés
sont passés en revue. Leurs sources et puits sont identifiés et leur abondance et temps de vie discutés. Concernant
les sources, deux cas se distinguent : soit ces particules sont produites en stratosphére par des réactions chimiques
entre constituants ou par réaction photochimique, soit elles sont produites en troposphére puis transportées en
stratosphére par la circulation atmosphérique. Dans ce second cas, les deux vecteurs principaux sont I'advection
aux tropiques et le transport a travers la tropopause des moyennes latitudes le long des surfaces isentropes. Une

fois en stratosphere, les constituants sont distribués par la circulation atmosphérique générale.
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Les composés hydrogénés : HO, HO,

Les sources de composés hydrogénés sont principalement naturelles. La stratosphére, bien que relativement
seéche, contient de la vapeur d’eau, de I'ordre de 5 ppm. Cette vapeur d’eau provient de la troposphére. La vapeur
d’eau réagit avec un atome d’oxygéne selon la réaction suivante :

(R36) H,O0+ O(1D) — OH + OH

Le radical OH ainsi produit participe au cycle catalytique précédemment décrit R6-R8 qui s’achéve par la réaction
de terminaison R9, par laquelle la vapeur d’eau stable est reformée. Le temps de vie du OH stratosphérique étant
court et sa production dépendant du rayonnement solaire, son abondance présente une forte variabilité spatiale et

temporelle.

Les composés azotés : NO, NO,, HNO,

Les composés azotés ont des sources variées en troposphére, autant naturelles qu’anthropiques. Les NO,
sont principalement émis dans I'atmosphére par la combustion d’énergie fossile, par I'aviation, la combustion de
biomasse, I'’émission des sols, ou encore par les éclairs, par ordre d’'importance décroissante. Les activités anthro-
piques émettent de grandes quantités de NO,. Le monoxyde d’azote (NO) est généralement oxydé en HNO; et
éliminé dans la troposphére, et la part mineure qui atteint la stratosphére est négligeable. La source principale de
NO dans la stratosphere provient de la réaction suivante entre le protoxyde d’azote (N,O) et un atome d’'oxygéne
excité : N,O + O(1 D) —— 2NO. En basse stratosphére, la concentration en N,O est de 'ordre de 100 a 300 ppb.

Son émission en troposphére est due en grande partie a I'activité agricole et a I'utilisation d’engrais.

Taux, en Tg.an™*

Estimations et incertitudes
Sources naturelles 9(6-12)
Océans 3(1-5)
Sols tropicaux 4 (3-6)
Sols tempérés 2(0,6-4)
Sources anthropogéniques 6(4-8)
Sols cultivés 4(2-5)
Feux de biomasse 0,5(0,2-1)
Industrie chimique 1,3(0,7-1,8)
Bétail 0,4 (0,2-0,5)
Puits - Stratosphére 12 (9 - 16)
Augmentation atmosphérique 4

TABLE 1.1 — Bilan global de N,O, adapté de lJacob|[1999]

Le NO produit participe au cycle catalytique R6-R8, et le principal puits de NO, est son oxydation en HNOg,
qui est une forme stable, selon la réaction R10. Sous cette forme, HNO; est ensuite éliminé par précipitation ou

par dépdt sec. En troposphére, les NO, ont un temps de vie de l'ordre de la journée. Mais en présence de fortes
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concentrations de NO,, la formation de la molécule stable PAN (nitrate de peroxyacétyle, CH;C(O)OONO,) peut
avoir lieu et cette molécule peut, selon la température, présenter un temps de vie bien plus long que les NO, seuls
et ainsi assurer leur transport et leur restitution sur de longues distances. Le PAN est toxique pour 'homme et
les organismes vivants en général, il est un marqueur des pics de pollution a 'ozone troposphérique causés par

I'activité anthropique.

Les composés chlorés : Cl, CIO

Les CFC et solvants chlorés sont la source majeure de chlore dans la stratosphere, et sont d’origine anthro-
pigue. Ces substances sont inertes en tropospheére et sont donc transportées jusqu’en stratosphére. Elles y sont
ensuite photolysées pour libérer un atome de chlore. Ces espéces ont des durées de vie extrémement longues en
troposphére, allant de 10 a 100 ans. Si elles sont en grande majorité interdites par le protocole de Montréal, des
émissions ont encore été détectées récemment [WMOQO, 2018].

Il est & noter que les éruptions volcaniques injectent épisodiquement du HCI directement en stratosphére, mais
cela représente une part minoritaire des sources de chlore. En effet HCI est soluble dans I'eau et lors d’une éruption,
il est rapidement éliminé par précipitation ou sédimentation lorsque les gouttelettes dans lesquelles il est dissout
sont emportées par de plus gros débris [Tabazadeh and Turcol (1993]. Dans le cas d’éruptions majeures comme
celles du EI Chichon (1982) ou du Pinatubo (1991), ces mécanismes ne suffisent pas a éliminer les quantités
importantes de HCI émises, et la quantité de chlore stratosphérique augmente, renforgant les mécanismes de
destruction d’ozone. HCI constitue par ailleurs un puits pour le chlore stratosphérique car il finit par retourner en
troposphére, par sédimentation et est éliminé lors des précipitations en raison de sa solubilité dans I'eau. Il existe
aussi une source naturelle de CH;Cl produit par des micro-organismes océaniques qui atteint la stratosphére, mais
sa proportion est minoritaire par rapport aux autres sources.

Avant d’en étre éliminé, il est estimé qu’un atome de chlore en stratosphére détruit environ 10000 molécules

d’'ozone par les processus catalytiques décrits précédemment. [Baird et al., |2016].

Les composés bromés : Br, BrO

Les sources de brome stratosphérique sont de deux types : naturelle et anthropique. La composante naturelle
est émise par la biosphere océanique sous forme de CH3Br. Le CH;Br a une durée de vie limitée en troposphére,
inférieure a 1 an, il y est donc consommé mais une partie atteint la stratosphére, ou il est photodissocié pour libérer
'atome de brome qui pourra ensuite participer aux cycles catalytiques de destruction d’ozone. La composante
anthropique, majoritaire, est relachée sous forme de halons tels que CF;Br et CF,CIBr, qui sont, comme les CFC,
inertes en troposphére et atteignent donc la stratosphére. Ces composés ont, comme les CFC, des durées de vie

en troposphére qui dépassent la décennie.
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Le brome stratosphérique n’est, en comparaison avec le chlore, que peu présent sous forme de réservoir, car
la réaction menant a la formation de bromure d’hydrogéne a partir d’'une molécule de brome et de méthane est
lente en raison de son caractére endothermique. Les formes inactives du brome, HBr et BrONO, sont de plus
efficacement photodissociées par le rayonnement solaire et n'ont donc pas de longues durées de vie. Malgré son
caractere davantage actif et donc potentiellement davantage destructeur d’'ozone, 'abondance relativement faible

du brome en comparaison avec le chlore lui procure un impact global moindre sur 'ozone.

1.2.3 Les aérosols stratosphériques

La section 1.2.2.3 a exposé comment, pendant I'hiver, des réactions hétérogenes sont rendues possibles par
les températures extrémement basses atteintes au sein du vortex polaire. Ces réactions hétérogenes ont lieu a la
surface et au sein des aérosols stratosphériques et des PSC. Dans cette section, la nature et I'origine des aérosols
stratosphériques sont tout d’abord introduits. Dans un second temps, les mécanismes liés aux PSC sont détaillés :
leur formation, leur composition, les différents types identifiés ainsi que leurs répartitions spatiale et temporelle.

La basse stratosphere abrite une couche d’aérosols, environ entre 15 et 25 km, parfois appelée la couche de
Junge d’aprés Christian Junge, qui I'a mise en évidence a I'aide de mesures in situ en 1960 [Junge and Man-
son, [1961]. Elle est la résultante de nombreux processus de transport et de chimie atmosphériques. Elle résulte
d’'abord des divers échanges entre la troposphére et |la stratosphére et d’autre part des processus chimiques et
microphysiques qui mettent en jeu les constituants transportés lors de ces échanges.

Tout d’abord, il faut présenter la composition des aérosols stratosphériques ainsi que les espéces qui en sont a
I'origine, dites précurseurs. Les aérosols stratosphériques sont présents en grande majorité sous forme liquide et
composés de soufre et de vapeur d’eau. A I'état de traces et selon les conditions de température, d’autres consti-
tuants comme de l'acide nitriqgue peuvent pénétrer ces aérosols. Des aérosols non liquides, qu’ils soient d’origine
troposphérique ou extraterrestre, sont également présents en stratosphére. Localement, ils peuvent représenter
une part significative de la masse d’aérosols. Les aérosols d’origine météoritique pourraient ainsi représenter plus

de 10% de la masse totale d’aérosols stratosphériques [SPARC], |20086].

La chimie du soufre

Pour comprendre les mécanismes qui ménent a la formation des aérosols stratosphériques, il faut aborder
rapidement le cycle du soufre. Le soufre a de nombreux états d’oxydation, de —2 a +6. Si 'on excepte les réactions
de photodissociation, I'état d’oxydation des particules soufrées injectées dans I'atmospheére ne peut qu’augmenter
en raison du caractére oxydant de 'atmosphére terrestre. Il en résulte que les particules soufrées dans I'atmosphére
qui ne sont pas éliminées par des puits a la surface sont a terme transformées en H,SO,. Labsence de réaction

atmosphérique significative de réduction du soufre implique que le cycle d’'oxydation du soufre ne peut pas étre

18



fermé par des processus atmosphériques. Sa terminaison est assurée par des organismes biochimiques. Sans
ces organismes, les niveaux bas d’oxydation du soufre ne seraient pas observés en quantités significatives dans
I'atmospheére et leur absence serait critique car les constituants soufrés a hauts états d’oxydation n’atteignent pas
la stratosphére et sont éliminés en troposphére [Kremser et al.l 2016]. Une interruption de la participation des
organismes biochimiques au cycle du soufre aurait pour conséquence d’appauvrir la stratosphére en soufre. Ce
raisonnement exclut le volcanisme, qui injecte directement du dioxyde de soufre dans la stratosphére.

En troposphere, les formes réduites du soufre réagissent rapidement avec le radical OH, ce qui réduit leur durée
de vie, de I'ordre du jour a la semaine. En présence de nuages, cette durée de vie est encore réduite car I'oxydation
de SO, en H,SO, est plus rapide en phase aqueuse. En basse stratosphere, la durée de vie du SO, atteint plusieurs
semaines en raison de la faible concentration en vapeur d’eau et en radical OH. Les OCS (oxysulfure de carbone)
sont photodissociés par les rayonnements UV et cette photodissociation est donc plus efficace en stratosphére. Les
OCS sont convertis en SO,, par photodissociation ou plus minoritairement par réaction avec O et OH. La section

suivante se concentre sur les sources du soufre stratosphérique, qui sont donc principalement SO, et OCS.

Sources du soufre stratosphérique

Le flux net total de soufre de la troposphére vers la stratosphére est estimé a 181 Gg/an en excluant les aérosols
primaires, et a 103 Gg/an en les incluant [Sheng et al., |2015]. Ce flux se compose principalement des apports en
SO,, en OCS et pour une part plus marginale en autres formes réduites du soufre.

Le précurseur principal des aérosols stratosphériques est I'acide sulfurique, H,SO,. Lacide sulfurique gazeux
est trés rapidement consommé en troposphere et a une durée de vie de I'ordre de quelques minutes [SPARC) 2006].
Sa formation en stratosphére passe donc par I'oxydation des autres formes réduites du soufre.

Les sources de SO, sont dominées par les éruptions volcaniques et les activités anthropiques. Les émissions
anthropiques proviennent principalement de la combustion d’énergies fossiles et de I'activité industrielle. Bien que
ces processus soient encore mal quantifiés, des processus convectifs permettent a une partie des ces émissions
a basse altitude d’atteindre la stratosphére [Eckhardt et al., 2004]. Les éruptions volcaniques sont I'autre source
majeure de soufre stratosphérique, principalement sous forme de SO, et dans une moindre mesure de OCS. Par
leur nature, ces éruptions sont trés variables. Malgré cette forte variabilité, Carn et al.|[2016] estiment 'apport annuel
stratosphérique en SO, des éruptions volcaniques de I'ordre de 1 Tg/an, ce qui montre I'importance du volcanisme
comme source de soufre stratosphérique. Linfluence du volcanisme sur la stratosphére sera détaillée davantage
dans les derniéres sections de ce chapitre.

Loxysulfure de carbone (OCS) est une source significative de soufre en stratosphére. La faible solubilité de cette
espéce est la raison pour laquelle elle atteint la stratosphére sans étre éliminée au cours de I'advection tropicale. En
troposphére, les principales sources de OCS sont, par ordre d’'importance, les océans, les émissions anthropiques,

la combustion de biomasse, les sols humides, les éruptions volcaniques et la végétation. La végétation est le
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principal puits troposphérique, devant les sols oxiques, I'oxydation par OH ou O(1 D) et enfin la photodissociation.

Dans I'atmosphere, il s’agit de la forme réduite du soufre la plus abondante et dotée de la plus longue durée
de vie. En troposphére, OCS a un temps de vie long, de l'ordre de 2 a 5 ans selon les estimations [Montzka
et al.,[2007} \UIshofer and Andrael [1997]. Cette variabilité provient des incertitudes sur les ampleurs respectives des
différents sources et puits des OCS troposphériques. Selon les modéles, les estimations du poids des OCS dans
les précurseurs d’aérosols stratosphériques varient, mais sont de I'ordre de 30 a 40 Gg/an, représentant un peu
moins de la moitié des apports annuels de soufre gazeux en stratosphére [Weisenstein et al., (1997, [Takigawa et al.,

2002, Bruhl et al ., (2012} [Sheng et al., [20135].

D’autres sources d’espéeces soufrées existent, bien qu’elles soient plus marginales. lls s’agit principalement
des émissions de sulfure de diméthyle (DMS), de sulfure d’hydrogéne (H,S) et de disulfure de carbone (CS,). Ces
espéces ont une durée de vie réduite, de I'ordre de quelques heures, car elles sont rapidement oxydées par le radical
OH. Cette oxydation produisant du SO,, elles représentent toutefois une source indirecte de soufre stratosphérique.
Enfin, la réaction de CS, et DMS produit des OCS, qui comme cela a été mentionné est une source importante de

soufre en stratosphére.

Enfin, il existe des sources non soufrées d’aérosols stratosphériques. Cela concerne principalement des parti-
cules d’origine météoritique : leur apport est mal quantifié mais leur role dans la stratosphére est bien établi, notam-
ment en tant que noyaux de nucléation pour la formation d’aérosols soufrés ou de particules de PSCs [Chang et al .}
1999, Wise et al., 2003]. Bien que mal quantifiée, la proportion de matériel d’origine météoritique serait significative
[Plane} 2012]. Au dela du SO, et des OCS déja mentionnés, les éruptions volcaniques injectent parfois des cendres
et diverses espéces et particules dans la stratosphére. Ces injections ont une influence modérée car les particules
grossiéres sont rapidement évacuées par la sédimentation, mais leur impact est encore méconnu, notamment en

raison de la difficulté de mesurer leur composition exacte. Leur impact est probablement radiatif et de court terme.

Le carbone suie (BC, black carbon) et le carbone organique, dont les sources sont principalement la combustion
d’énergies fossiles et de biomasse, sont présents dans la stratosphére. lls le sont principalement aux tropiques et a
basse altitude, car ils n’ont pas de source stratosphérique. Cependant, des études récentes tendent a prouver que
leur présence stratosphérique est sous estimée [Martinsson et al., [2019]. Leur principale propriété est d’étre trés
absorbants et cela pourrait avoir un impact sur la température de la basse stratosphére. Enfin, les feux de foréts
de grande ampleur sont capables d’injecter du matériel en stratosphére. lls semblent étre une source croissante de
particules stratosphériques dont il sera question en détail dans les sections a venir. Ces émissions n’étaient jusqu’a
récemment pas considérées comme significatives en stratosphere mais leur fréquence et leurs impacts sont encore

méconnus.
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Processus de transport

Les vecteurs d’échanges entre la troposphére et la stratosphére ont en partie été abordés dans les sections
précédentes. Il s’agit de ceux mentionnés dans le schéma de circulation de Brewer-Dobson : une advection verticale
aux tropiques qui alimente la stratosphere sur le long terme et des échanges bidirectionnels & travers la tropopause
extra-tropicale. A cela il faut ajouter les injections directes et ponctuelles de matériel en stratosphére causées par les
éruptions volcaniques et les feux d’ampleur. Enfin, des processus de convection profonde aux tropiques peuvent
injecter des masses d’air en stratosphére sur des échelles plus courtes que celles de 'advection verticale aux
tropiques, mais ces processus sont encore mal quantifiés [Kremser et al., 2016].

Il est important de préciser que les masses d’air pénétrant en stratosphére aux tropiques, via la TTL, atteignent
la haute stratospheére (6 > 380K) et peuvent rester en stratosphére a I'’échelle d’'années. Au dela de 380 K, les lignes
isentropes ne croisent plus la tropopause a moyennes et hautes latitudes. En revanche, les particules entrant en
stratosphére par le transport isentropique a moyennes latitudes n’y resteront que quelques mois. Pour les panaches
injectés par les éruptions volcaniques, le temps de résidence est donc principalement fonction de la latitude d’in-
jection, et dans une moindre mesure de l'altitude d’injection. Les injections causées par les éruptions volcaniques

seront abordées en section 1.3.2.

Formation, croissance et élimination

Dans les conditions stratosphériques, la nucléation binaire de I'acide sulfurique et de la vapeur d’eau gazeux
pour former des aérosols liquides est bien établie. Il s’agit généralement de nucléation homogene, mais la nucléa-
tion hétérogene sur des particules météoritiques est possible bien qu’encore mal quantifiée. Les aérosols ainsi
créés grossissent ensuite par coagulation et condensation. La coagulation est le processus par lequel deux parti-
cules entrent en collision pour n’en former qu’une. La condensation désigne I'absorption de phase gazeuse par un
aérosol liquide, dans ce cas de vapeur d’eau ou d’acide sulfurique en phase gazeuse. Ces deux processus sont
a 'ceuvre dans la croissance des aérosols stratosphériques, la coagulation ayant principalement lieu peu aprés la
nucléation, alors que la condensation se poursuit pendant toute la durée de vie de I'aérosol en fonction des condi-
tions de température et des concentrations environnantes en vapeur d’eau et en acide sulfurique. La coagulation,
étant dépendante des collisions entre particules, est principalement fonction de la concentration et de la taille des
aérosols.

Lorsque la température est trop élevée, les aérosols s’évaporent pour retourner a I'état gazeux. Sous I'effet
de la gravitation les aérosols sédimentent vers la basse stratosphere, voire sont transportés vers la troposphére.
Ces deux mécanismes contraignent la localisation de la couche d’aérosols. Par ailleurs, la sédimentation contraint
également la taille des aérosols stratosphériques : lors de I'advection verticale des masses d’air aux tropiques, les

particules les plus grosses sédimentent. Si bien qu’en dehors des périodes d’injection récente par le volcanisme, les
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aérosols stratosphériques présentent un rayon moyen d’environ 0.07um et inférieur a 0.2um [SPARC], 2006]. Au dela
de la sédimentation et de I'évaporation, I'élimination des aérosols stratosphériques est dominée par le transport de

masses d’air a travers la tropopause des moyennes latitudes.

Les distributions en taille d’aérosols sont communément représentées par des lois lognormales, représentant
au mieux la concentration d’une population dans un espace 3D. Cette loi a trois paramétres utilise communément la
concentration totale, le rayon modal ainsi qu’'une mesure de dispersion, souvent I'écart-type géométrique. Chaque
mode microphysique possede une distribution en taille qui lui est propre. La réalité d’'une population d’aérosols d’ori-
gine volcanique proche de I'éruption est la superposition de différents modes, que les processus microphysiques et
surtout la sédimentation vont faire évoluer jusqu’a lisser 'ensemble en un seul mode. C'est ce qu'illustre la figure[T.7]
présentant des sondages granulométriques réalisés dans différents contextes : en présence d’influence volcanique

forte, modérée, et dans les conditions de fond.
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FIGURE 1.7 — Distributions d’aérosols en densité [cm 3], surface [p2.cm™3], et volume [1®.cm™3] en fonction du
logarithme du rayon, issues de I'interpolation de distributions lognormales bimodales sur les mesures in-situ des
compteurs optiques de particules réalisées a Laramie, Wyoming entre 1991 et 2003. Les courbes pleines passant
par les points de mesures représentent les distributions cumulées obtenues en intégrant les distributions en taille
ajustées sur les mesures. Les mesures sont moyennées sur 1 km autour de 21 km et représentent les aérosols de
la moyenne stratosphére en cas de charge volcanique forte (02/10/1991 - 911002), modérée (30/04/1994 - 940430)
et régime permanent (28/07/2003 - 030728). On note la présence d’un second mode méme sur la distribution
correspondant aux aérosols de fond. Figure reproduite de [SPARCI[2006].

En guise de résumé de cette section présentant les aérosols stratosphériques, le schéma synthétique publié par

Kremser et al.|[2016] est reproduit ci-dessous.
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FIGURE 1.8 — lllustration schématique des processus qui gouvernent le cycle de vie et la distribution des aéro-
sols stratosphériques. La circulation a grande échelle est représentée par les fleches bleues épaisses, les fleches
rouges indiquent les autres processus de transport. Les fleches noires représentent les réactions chimiques entre
composés. Les espéces chimiques sont représentées par des sphéres bleues ou des triangles noirs selon leur
phase, liquide ou gazeuse respectivement. La sédimentation des aérosols a travers la tropopause est indiquée par
les fines fleches bleues. Comme indiqué sur la figure, OCS n’a pas nécessairement besoin de convection profonde
pour étre transporté a travers la TTL en raison de sa longue durée de vie troposphérique. Les chiffres rouges in-
diquent les flux de SO,, OCS et d’aérosols, en GgS/an, d’aprés les simulations de [Sheng et al| [2015]. Les flux
nets estimés de composés soufrés a travers la tropopause sont indiqués dans I'encart gris [Sheng et al., 2015]. Les
10 Gg S/an classifiés en "Autres" sont principalement dus au sulfure de diméthyle (DMS) et au sulfure d’hydrogene
(H,S). Les autres especes représentées sont le disulfure de carbone (CS,), I'acide sulfurique (H,SO,) et le carbone

suie (BC). Figure reproduite de [Kremser et al.|[2016]

1.2.4 Les nuages stratosphériques polaires

Comme cela a été évoqué a plusieurs reprises dans les sections précédentes, des nuages peuvent se former
dans la stratosphére hivernale polaire : les nuages stratosphériques polaires, ou PSC. Ces nuages ont un réle cru-
cial dans les mécanismes de destruction de I'ozone stratosphérique, via les réactions hétérogénes qu'ils permettent
et la dénitrification de la basse stratosphére gu’ils occasionnent comme cela a été expliqué en section Cette
section présente la composition de ces nuages, les différents types qui en découlent ainsi que leurs conditions de

formation. La répartition spatiale et temporelle des PSC est ensuite exposée.
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Observés pour la premiére fois a la fin du XIX®™e siécle avant méme la mise en évidence de la stratosphére,
les PSC n‘ont été nommés ainsi et étudiés a proprement parler que bien plus tard. Lavenement des satellites
lanca véritablement I'étude de ces nuages & la fin des années 1970 et dans les années 1980. A cette période,
la découverte du trou de la couche d’'ozone en Antarctique stimule la recherche sur les causes de la destruction
d’'ozone stratosphérique et méne a la mise en évidence du réle des PSC. Limplication forte des PSC dans les
mécanismes de destruction de I'ozone a motivé et continue de motiver le besoin de connaitre avec précision la
composition de ces nuages et leurs conditions d’existence. Les efforts de recherche de la fin des années 1980 et
des années 1990 ont permis de mettre en évidence les principales especes composant les PSC. La multiplication
des campagnes de mesures in-situ et 'amélioration des capacités instrumentales, qu’elles soient basées au sol ou
spatiales, ont permis d’acquérir aujourd’hui une connaissance de plus en plus fine de ces nuages et des processus

qui y sont associés.

Composition des PSC

Les PSC sont composés d’eau, d’acide nitrique et d’acide sulfurique. Selon les conditions de température et les
abondances relatives de ces trois espéces, différentes particules et donc différents types de nuages sont formés.
Les especes chimiques formant les PSC sont les aérosols stratosphériques soufrés, ou aérosols de fond (SSA,
Stratospheric Sulfate Aerosol - H,SO,—H,0), la solution dite ternaire sursaturée (STS, Surpercooled Ternary So-
lution — H,SO,—HNO;—H,0), I'acide nitrique trihydraté (NAT, Nitric Acid Trihydrate — HNO;—3 H,0O), d’autres hy-
drates d’acide nitrique ou sulfurique, les cristaux d’eau ou encore des mélanges des espéces susmentionnées. Des
expériences en laboratoire ont montré que les hydrates comme I'acide sulfurique tetrahydraté (SAT, Sulfuric Acid
Tetrahydrate - H,SO,—4 H,0) ou I'acide nitrique dihydraté (NAD, Nitric Acid Dihydrate — HNO;—2 H,0) peuvent
exister en stratosphere, mais ils n’y ont jamais été observés. Plusieurs études ont montré que pour des raisons de
cinétique thermodynamique, la formation de cristaux de SAT en stratosphére est peu probable [Luo et al., |1994],
et que la nucléation de NAT sur des particules de SAT nécessite un important refroidissement non réaliste [lraci
et al.l 1995, [MacKenzie et al., [1995]. A ce titre ils ne sont pas pris en compte dans I'étude des PSC, méme si leur
potentielle présence doit étre gardée a I'esprit.

Selon leur composition, les PSC ont donc été séparés en différentes classes. Initialement, il n’y avait que deux
classes : les PSC de type |, composés de NAT, et ceux de type Il, composés de glace d’eau [Poole et al., {1988,
Poole and McCormick, [1988]. Avec la mise en évidence des gouttelettes de STS fut rajouté un type Ib pour classifier
ces observations, I'ancien type | devenant la [Browell et al.,|1990, [Toon et al., [1990].

Les PSC de type la sont composés de NAT. Lexistence des cristaux de NAT en stratosphére a des températures
jusque 7K au dessus du seuil de fusion de la glace d’eau (Ticg) a été prévue dés 1988 grace aux travaux de
laboratoire de [Hanson and Mauersberger [1988a], avant d’étre confirmée par des mesures in situ par Voigt et al.

[2000]. Le rayon moyen des particules de NAT est d’environ 1um et la densité moyenne de 10~2 particules par cm 3.
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Dans le cas des PSC de type la, la densité peut varier de 10~* a 1 cm—2. Le seuil de température de formation des
NAT (Tnat), Souvent approximé a 195 K, dépend de l'altitude et des concentrations en eau et en acide nitrique (voir
section [T.2.4).

Les PSC de type Ib, composés de gouttelettes de STS, ont été mis en évidence en 1990. Leur existence
fut formellement confirmée par des travaux en laboratoire [Molina et al., |[1993], des modeles thermodynamiques
[Carslaw et al., [1994] Drdla et al., |[1993| [Tabazadeh et al., |1994] puis de nouvelles mesures in situ [Schreiner
et al.l [1999]. La rayon moyen des populations de gouttelettes de STS se situe entre 0, 3 et 0, 6um pour une densité
comprise entre 1 et 10cm 3. Le seuil de température permettant la formation des PSC de type Ib est située environ
2 a 3 Ksous Tyat €t environ 4 K au dessus de Ticg (voir section (1.2.4).

Les PSC de type Il sont composés de glace d’eau. Lexistence de la glace d’eau en stratosphere est prévue par
des mesures en laboratoire depuis presque un siécle [Washburnl [1924] et a été confirmée relativement t6t par des
mesures satellites et in situ [Steele et al., {1983, [Hofmann et al.l [1989]. Le seuil de température pour la formation de
ces nuages est le seuil de fusion de la glace d’eau, qui dépend lui méme de I'altitude et de 'abondance d’eau. Il est
situé environ a 188 K en basse stratosphére (voir section|1.2.4).

Ce découpage en trois classes a permis la mise au point des premiéres classifications de PSC selon des pa-
ramétres optiques. Cependant, la majorité des mesures de PSC réalisées ne rentraient pas dans les catégories
attendues et ces classifications aboutissaient a un grand nombre de mesures non classées [Achtert and Tesche,
2014). La complexité de I'’étude des PSC vient du fait qu’ils sont fréquemment des mélanges, externes et internes.
Des mélanges externes parce que les PSC ne sont pas composés uniquement de gouttelettes de STS ou de cris-
taux de NAT ou d’eau, mais plutét d’'un mélange de deux ou trois de ces espéces. lls sont également des mélanges
internes car, lors de la nucléation de cristaux de NAT ou d’eau a partir des aérosols de fond, I'acide sulfurique
ou l'acide nitrique restent au sein ou autour de la particule formée. Si on peut considérer que les mélanges in-
ternes n’ont qu’'une influence marginale sur les propriétés optiques des particules formées [Tritscher et al., 2021,
les mélanges externes expliquent le taux de mesures non classées par les premieres classifications. Pour pallier
a ce défaut des classifications, de nouvelles classes de PSC ont été proposées et de nombreux schémas de clas-
sifications ont depuis été publiés. Les classifications les plus pertinentes sont discutées et comparées au chapitre

Bl

Point sur les températures d’existence

Les seuils de température permettant la formation et I'existence des particules de STS, NAT et de glace d’eau
ont été mentionnés dans la section précédente. Dans cette section sont détaillées les méthodes de calcul de Txar,
Tice et Tsts afin de mettre en évidence leur variabilité et de fournir des ordres de grandeur [Larsen, |2000].

Les processus de nucléation, de condensation et d’évaporation sont contr6lés par le rapport formé entre la

pression partielle de 'espéce en phase gazeuse (P,) et la pression de vapeur saturante de la particule concernée
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(Psat), appelé rapport de saturation et noté S = Pii . Dans le cas des particules de PSC, P, est la pression partielle

de H,O, HNO; ou H,SO, et P, est la pression de vapeur saturante de H,O ou HNO; pour les particules de NAT,
STS ou ICE. La nucléation et la condensation se produisent lorsque le rapport de saturation S est supérieur a 1.
Lorsqu'’il est inférieur a 1, une particule condensée précédemment formée s’évapore.

P.at st principalement fonction de la température et du rayon de la particule considérée. Dans le cas des gout-
telettes de STS, P, dépend également des proportions relatives de HNO4 et H,SO, composant les gouttelettes.
Pour les particules de NAT, Pg,; dépend également de la pression partielle de la vapeur d’eau. Les formules per-
mettant de calculer P, de HNO3 et H,O pour des gouttelettes de STS ont été publiées par|Luo et al.|[1995]. Celle
donnant Pg,; de HNO; pour les particules de NAT est établie par|Hanson and Mauersberger|[1988a]. Enfin, Py, de
H,O pour les cristaux de glace a été calculée par|Jancso et al.[[1970] et{Tabazadeh et al.|[1997].

Si tous les autres parameétres dont la pression de vapeur saturante dépend sont fixés, P, décroit avec la
température. Ainsi, pour une pression partielle donnée, la température d’existence des cristaux de glace, notée
Ticr est définie comme la température a partir de laquelle Py,; de H,O sur la glace est inférieure a la pression
partielle de la vapeur d’eau a I'altitude considérée. De la méme maniére, la température d’existence des NAT, notée
Tnar, est la température en dega de laquelle Py, de HNO; pour les cristaux de NAT devient inférieure a la pression
partielle de HNO; a I'altitude considérée. Ainsi, Ticr dépend de la température, de I'altitude et de la concentration
de H,O et Txar dépend de la température, de I'altitude et des concentrations de H,O et de HNO;.

Tsts, la température d’existence des gouttelettes de STS, est plus délicate a calculer et une méthode différente
est utilisée. En effet, la définition d’une gouttelette de STS est plus floue que celle d’un cristaux de NAT ou de ICE.
Une gouttelette de STS est un aérosol soufré dans lequel condense de I'acide nitrique. Il n’y a pas de définition
claire de la concentration seuil de HNO4 au sein d’une telle gouttelette & partir de laguelle la particule est considérée
comme STS et non plus comme aérosol de fond. Tgrg est définie comme la température a partir de laquelle la
concentration en HNO, dépasse la concentration en H,SO, au sein d’une gouttelette. La figure[T.9montre le volume
des gouttelettes de STS ainsi que leur composition en pourcentage massique en fonction de la température. Sur
cet exemple, Tgrg est a environ 192 K. En deca de cette température, les proportions relatives de HNO; et H,SO,
s’inversent rapidement, et le volume des gouttelettes augmente fortement.

La figure m montre les valeurs de Tyat, Tsts et Ticg en fonction de l'altitude et des concentrations de
H,O et HNO;. Les valeurs de référence pour la stratosphére polaire en début d’hiver sont de 5 ppm d’eau et 10
ppb d’acide nitrique. Ces concentrations évoluent ensuite au fil de I'hiver, notamment suite a la déshydratation
et la dénitrification causées par les PSC. La figure m illustre la dépendance en altitude de ces températures
d’existence : sur le domaine usuel d’occurrence des PSC, entre 15 et 25 km, ces températures varient d’environ
10 K. Par ailleurs, on remarque que Txar, Tsts et Ticy augmentent avec la concentration en H,O et dans une
moindre mesure avec la concentration en HNO; pour les deux premiéres. Ainsi, & mesure que les concentrations en

H,O et HNO; diminuent au fil de I'hiver, les températures nécessaires pour former les particules de PSC diminuent.
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FIGURE 1.9 — (a) Volume des gouttelettes de STS en fonction de la température. Les points noirs sont des mesures
réalisées en Arctique par [Dye et al.|[1992] le 24 janvier 1989 a une altitude de 19 km. Les courbes viennent
de simulations thermodynamiques du volume de différentes particules stratosphériques en équilibre avec la phase
gazeuse : la ligne pointillée pour les SSA, la ligne a tirets pour les NAT et la ligne rouge pour les STS. Les calculs sont
basés sur des concentrations de 5 ppm de H,O et 10 ppb de HNO; a 55 hPa, soit environ 19 km. (b) Concentrations,
en pourcentage massique, des constituants des gouttelettes de STS en fonction de la température. Seule 'eau
n'est pas représentée. La ligne pointillée correspond a H,SO, au sein de gouttelettes binaires H,SO,-H,O0. Figure
reproduite de [Tritscher et al.|[2021], elle-méme adaptée de |Carslaw et al.|[1994].

Les mécanismes de formation

Dans cette section sont décrits les mécanismes de formation des trois particules fondamentales des PSC : les

gouttelettes de STS, les NAT et les cristaux de glace d’eau.

Gouttelettes de STS La compréhension des mécanismes de formation des particules de STS, NAT et de glace
d’eau a grandement progressé au cours des derniéres décennies. Si des doutes persistent sur certains chemins
de formation des cristaux de NAT et d’eau, la formation des gouttelettes de STS est bien maitrisée. Celle-ci a lieu
a partir des SSA. Lorsque la température chute, la pression de la vapeur d’eau de la solution H,O — H,SO,4 chute
et les gouttelettes de SSA croissent en absorbant la vapeur d’eau environnante. Lorsque la température chute
davantage et atteint Ticg + 4K, les gouttelettes peuvent absorber de petites quantités d’acide nitrique. A environ
Tice + 3K approximativement, la masse relative de HNO3 au sein de la gouttelette dépasse celle de H,SOy : c’est
la température Tsrs [Carslaw et al., |[1994]. Labsorption d’acide nitrique par les gouttelettes de SSA entraine une
augmente du volume des gouttelettes, qui passent d’'un rayon moyen de 0,07 um a 0,3 um. C’est notamment cette
augmentation de volume qui a permis de mettre en évidence I'existence des gouttelettes de STS, la condensation
de vapeur d’eau seule n’étant pas suffisante pour expliquer cette augmentation [Carslaw et al., [1994]. La formation
des gouttelettes de STS se fait donc simplement par la condensation de la vapeur d’eau et de I'acide nitrique au
sein des aérosols soufrés & mesure que la température chute. La figure [1.9] représente le volume des gouttelettes

de STS ainsi que leur composition en pourcentage massique en fonction de la température.
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FIGURE 1.10 — Températures d’existence Tnat (@ gauche), Tsts (au milieu) et Ticg (a droite) en fonction de
l'altitude et des concentrations en H,O, en ppm, et HNO; en ppb. Ticr ne dépend que de H,O. Des concentrations
de H,O et HNO;, typiques de la stratosphére ont été choisies pour illustrer la variabilité des températures d’existence.

Cristaux de NAT La nucléation des cristaux de NAT est plus complexe et les différents mécanismes aboutissant
a leur formation ne sont pas encore complétement maitrisés. Postulée pendant un temps, la nucléation homogene
de particules de NAT a partir de gouttelettes de STS est rendue impossible par une forte barriére énergétique
de nucléation. Plutét que de cristalliser en NAT, les gouttelettes de STS peuvent demeurer liquide jusqu’a des

températures inférieures & Ticg [Koop et al., [1995].

La nucléation hétérogene de NAT sur des cristaux de glace d’eau est quant a elle bien établie [Biermann et al.,
1998, |Luo et al., 2003]. Ce chemin de formation nécessite donc que des températures suffisamment basses aient
permis la formation de glace d’eau. Les refroidissements locaux causés par exemple par des ondes orographiques
permettent, en Antarctique comme en Arctique, la formation de glace et par suite, la nucléation hétérogéne de NAT
sur ces cristaux de glace. Les nuages ainsi formés présentent une forte densité, de 0.1 a 1 cm®. Comme [Fueglistaler
et al.[[2002a,b] I'ont montré, les plus grosses particules de NAT de ces nuages peuvent sédimenter pour arriver dans
des zones riches en acide nitrique, et ainsi croitre encore et former des nuages présentant une faible densité de
particules. Ce mécanisme de formation peut mener a de gros cristaux de NAT (jusque 10 um), qui sédimentent et

constituent le principal moteur de la dénitrification abordée en section|1.2.4

Enfin, les cristaux de NAT peuvent se former par nucléation hétérogéne sur des noyaux étrangers. Ce chemin de
formation a été mis en évidence plus tardivement. Les différentes observations de PSC montraient qu’il manquait
un mécanisme permettant de former des cristaux de NAT sans que les températures n’aient permis la formation
préalable de glace [Drdla et al., 2002]. La formation de particules de NAT a de telles températures a depuis été

clairement mise en évidence par des mesures in situ menées par|Ward et al. [2014]. Les noyaux étrangers servant
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a la nucléation hétérogéne des cristaux de NAT pourraient étre d’origine météoritique. Les aérosols d’origine météo-
ritique occupent une part non négligeable des aérosols stratosphériques comme cela a été mentionné en section
[T.2:3] Cette origine des noyaux de nucléation a été proposée relativement tot [Biermann et al., [1996, [Bogdan and
Kulmala, [1999, [Bogdan et al., [2003] et a été confirmée plus récemment en laboratoire [James et al., 2018].

Si les cristaux de NAT sont généralement considérés comme légérement asphériques (aspect ratio autour de
0.9), il a été montré que de gros cristaux de NAT fortement asphériques peuvent exister [Grothe et al., 2006 [Bi
et al., [2013| [Woiwode et al., [2016]. Ce point est important en vue des propriétés optiques attendues des cristaux

de NAT, et notamment de la dépolarisation qu’ils peuvent entrainer.

Cristaux de glace d’eau Le formation des cristaux de glace en stratosphére peut avoir lieu selon différents mé-
canismes. Les cristaux peuvent tout d’abord étre formés par nucléation homogene. Ce processus, bien maitrisé,
demande cependant des températures tres basses, environ 3 a 4K sous Ticg [Carslaw et al.l (1998, |[Koop et al.,
1998, [2000]. De tels refroidissements ne peuvent généralement étre occasionnés que par des ondes de gravité, et
notamment orographiques. Ces températures ne sont pas observées fréquemment a I'échelle synoptique, surtout
en Arctigue. Des mécanismes manquent alors pour expliquer I'observation de champs synoptiques de PSC de cris-
taux de glace a des périodes ou les températures ne permettent pas la nucléation homogéne. Deux mécanismes
sont envisagés pour cela. D’une part, la nucléation hétérogéne sur des noyaux étrangers, comme évoquée pour les
NAT. Cette nucléation demande des températures moins basses que la nucléation homogene, et est déja un mé-
canisme reconnu en tropospheére. Enfin, la nucléation hétérogéne de cristaux de glace sur des NAT a été évoquée
a plusieurs reprises dans la littérature mais n’est pas encore formellement validée [Barone et al., [1997, |Khosrawi
et al., 2011} |Engel et al.} 2014, |Voigt et al., [2018].

Les mécanismes de formation des gouttelettes de STS et des cristaux de NAT et d’eau sont résumés en figure
Si la compréhension de ces mécanismes a progressé ces derniéres décennies, certaines zones d’ombre per-
sistent pour expliquer tout a fait les observations, et notamment autour des mécanismes de nucléation hétérogene

des cristaux de NAT et d’eau.

Répartition spatiale et temporelle des PSC

La répartition des PSC, qu’elle soit spatiale ou temporelle, dépend principalement des températures stratosphé-
riques et des abondances d’acide nitrique, d’eau et d’aérosols. Les différences majeures entre le vortex polaire des
hémisphéres sud et nord entrainent d'importantes disparités dans le volume et les types de PSC observés ainsi
que dans la durée de la saison de PSC. Le vortex polaire nord étant moins stable, les températures permettant la
formation de PSC sont atteintes moins fréquemment. Il se rompt également plus tét dans I'hiver, réduisant d’autant
la saison de PSC. Enfin, la topographie est une différence majeure entre les pbles nord et sud. Les reliefs de la

surface ainsi que les zones d’interface océan — continent sont plus nombreux dans le nord, entrainant la formation
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FIGURE 1.11 — Description schématique des chemins de formation des particules de PSC tels que compris ac-
tuellement. Les formes représentent la phase des particules : cercles pour les gouttelettes, hexagones pour les
cristaux de NAT ou d’eau et triangles pour les noyaux de nucléation (météoritiques par exemple). Les températures
indiquées pour Tnat, TsTs et Ticg sont des approximations typiques des conditions stratosphériques polaires.
Figure adaptée de|[Tritscher et al.|[2021], Engel et al.|[2013] et Hoyle et al.|[2013].

d’ondes de gravité qui propagent des refroidissements locaux et permettent la formation de PSC dans des contextes

ou les températures synoptiques ne l'auraient pas permise.

Le lidar spatial CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization) a bord du satellite CALIPSO (Cloud-
Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations) fournit depuis 2006 de précieuses mesures des aéro-
sols et nuages stratosphériques. De par sa nature, cet instrument permet d’avoir une vue globale sur la répartition et
le volume des PSC au sein des vortex polaires. A partir de ces données, Pitts et al. [2018] ont présenté la moyenne
du volume de PSC observé, de 2006 a 2018, ainsi que sa variabilité annuelle, en Antarctique et en Arctique. Cette
figure est reproduite en figure[T.12] Elle permet également d’'observer la durée de la saison de PSC aux deux péles.
La différence entre les deux hémisphéres est flagrante : le profil combiné des maxima observés en Arctique n’atteint
pas le profil combiné des minima observés en Antarctique. Au dela des valeurs de volume de PSC, la durée de la
saison est plus courte en Arctique. Les PSC n’y sont observés qu’en décembre et janvier, il est en effet raisonnable
de considérer que les valeurs de février observées en figure [1.12 sont biaisées par I'hiver 2010-11 et ne sont pas
représentatives d'un hiver arctique classique. En Antarctique, les PSC sont observés de maniére persistante de
juin a septembre. En Arctique, il est également remarquable que la courbe des minima soit quasi nulle. Cela traduit

l'instabilité du vortex polaire nord.

Les données de CALIOP permettent également de visualiser la répartition spatiale des PSC en Antarctique et
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FIGURE 1.12 — Evolution temporelle de la moyenne (ligne noire) et de I'écart-type (zone grisée) du volume de
PSC de 2006 a 2018 en Antarctique (a) et en Arctique (b). Les volumes sont calculés en intégrant sur l'altitude la
couverture spatiale. Les valeurs minimales et maximales sont indiquées avec la couleur de I'année pour laquelle

ces extrémes ont été atteints. Figure publiée par |Pitts et al. [2018] et mise a jour par|Tritscher et al.|[2021].
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FIGURE 1.13 — Moyennes mensuelles des occurrences de PSC en Antarctique vues par CALIOP, moyennées sur la
période 2006 - 2018, a # = 500K (~ 20km). Les lignes noire, rouge et blanche indiquent respectivement la position
du vortex, la zone ou T < Tyat et la zone ou T < Tcg. Figure publiée par |Pitts et al. [2018] et mise a jour par

ritscher et al. [2021].

en Arctique, en fréquence d’occurrence de 2006 a 2018 a # = 500K (~ 20km) [Pitts et al, 2018, [Tritscher et al.,

2021]. Les figures publiées par [Pitts et al|[2018] et mises a jour par [Tritscher et al.| [2021] sont reproduites en
figures et Sur ces figures, les lignes noire, rouge et blanche représentent respectivement la moyenne de

la limite du vortex polaire, et la limite des domaines dont la température moyenne est inférieure a Txat €t TicE.-
La figure [T.73] souligne de nouveau que juillet et aolt sont le coeur de la saison de PSC dans 'hémisphére sud, et
que les observations diminuent significativement en septembre. La répartition des PSC au dessus de 'Antarctique
n’est pas symétrique, et les maxima sont situés légerement a I'est de la péninsule antarctique. Cela s’explique par

la topographie de cette zone, qui est a I'origine d’ondes de gravité et donc de la formation intensifiée de PSC.
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FIGURE 1.14 — Moyennes mensuelles des occurrences de PSC en Arctique vues par CALIOP, moyennées sur la
période 2006 - 2018, a # = 500K (~ 20km). Figure publiée par |Pitts et al.| [2018] et adaptée par [Tritscher et al.
[2021].

La figure montre que la distribution spatiale des PSC en Arctique présente une asymétrie plus marquée
qu’au sud. Les PSC, qui ne sont observés de maniére significative qu’en décembre et surtout en janvier, se
concentrent entre les lignes de longitude 60°W et 120°E. Cette région correspond a la position préférentielle du

vortex polaire, qui est rarement centré au dessus du pdle en Arctique [Zhang et al., [2016].

1.3 Les perturbations de la stratosphére

Les sections[1.1]et[1.2]ont présenté les caractéristiques majeures de la stratosphére : sa dynamique, sa compo-
sition ainsi que des processus physico-chimiques majeurs qui y prennent place. Ces sections dessinent les contours
de ce qui peut étre considéré comme le régime de fond de la stratosphére. Les sections suivantes se concentrent
sur les perturbations, c’est-a-dire les phénoménes qui viennent modifier I'état de ce régime de fond. Les deux pertur-
bations concernant directement cette thése présentées dans cette section sont les éruptions volcaniques modérées

et majeures ainsi que des feux de forét d’'ampleur.

Bien sdr, la notion de perturbation a quelque chose d’arbitraire. Certaines perturbations évoquées ici sont fré-
quentes et ont un réle central dans I'état et la composition de la stratosphére. |l est fréquent de désigner les phé-
nomeénes introduits ici comme des perturbations en cela qu’ils viennent modifier un état stationnaire — ou régime
de fond. Pour autant, cela ne signifie ni qu’ils sont des anomalies dans le systéeme climatique global, ni qu’ils sont

d’origine anthropique. Ce dernier point pourra étre discuté dans le cas des feux de biomasse.
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1.3.1 Le volcanisme

Le volcanisme est une des sources majeures d’aérosols stratosphériqgues comme cela a été mentionné en
section Les éruptions volcaniques sont trés fréquentes a I'échelle de la planéte, avec plusieurs dizaines
d’évenements par an, de types et d’'ampleurs trés variés. Parmi ces nombreuses éruptions, celles qualifiées d’ex-
plosives sont capables d’injecter des panaches de cendres et de gaz en stratosphére. Lénergie libérée par certaines
éruptions permet en effet de traverser la barriére dynamique qu’est la tropopause pour injecter des matériaux di-

rectement en stratosphere.

Selon les volcans les proportions peuvent varier, mais les éruptions explosives injectent principalement des
cendres, du SO,, des OCS, de la vapeur d’eau et d’autres espéces gazeuses en quantités moindres, comme du
CO,, HCI ou H,S [Kremser et al.,[2016]. Les plus grosses particules, comme les cendres, sédimentent rapidement
sous l'effet de la gravitation pour retomber en troposphére, tandis que les phases gazeuses et les fines particules
forment des aérosols et peuvent rester en stratosphére sur des échelles de plusieurs mois. Les especes clés sont le
SO, et dans une moindre mesure les OCS, qui une fois oxydées forment des aérosols d’acide sulfurique (cf section

1.2.3) et viennent alimenter la couche d’aérosols stratosphériques de fond.

Selon laltitude a laquelle le panache pénétre en stratosphére, la latitude et la quantité de matériel injecté,
les aérosols formés resteront pendant des échelles de temps variables en stratosphére, allant de plusieurs mois a
plusieurs années. Ces aérosols circuleront rapidement autour du globe, et selon les contextes s’étendront jusqu’aux
hautes latitudes de I'hémisphére concerné, voire sur les deux hémispheres dans le cas des éruptions les plus
importantes. Peu a peu les aérosols de soufre produits diminueront en taille et en densité et se méleront avec les

aérosols dits de fond jusqu’a n’en étre plus dissociables.

Les impacts des panaches d’aérosols d’origine volcanique en stratosphére sont de deux natures : radiatif et
chimique. Leffet radiatif s’explique par le blocage par les aérosols d’'une partie du rayonnement solaire : le bilan
radiatif de la Terre est ainsi altéré sur une échelle pouvant aller jusqu’a I'année. Seule les éruptions majeures
peuvent entrainer une modification significative de la température de surface par ce mécanisme. A une échelle plus
locale, les aérosols ont un effet chimique en permettant des réactions chimiques hétérogénes décrites en section
[T.27]et ménent ainsi & une augmentation de la destruction d’ozone stratosphérique. Par ailleurs, a hautes latitudes,
une surcharge d’aérosols en stratosphére pourrait entrainer une augmentation des occurrences de PSC et ainsi

affecter davantage les niveaux d’ozone, mais ce mécanisme n’est pour le moment pas établi.

Comme cela a été chiffré en section [1.2.3| et malgré leur irrégularité en fréquence et en intensité, les éruptions
volcaniques sont la principale source d’aérosols stratosphériques, avec un apport annuel estimé en SO, de I'ordre
de 1 Tg/an [Carn et al., [2016]. La figure montre la masse d’aérosols stratosphériques calculée a partir des
données du satellite OMPS pour les hémisphéres nord et sud. La méthode pour ces calculs est détaillée en section

Cette figure montre la fréquence et 'ampleur des injections dues aux éruptions volcaniques. Certains pics sont
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dus a des feux de forét et non au volcanisme comme cela sera discuté dans la prochaine section, mais cela donne

néanmoins un apergu de I'évolution temporelle de la masse d’aérosols stratosphériques.
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FIGURE 1.15 — Masses d’aérosols en stratosphére pour les hémisphéres nord (en haut) et sud (en bas) de 2012 a
2020, calculées a partir des mesures d’extinction a 675 nm du satellite OMPS. La méthode de calcul est détaillée

en section |2;3}

Si la charge en aérosol en stratosphére est si variable, il est donc délicat d’estimer le niveau "normal” de celle-ci,
ou a défaut de définir un régime permanent a partir d'une tendance. |Sheng et al.[[2015] ont estimé cette masse
entre 115 et 130 Gg de soufre. Cela montre que les injections observées lors de la derniere décennie surpassent
ce niveau de fond de plusieurs facteurs. Les éruptions dont il est question ici sont qualifiées de modérées, par
rapport aux évenements rares et extrémes parfois observés. Le dernier en date est I'éruption du Mont Pinatubo
en 1991, qui fait aujourd’hui figure de référence et aurait injecté en stratosphere entre 3,7 et 6,7Tg de soufre
[Dhomse et al., [2014] et entre 7 et 11,5 Tg de soufre d’apres [Guo et al., 2004]. En 2020, Dhomse et al.| [2020]
ont réévalué cette injection entre 5 et 7 Tg de soufre a I'aide de nouvelles simulations. Selon les méthodes et les
sources de données utilisées, il existe une importante variabilité dans les estimations de masses injectées. De telles
injections impactent la stratosphére pendant plusieurs années, affectent fortement le niveau d’ozone et peuvent
significativement diminuer la température de surface en bloquant une partie des rayonnements solaires. Selon les
estimations, I'éruption du Pinatubo en 1991 a ainsi causé une diminution des températures de surface globales de
0,2 & 0,7K sur la période 1991 - 1993 [Dhomse et al., [2020]. Ces événements sont rares, les autres références
étant les éruptions du volcan El Chichon en 1982 et du Krakatoa en 1883, mais leur impact est considérable et ils

permettent des cas d’études trés intéressants.
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