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Résumé
Le réchauffement de la planète au début du XXIème siècle a été surestimé par

presque toutes les simulations de l’évolution historique du climat dans la dernière

phase du projet de comparaison des modèles couplés (Coupled Model Intercom-

paraison Project (CMIP6)). Ces écarts entre les taux de réchauffement simulés et

observés ont été attribués à plusieurs facteurs, dont les changements temporels

des émissions naturelles et anthropiques, l’irradiation solaire et la variabilité de la

charge en aérosols stratosphériques.

Les éruptions volcaniques induisent une "variabilité persistante" dans la couche

d’aérosols stratosphériques. Le dioxyde de soufre (SO2) provenant d’éruptions vol-

caniques explosives forme des particules de sulfate qui réfléchissent la lumière so-

laire vers l’espace, exerçant un effet de réchauffement dans la stratosphère et de

refroidissement dans la troposphère. Depuis la dernière éruption majeure du Mont

Pinatubo en 1991, les observations ont montré que la stratosphère a été réguliè-

rement impactée par des éruptions volcaniques de magnitude modérée à l’échelle

de l’hémisphère, mais ces événements ont été plus faiblement documentés dans les

tropiques.

Les observations satellitaires sur la période 2013-2019 montrent une augmen-

tation de l’épaisseur optique des aérosols dans la haute Troposphère et la basse

Stratosphère (Upper Troposphere Lower Stratosphere (UTLS)) tropicale. Cette

période a été impactée par des événements volcaniques importants (Kelud, Cal-

buco, Ambae, Raikoke et Ulawun). Les observations seules ne permettent pas de

répartir de manière concluante la source de cette augmentation entre les émissions

volcaniques et autres (naturelles et anthropiques). Ainsi, des simulations par le

modèle global WACCM-CARMA incluant les cycles chimiques et microphysiques

du soufre, ont été effectuées durant nos travaux de thèse pour étudier la variabilité

de la teneur en aérosols stratosphériques dans les tropiques sur cette période.
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Les simulations de base, utilisant les émissions anthropiques de SO2 et natu-

relles d’oxysulfure de carbone(OCS), montrent le cycle annuel de la couche d’aé-

rosol de fond. Les comparaisons des simulations de base, avec les observations

satellitaires montrent une concordance dans les profils d’extinction dans l’UTLS

tropicale pour des années 2013 et 2017, années presque non impactées par les

éruptions.

Pour explorer les tendances décennales, les expériences du modèle sont guidées

par les informations disponibles dans la littérature et par les observations des satel-

lites. Le modèle reproduit l’occurrence et l’étendue verticale des panaches dérivés

des observations satellitaires mais montre quelques divergences pour les valeurs

absolues de l’extinction et de l’épaisseur optique des aérosols de la stratosphère

(Strastopheric Aerosols Optical Depth(SAOD)), en particulier pour les éruptions

d’Ambae, Raikoke et Ulawun. Des observations lidar au sol à l’Observatoire du

Maïdo sur l’île de la Réunion (20.5◦S, 55.5◦E) et des instruments optiques lancés

sous ballons depuis l’île de la Réunion et près de Darwin, au nord de l’Australie

(12.4◦S, 130.8◦E) sont aussi utilisés pour évaluer les calculs du modèle en termes

de contenu en aérosols, de distribution verticale, de propriétés optiques et micro-

physiques, de transport et de temps de résidence. Ces comparaisons montrent des

résultats contrastés et illustrent notamment des problèmes de résolutions horizon-

tales et verticales différentes entre les ensembles de données. Par exemple, un bon

accord est obtenu avec les sondes de rétrodiffusion COBALD et le compteur de

particules WOPC de l’Université du Wyoming pour cas du Kelud. Pour l’érup-

tion du Calbuco, de fortes différences sont montrées entre les simulations et les

mesures du compteur d’aérosols LOAC à un stade précoce de la propagation du

panache ( 4 semaines après l’injection initiale) alors qu’un bon accord est observé

à la période où le panache s’est répandu dans l’hémisphère sud ( 4 mois après). Les

caractéristiques du transport méridional de panache extratropicale ( Raikoke) sont

simulées par le modèle mais pas de manière robuste en termes de valeurs absolues

de SAOD.



Abstract

Global warming in the early 21st century was overestimated by almost all si-

mulations of historical climate change in the latest phase of the Coupled Model

Intercomparison Project (CMIP6). These discrepancies between simulated and ob-

served warming rates have been attributed to several factors, including temporal

changes in natural and anthropogenic emissions, solar irradiance and variability in

stratospheric aerosol loading. Volcanic eruptions induce ’persistent variability’ in

the stratospheric aerosol layer. Sulphur dioxide from explosive volcanic eruptions

forms sulphate particles that reflect sunlight back to space, exerting a warming

effect in the stratosphere and a cooling effect in the troposphere. Since the last

major eruption of Mount Pinatubo in 1991, observations have shown that the stra-

tosphere has been regularly impacted by volcanic eruptions of moderate magnitude

on a hemispheric scale, but these events have been less well documented in the

tropics.

Satellite observations over the period 2013-2019 show an increase in aerosol

optical depth in the tropical Upper Troposphere and Lower Stratosphere (UTLS).

This period was impacted by major volcanic events (Kelud, Calbuco, Ambae, Rai-

koke and Ulawun). Observations alone are unable to conclusively partition the

source of this increase between volcanic and other emissions (natural and an-

thropogenic). Thus, simulations by the global model WACCM-CARMA including

chemical and microphysical cycles of sulphur were performed during our research

to study the variability of stratospheric aerosol content in the tropics over this

period. The baseline simulations, using anthropogenic SO2 emissions and an OCS

boundary layer, show the annual cycle of the Junge layer and its variability. Com-

parisons of the baseline simulations with satellite observations show agreement in
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the extinction profiles of tropical UTLS for years such as 2013 and 2017, years

almost unaffected by eruptions.

To explore decadal trends, the model experiments are guided by information

available in the literature and by satellite observations of the injected SO2 load,

altitude and time of injection. Zonally, the model reproduces the occurrence and

vertical extent of the plumes derived from satellite observations but shows some

discrepancies for the absolute values of stratospheric aerosol extinction and op-

tical depth (SAOD), in particular for the Ambae, Raikoke and Ulawun cases.

Ground-based lidar observations at the Maïdo Observatory on Reunion Island

(20.5◦S, 55.5◦E) and optical instruments launched using balloons from Reunion

Island and near Darwin, northern Australia (12.4◦S, 130.8◦E) are also used to as-

sess the model accuracy in terms of aerosol content, vertical distribution, optical

and microphysical properties, transport and residence time of the volcanic plumes.

These comparisons show contrasting results and may in particular illustrate pro-

blems of different horizontal and vertical resolutions between the data sets. For

instance, good agreement is obtained with the COBALD backscatter sonde and

the WOPC (from University of Wyoming) particle counter for the Kelud case. For

the Calbuco eruption, strong differences are shown between the simulations and

the LOAC optical particle counter measurements at an early stage of the plume

propagation (∼4 weeks after the initial injection) while a good agreement is ob-

served at the time when the plume has spread in the southern hemisphere (∼4

months after). The meridional transport characteristics of plumes emitted from

extra-tropical latitudes(Raikoke case)are captured by the model but not robustly

in terms of absolute SAOD.
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Introduction

Les aérosols stratosphériques sont un acteur majeur du système climatique soit

directement au travers de leur interaction avec le rayonnement, soit indirectement

via leur impact sur la chimie de l’ozone stratosphérique [Kremser et al., 2016].

[Junge et al., 1961] ont publié les premières mesures in situ confirmant la présence

d’aérosols dans la stratosphère. Il a été démontré par des expériences d’évaporation

que les particules étaient des solutions acides d’acide sulfurique (H2SO4) et d’eau

(H2O) [Rosen, 1971]. Ces résultats ont particulièrement stimulé les recherches sur

les sources générant les aérosols stratosphériques.

Les injections sporadiques de SO2 gazeux directement dans la stratosphère

par les éruptions volcaniques majeures (comme celle du Pinatubo en 1991) sont

susceptibles de générer des quantités importantes d’aérosols sulfatés pouvant sé-

journer pendant plusieurs années [McCormick et al., 1995] dans la stratosphère,

augmentant l’épaisseur optique des aérosols de la stratosphère( ou Stratospheric

Aerosol Optical Depth en anglais (SAOD)) de plusieurs ordres de magnitude par

rapport à la situation non perturbée communément dite «de fond». Ces événements

sont associés à une baisse de la température de surface de quelques dixièmes de

degrés [Canty et al., 2013] et à une réduction importante de la couche d’ozone

[Solomon, 1999].

Les éruptions volcaniques de magnitude modérée (typiquement avec une in-

jection de SO2 de 1 à 2 ordres de grandeur moindre que pour le cas du Pi-

natubo) ont généralement un effet beaucoup plus réduit sur le climat et sur la

chimie de l’ozone stratosphérique par rapport aux éruptions de grande magnitude

[Oman et al., 2005, Kravitz et al., 2010, Berthet et al., 2017, Zhu et al., 2018]. Ces

éruptions ont contribué à l’augmentation générale des niveaux d’aérosols strato-
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sphériques entre 2002 et 2010, comme l’ont montré les mesures effectuées par satel-

lite [Vernier et al., 2011b], les lidars au sol [Hofmann et al., 2009, Trickl et al., 2013]

et les photomètres solaires, les lidars et les ballons au sol [Ridley et al., 2014].

Néanmoins, les effets cumulatifs des fréquentes éruptions de magnitude modé-

rée sur le contenu en aérosols stratosphériques peuvent être importants et ont

été identifiés comme un facteur possible des tendances climatiques décennales ré-

centes [Solomon et al., 2011, Ridley et al., 2014] et sur l’âge stratosphérique de

l’air [Diallo et al., 2017]. La petite taille des aérosols générés (typiquement sub-

micrométrique) combinée à la dynamique de la circulation de Brewer-Dobson per-

met aux particules de rester en altitude dans la stratosphère sur des périodes

de plusieurs mois, voire plus, suivant la latitude et l’altitude d’injection du SO2

[Vernier et al., 2011a]. Les perturbations radiatives induites dans la stratosphère

sont d’autant plus importantes lorsque les aérosols volcaniques sont confinés dans

les tropiques.Ce qui tend à être le cas pour les éruptions qui ont été suivies par plu-

sieurs mois de la phase est de l’oscillation quasi-biennale (QBO) [Pitari et al., 2016],

reflétant l’intérêt de surveiller la variabilité de la charge d’aérosols dans cette ré-

gion.

Au vu de l’ampleur des événements extrêmes d’injection de soufre sur la varia-

bilité du contenu en aérosols de la stratosphère, la communauté internationale se

mobilise pour surveiller les éruptions volcaniques au travers de l’initiative SSiRC

(Stratospheric Sulfur and its Role in Climate ; http ://www.sparc-ssirc.org/), sou-

tenue par le programme SPARC(Stratosphere-troposphere And their Role in Cli-

mate ; https ://www.sparc-climate.org/) , à laquelle notamment le LPC2E (La-

boratoire de Physique et de Chimie de l’Environnement et de l’Espace) et le

LATMOS(Laboratoire Atmosphères Observations Spatiales) participent. SSiRC

est aussi connecté à l’activité VolMIP/CMIP6 (Model Intercomparison Project on

the climatic response to Volcanic forcing). Les éruptions volcaniques étant impré-

visibles en terme d’occurrence, leur étude in situ nécessite une très forte réactivité

opérationnelle devant se prolonger sur plusieurs mois lorsqu’elles se produisent.

Les campagnes aéroportées sous avions (INSU) et Ballons Stratosphériques Ou-

verts (BSO du CNES) s’organisent très longtemps à l’avance (au mieux 1 an pour
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les ballons) de par la logistique lourde à mettre en œuvre et ne peuvent répondre

à l’urgence de l’observations de phénomènes soudains. Le laboratoire LPC2E à

Orléans participe depuis une vingtaine d’années à l’étude des aérosols de la strato-

sphère. Des mesures de leurs concentrations et de la dépendance spectrale de leur

coefficient d’extinction sont effectuées régulièrement par des instruments embar-

qués sous ballons atteignant la stratosphère. Après le lancement en 2002 du satellite

européen ENVISAT, le LPC2E a fortement participé à la validation des mesures

chimiques et particulaires de différents instruments. Depuis 2008, le LPC2E a

intensifié le nombre de mesures in situ dans le cadre de projets nationaux (STRA-

POLETE, AEROWAVE), afin d’étudier les propriétés physiques et la nature des

aérosols et de mieux documenter leur variabilité spatio-temporelle. Ces mesures

très ponctuelles nécessitent d´être complétées par une climatologie globale, qui

ne peut être réalisée que par des instruments à bord de satellites mais aussi par

des travaux de modélisation. En effet, les observations à elles seules ne suffisent

pas à mettre en évidence de manière concluante la source de la variabilité des aé-

rosols dans l’UTLS entre les injections volcaniques et les émissions anthropiques

[Hofmann et al., 2009, Vernier et al., 2011a, Vernier et al., 2011b].

Questions scientifiques et objectifs

L’objectif général de ce travail de thèse est de comprendre les mécanismes à

l’origine de la variabilité des aérosols stratosphériques vue par les observations

satellitaire et in situ. Deux causes possibles à cette variabilité ont été discutées

dans la communauté scientifique :

1) Les injections volcaniques issues d’éruptions volcaniques modérées et régu-

lières. L’analyse des données satellitaires a montré que ce type d’éruptions vol-

caniques pouvait expliquer la tendance à l’augmentation du contenu en aérosols

de la stratosphère, aux tropiques et aux latitudes moyennes sur la décennie 2000

[Vernier et al., 2011b].

2) L’augmentation des émissions anthropiques de soufre dans la troposphère

[Hofmann et al., 2009, Niwano et al., 2009, Vernier et al., 2009, Vernier et al., 2011a].

Certaines analyses antérieures ont suggéré qu’une forte augmentation de la com-

bustion du charbon depuis 2002, principalement en Chine et en Inde, constitue une
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source probable de dioxyde de soufre qui se retrouve finalement sous forme d’aéro-

sol sulfaté dans la stratosphère [Hofmann et al., 2009]. Cette idée a également été

soutenue par les travaux de [Randel et al., 2010] qui ont examiné le transport de

la pollution dans la stratosphère sous l’effet de la convection dans la mousson asia-

tique. Cependant, les travaux de [Neely III et al., 2013] ont indiqué que l’effet de

la tendance à l’augmentation des émissions de SO2 par les activités anthropiques

asiatiques était faible par rapport aux contributions volcaniques, d’autant que les

émissions chinoises se seraient réduites significativement sur la décennie 2010.

Ce travail de thèse utilise une stratégie de synergie entre observations spa-

tiales, sol et in situ sous ballons et simulations numériques à l’échelle globale afin

de mettre en lumière les sources volcaniques contrôlant la variabilité du contenu

en aérosols stratosphériques, en se focalisant sur la période 2013-2019 au cours

de laquelle ce type de mesures est particulièrement disponible. Les latitudes tro-

picales constituent un point central de cette étude vu qu’elles ont été jusqu’ici

plus difficilement documentées par les observations sol et in situ. Nous capitali-

sons en particulier sur des sites uniques de lâchers de ballons dans ces régions et

des mesures nouvelles qui y ont été menées.

Organisation du manuscrit :

1. Le premier chapitre présente des généralités sur les aérosols atmosphériques

et leur impact sur le climat. Nous décrivons aussi les processus dynamiques

inhérents à la haute troposphère et à la basse stratosphère.

2. Dans le deuxième chapitre, nous nous intéressons aux aérosols stratosphé-

riques et aux mécanismes qui gouvernent leur cycle de vie. Nous évoquons

aussi des méthodes d’observations disponibles concernant les aérosols strato-

sphériques d’une manière générale.

3. Le troisième chapitre contient une description du modèle global de chimie-

climat CESM1(WACCM)-CARMA qui est l’outil numérique au cœur de ce

travail de thèse et des différentes configurations utilisées pour notre étude.

4. Le quatrième chapitre traite de l’utilisation du modèle CESM1(WACCM)-

CARMA pour explorer la variabilité de la couche d’aérosols stratosphériques

en examinant à la fois conditions de fond et impactées par les éruptions
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INTRODUCTION

volcaniques sur la période 2013-2019. Cette partie montre aussi une série de

comparaisons avec des jeux de données satellitaires et in situ disponibles,

principalement aux latitudes tropicales, afin d’évaluer l’aptitude du modèle

à simuler les panaches et leurs propriétés physiques.

5. Enfin nous discutons les résultats obtenus, émettons des recommandations

pour des études à venir sur ce sujet scientifique et évoquons les difficultés

rencontrées au cours de ce travail de thèse.
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Chapitre 1

Les aérosols et la dynamique de la
haute troposphère et de la basse
stratosphère

Je suis de ceux qui pensent que la science
est d’une grande beauté. Un scientifique
dans son laboratoire est non seulement
un technicien : il est aussi un enfant placé
devant des phénomènes naturels qui l’im-
pressionnent comme des contes de fées.

Marie Curie
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Depuis les années 1950, d’importantes avancées scientifiques ont contribué à

la compréhension de la moyenne atmosphère (10 à 90 km). Des enjeux humains

très importants liés à la problématique de la couche d’ozone stratosphérique, du

réchauffement climatique ont conduit à des avancées majeures dans la compréhen-

sion des processus chimiques et dynamiques de la haute troposphère et de basse

stratosphère (en anglais : Upper Troposphere and Lower Stratosphere ou UTLS).

Aujourd’hui, la plupart des phénomènes peuvent être modélisés avec un degré de

fiabilité raisonnable. Cependant, les aérosols, utilisés dans l’étude de la chimie et

de la dynamique atmosphérique, et très étudiés après des éruptions volcaniques,

demeurent des éléments dont l’incertitude des estimations est ample.

Depuis le 1er congrès européen de Mayence en 1961 où ils étaient qu’une tren-

taine de participants, la science des aérosols a pris un formidable essor en Europe.

La science des aérosols est devenue une composante importante et dynamique du

domaine scientifique et technique mondial et elle continue de se développer de fa-

çon spectaculaire [Flagan, 2001]. En effet, vecteurs principaux de la pollution et de

la radioactivité de l’air, les aérosols interviennent dans de nombreux phénomènes

naturels. Citons le bilan radiatif de l’atmosphère, les échanges océan atmosphère,

la radioactivité atmosphérique naturelle, la formation des nuages et des précipi-

tations, leur influence sur la visibilité... Mais leurs interventions dans le monde

industriel sont aussi importantes, que ce soit dans la climatisation, la ventilation,

la filtration et l’épuration de l’air ou encore dans l’industrie des salles blanches.

Ils interviennent également dans la sûreté des réacteurs nucléaires. L’intérêt scien-

tifique grandissant pour les aérosols est motivé avant tout par leurs effets sur la

santé publique et le climat terrestre, mis en évidence lors de nombreuses études

scientifiques.

Ce chapitre vise à rappeler tout d’abord, les notions fondamentales permet-

tant de caractériser les particules d’aérosols ainsi que leurs impacts sur le climat.

Nous nous attacherons en particulier à décrire les propriétés optiques extensives

des aérosols (coefficients d’absorption et de diffusion) et intrinsèques des aérosols

(coefficient d’Ångström , l’albédo de simple diffusion). Ensuite, nous présenterons

les éléments clés de la dynamique atmosphérique responsables du transport des
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1.1. LES AÉROSOLS ATMOSPHÉRIQUES

aérosols dans la haute troposphère et de la basse stratosphère.

1.1 Les Aérosols atmosphériques

Inventé en 1920 par l’Allemand Schmauss, le terme aérosol désigne la suspen-

sion, dans un milieu gazeux, de particules solides ou liquides, ou les deux, pré-

sentant une vitesse de chute négligeable. Les aérosols atmosphériques constituent

alors des particules solides ou liquides en suspension dans l’atmosphère terrestre.

Cette définition ne considère pas les hydrométéores comme les flocons de neige,

les gouttes de pluie et les cristaux de glace dans les nuages. Les aérosols atmo-

sphériques ont des tailles qui varient de quelques manomètres (nm) à plusieurs

dizaines de micromètres (µm) et présentent des propriétés physiques et chimiques

diverses qui varient dans le temps et dans l’espace, selon leur origine et leur mode

de formation et d’évolution.

1.1.1 Classification des aérosols

D’après leur gamme de taille, on distingue trois catégories d’aérosols :

— Les noyaux d’Aitken, également appelés embryons ou noyaux de condensa-

tion, qui ont des diamètres allant de 10−4 à 0,1 µm.

— Les fines particules ou agglomérats, ont des diamètres compris entre 0,1 et

1 µm.

— Enfin, les grosses particules, avec des diamètres compris entre 1 et 100 µm.

En fonction du mode de formation des particules, on distingue deux types

d’aérosols : les aérosols primaires et les aérosols secondaires.

Les aérosols primaires sont des suspensions de particules solides ou liquides

émises directement dans l’air depuis une source quelconque, située au sol, sur

la surface de la mer ou dans l’atmosphère ( exemples : poussières des roches,

embruns, cendres provenant d’une éruption volcanique, émissions anthropiques

(fumées d’usines, rejets divers de particules...))

Les aérosols secondaires sont des suspensions de particules solides ou liquides

obtenues par une réaction physico-chimique entre les constituants de l’atmosphère.

Il s’agit plus précisément de la transformation d’une phase gazeuse en une phase
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condensée (liquide ou solide) accompagnée de l’apparition de noyaux de la phase

condensée dans la phase gazeuse. Ce processus s’appelle nucléation et nécessite la

présence d’un précurseur gazeux.

On distingue deux types de nucléation : la nucléation homogène et la nucléa-

tion hétérogène. La nucléation homogène implique uniquement des molécules de

gaz. La nucléation homogène est dite homo-moléculaire si elle met en jeu des mo-

lécules d’une même espèce chimique dans la phase vapeur et hétéro-moléculaire

si plusieurs types de molécules sont mises en jeu. Dans la stratosphère, quelques-

uns des systèmes de nucléation sont les constitués par les couples H2SO4/H2O et

HNO4/H2O. La nucléation hétérogène implique la présence d’un tiers corps, par

exemple un ion ou une particule solide. Dans la stratosphère, les particules météo-

riques ou les suies peuvent servir de noyaux de condensation [SPARC , 2006]. Les

particules formées dans cette étape sont des embryons ou noyaux d’Aitken ; bien

qu’ils soient nombreux, ces aérosols de petit diamètre sont difficiles à détecter.

Pendant les étapes de condensation et de coagulation (Figure 1.1), les noyaux

d’Aitken donnent lieu à des fines particules dont la masse demeure suffisamment

faible pour qu’elles puissent rester en suspension dans l’atmosphère. La condensa-

tion de molécules gazeuses à la surface des particules contribue au grossissement

de la taille moyenne des aérosols, sans faire varier leur nombre. La coagulation,

qui se produit par adhésion d’une particule à une ou plusieurs autres, implique un

grossissement et une diminution du nombre d’aérosols.

Figure 1.1 – Évolution des particules depuis la nucléation jusqu’à la formation de noyaux
de condensation [Delmas et al., 2005]

Les aérosols peuvent aussi être classés en fonction de leur source. On distingue
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les sources naturelles et les sources anthropiques. Parmi les sources naturelles, on

trouve les émissions par l’océan, les sols, la végétation, les feux ou encore les vol-

cans. Les sources anthropiques sont largement dominées par la combustion de com-

bustibles fossiles (tourbe, charbon, pétrole), de bio-carburants (agro-carburants,

bois, déchets d’animaux) ou de feux de végétation provoqués par l’homme. Les

activités industrielles et agricoles, le transport, le chauffage, voire les émissions do-

mestiques dues à la cuisson des aliments dans les pays en voie de développement

sont des sources importantes d’aérosols.

1.1.2 Caractérisation des aérosols

Les caractéristiques les plus importantes d’une population d’aérosols sont sa

distribution en taille, la composition chimique des particules et la forme des par-

ticules.

1.1.2.1 caractérisation des aérosols : leur forme

Le comportement des aérosols dans les installations ou dans l’environnement

est rarement décrit à partir de la connaissance d’une grandeur géométrique issue

de l’observation microscopique de la particule qui peut être de forme complexe.

Les trois principaux diamètres caractéristiques les plus souvent utilisés sont :

— le diamètre équivalent en volume (de) qui correspond au diamètre de la

sphère possédant la même masse m et la même masse volumique ρ que la

particule considérée de forme quelconque,

— le diamètre de Stokes qui correspond au diamètre d’une sphère ayant la

même vitesse limite de chute (ou vitesse de sédimentation) et la même masse

volumique que la particule considérée,

— le diamètre aérodynamique (da) qui correspond au diamètre d’une sphère

ayant la même vitesse limite de chute que la particule et une masse volu-

mique de 1 000 kg.m-3.

Le diamètre aérodynamique est le paramètre essentiel intervenant dans les proces-

sus de dépôt de particules, de filtration ; il décrit le comportement aéraulique d’un

aérosol.
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1.1.2.2 La distribution en taille des aérosols

Il est rare qu’un aérosol ne soit constitué que de particules de tailles identiques.

En général, on rencontre des aérosols constitués de particules dont les dimensions

varient. On parle alors d’aérosol polydispersé. Il faut donc trouver une interpréta-

tion statistique susceptible de caractériser sa distribution granulométrique.

Une solution consiste à discrétiser l’intervalle contenant l’ensemble des dia-

mètres constitutifs de l’aérosol [Di ;Di+1] en sous domaine de largeurs ∆Di. On

dénombre ainsi le nombre de particules comprises dans chacun des intervalles

∆Di. On introduit ici la notion de classe de particules ; une classe correspondant

à un intervalle ∆Di. Le Tableau 1.1 donne un résumé d’un exemple de la distri-

bution en tailles d’aérosols en fonction de 12 classes de diamètres de particules

[Seinfeld and Pandis, 2016]. La Figure 1.2 (a) présente sous forme d’histogrammes

la distribution en nombre des particules d’aérosols du tableau 1.1.

Tableau 1.1 – Exemple de distribution en taille des aérosols [Seinfeld and Pandis, 2016]

size age (µm) Concentration(cm-3) Cumulative(cm-3) Concentration(µm-1cm-3)

0,001–0,01 100 100 11,111

0,01–0,02 200 300 20,000

0,2–0,03 30 330 3,000

0,03–0,04 20 350 2,000

0,04–0,08 40 390 1,000

0,08–0,16 60 450 750

0,16–0,32 200 650 1,250

0,32–0,64 180 630 563

0,64–1,25 60 890 98

1,25–2,5 20 910 16

2,5–5,0 5 915 2

5,0–10,0 1 916 0,2

La distribution en taille d’une population de particules peut également être dé-

crite à l’aide de sa distribution cumulative. La valeur de la distribution cumulative

pour une section de taille est définie comme la concentration de particules qui sont
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(a) *Concentration en nombre* (b) *Concentration en nombre normalisée*

(c) *Concentration en nombre normalisée
échelle log*

Figure 1.2 – Exemple d’histogramme des concentrations en nombre de particules
d’aérosols en fonction de la gamme de tailles pour la distribution du tableau 1.1
[Seinfeld and Pandis, 2016]

plus petites ou égales à cette classe de taille. Par exemple, pour la distribution du

Tableau 1.1, la valeur de la distribution cumulative pour la gamme de taille 0,03-

0,04 µm indique qu’il y a 350 particules cm-3 qui sont plus petites que 0,04 µm.

La dernière valeur de la distribution cumulative indique la concentration totale en

nombre de particules.

L’utilisation des intervalles de tailles différentes rend difficile l’interprétation

des concentrations absolues. Par exemple, on peut vouloir déterminer l’intervalle

de taille qui comprend le nombre maximum de particules. Les concentrations en

nombre du Tableau 1.1 indiquent qu’il y a 200 particules cm-3 dans la gamme de

0,01 à 0,02 µm et 200 autres particules cm-3 de 0,16 à 0,32 µm. Cependant, cette

comparaison de la concentration de particules couvrant une gamme de taille de

10 nm avec celle sur une gamme de 160 nm favorise cette dernière. Pour éviter de

tels biais, on normalise souvent la distribution en divisant la concentration par la

gamme de taille correspondante. Si la classe de taille ibin contient Ni particules
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alors la concentration normalisée ni s’exprime comme suit :

ni = Ni/∆Di (1.1)

où ∆Di est la largeur de la classe i.

Le résultat est une concentration exprimée en µm-1 cm-3 qui peut être repré-

sentée sous forme d’histogrammes Figure 1.2(b). Les particules plus petites sont à

peine visibles, mais si l’on utilise une échelle logarithmique Figure 1.2(c) pour le

diamètre , les régions des grandes et des petites particules sont représentées.

La limitation majeure de l’approximation discrète est une perte d’informations

sur la structure de la distribution à l’intérieur de chaque classe de taille. C’est

pourquoi il est souvent plus simple de travailler avec une fonction continue ou

distribution en taille, en ajustant une loi de probabilité à la distribution mesurée.

La distribution en taille est donc une fonction analytique qui permet de repré-

senter une population d’aérosols. La plus fréquemment utilisée pour caractériser la

distribution d’une population de particules atmosphériques de tailles variables est

la loi log-normale. Elle permet un bon accord avec les observations. La description

mathématique de la distribution log-normale est la suivante [O’Neill et al., 2001] :

n(r) =
dN(r)

dr
=

N0

rlnσg
√
2π
exp

[
−1
2

(
lnrlnrm
lnσg

)]2
(1.2)

Avec :

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

entre r et r+dr (en µm).

N0 : Concentration totale en cm−3

rm : rayon médian caractéristique de la distribution en taille de particules

σg : déviation standard géométrique de la distribution en taille des aérosols

Notons que trois paramètres (N0, rm, σg) suffisent à décrire un mode de parti-

cules.

Dans la stratosphère, les aérosols de fond (en période non impactée par une

éruption volcanique ou un panache de fumée.) sont en général représentés par des

distributions log-normales monomodales, avec un mode principal centré autour

d’un diamètre vers 0,1 µm (SPARC, 2006). Un second mode au-delà de 0,3 µm
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est envisagé notamment hors d’éruptions volcaniques majeures (comme celle du

Pinatubo en 1991) avec une amplitude pouvant surpasser celle du premier mode

[Russell et al., 1996].

1.1.2.3 caractérisation des aérosols : leur composition chimique

L’aérosol est constitué de quatre fractions majeures :

— fraction minérale soluble (dans l’eau),

— fraction minérale insoluble,

— fraction carbonée,

— fraction organique

La fraction inorganique

Un exemple de composition chimique est donné pour un aérosol collecté en Al-

lemagne (Tableau 1.2) Les anions les plus abondants sont les sulfates, les nitrates

Tableau 1.2 – Concentration moyenne de l’aérosol inorganique à Karlsruhe (Allemagne)

Anions, cations et éléments de l’aérosol Concentration(µgm-3)

SO2−
4 16,7

NO−3 9,7

Cl− + Br− 1,3

NH+
4 6,9

Na+ + K+ 4

Ca2+ + Mg2+ 1,4

Al 6,4

Si 21,1

Fe 3,8

et les chlorures. On trouve aussi des bromures. Les cations les plus abondants

sont l’ammonium, les ions alcalins (sodium principalement) et les alcalino-terreux

(calcium notamment). Ces ions proviennent surtout de la source marine. Le plus

souvent ces composés très solubles dans l’eau (cas du sulfate) favorisent la cap-

tation de l’eau atmosphérique donc la formation des nuages. On trouve aussi des

éléments insolubles ou moins solubles tels que les alumino-silicates, le manganèse
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et les métaux de transition tels que le fer, provenant principalement de la source

terrigène, mais aussi des industries métallurgiques. Certains éléments comme les

métaux lourds ou les métaux de transition sont en traces. C’est le cas du vana-

dium qui provient du fuel, du chrome ou du cobalt qui proviennent de certaines

industries, du zinc ou de l’étain qui proviennent des incinérateurs de déchets et

enfin du plomb qui provient de l’essence (même si ce métal est de moins en moins

utilisé). Ces éléments sont très souvent toxiques. Les sulfates sont souvent associés

au cation NH+
4 (à raison de 80%). Comme la balance ionique est en faveur des

anions, il existe un déficit de charge positive, compensé par l’apport des ions H+.

Ce phénomène explique que l’aérosol – et donc les pluies ou neiges formées autour

de l’aérosol après captation de la vapeur d’eau – présente toujours un pH acide.

Le pH est souvent voisin de 5. Il peut descendre à 4 pour certains types de neige.

La fraction carbonée

Elle est constituée de carbone amorphe appelé aussi « carbone suie » ou «

black carbon ». Ce carbone non fonctionnalisé et hautement polymérisé est non

réactif. Sa couleur noire domine dans l’aérosol de pollution . Il provient de toutes

les combustions (combustion fossile et combustion de la biomasse) et des débris

de matériaux carbonés relargués par les activités humaines, comme les fragments

de pneus.

La fraction organique

La conversion Gaz/Particule des polluants organiques gazeux (COV) est la

troisième source d’aérosols. En terme de chimie, la composante organique de pol-

lution n’est donc pas prépondérante, mais en terme de toxicité, ces composés

présentent un danger sanitaire, au contraire de l’aérosol naturel. Dans tous les

types d’aérosol on retrouve les familles organiques suivantes [Schauer et al., 1996,

Masclet and Cachier, 1998] :

— les hydrocarbures aliphatiques : alcanes, alcènes, cycloalcanes et cycloal-

cènes. Cette famille est majoritaire (environ 40 %),

— les esters (environ 25 %),

— les dérivés des hydrocarbures aromatiques monocycliques, les hétérocycles

et les terpènes (environ 15 %),
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— les alcools, les cétones, les éthers et les acides (mono ou dicarboxyliques)

(15 %),

— les composés présentant des hétéroatomes (chlore, azote, phosphore, soufre)

(variable en %),

— les hydrocarbures aromatiques polycycliques (HAP) auxquels on rattache

les PCB (environ 3 %).

La matière organique particulaire est constituée de composés à chaîne longue ou se-

milongue (de 8 à 30 atomes de carbone) [Simoneit and Mazurek, 1989, Simoneit, 1986].

En conséquence on trouve une grande variété de propriétés physico-chimiques.

D’ailleurs, à ce jour, on ne sait pas si la matière organique est plutôt hydrophile

ou plutôt hydrophobe, donc si elle favorise ou non la formation des nuages. La

concentration en matière organique varie très fortement suivant le lieu de prélè-

vement de l’aérosol. Elle s’étend de 100 ngm−3 pour l’aérosol de fond à 2 µgm−3

pour l’aérosol rural ; elle peut atteindre 500 µgm−3 en milieu très pollué. Une com-

position moyenne de l’aérosol organique en milieu continental est donnée dans le

tableau 1.2 (données de Karlsruhe

1.1.3 Les propriétés optiques

Les propriétés optiques des aérosols sont directement liées à la taille et à la

composition chimique des particules. L’atténuation du rayonnement lumineux par

les aérosols dépend principalement de la composition chimique des particules et

de la longueur d’onde (λ) du rayonnement incident. L’influence de la composition

chimique d’une particule sur le rayonnement est représentée par son indice de

réfraction défini par :

m(λ) = mr(λ)− imi(λ) (1.3)

Dans l’équation 1.3, mr est le rapport entre la vitesse de la lumière dans le milieu

et celle dans le vide. mr renseigne sur les propriétés de diffusion de la lumière par

la particule tandis que la partie imaginaire mi est reliée aux propriété d’absorp-

tion dont les valeurs sont comprises entre 0,1 et 1,0 pour des composés absorbants

tels que le carbone suie [Bond and Bergstrom, 2006]. L’indice de réfraction inter-

vient ensuite dans le calcul de l’efficacité d’extinction de particules individuelles,
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équation 1.6.

La quantification de ce phénomène passe par la définition des sections efficaces

de diffusion (Sdif ) et d’absorption (Sabs ), dont l’unité est le m2, qui expriment

le degré d’interaction d’une particule avec le rayonnement. Ces grandeurs repré-

sentent la surface effective d’interaction entre le rayonnement lumineux et la par-

ticule, soit la probabilité qu’à une particule d’absorber ou de diffuser la lumière.

Le rapport entre ces sections efficaces et les sections géométriques des particules

( sg ) – égales à πr2 dans le cas de particules sphériques de rayon r – donne accès

aux efficacités (ou facteurs) d’absorption (Qdif ) et de diffusion (Qabs) qui sont, de

ce fait, des grandeurs sans unité (équation 1.4).
Qdif (λ) = Sdif (λ)

sg

Qabs(λ) = Sabs(λ)
sg

(1.4)

La somme de ces deux termes donne l’efficacité d’extinction ou facteur d’ex-

tinction : Qext(λ) = Qdif (λ) +Qabs(λ).

A une altitude donnée, l’intégration de ces efficacités en fonction de la distri-

bution en taille d’un ensemble de particules, décrite ici par la fonction n(r), et à

une longueur d’onde (λ) donnée, permet d’obtenir les coefficients de diffusion et

d’absorption ( généralement exprimée en m−1 ou km−1 ) rendant ainsi compte de

la quantité de rayonnement absorbé ou diffusé par les aérosols.



σdif (λ) =
∫ π
0
πr2Qdif (r, λ)(r)n(r) dr

σabs(λ) =
∫ π
0
πr2Qabs(r, λ)(r)n(r) dr

σext(λ) = σdif (λ) + σabs(λ)

(1.5)

L’intégrale du coefficient d’extinction sur la verticale entre la surface (z0) et

le sommet de l’atmosphère (zmax), équation 1.6 ) est appelée épaisseur optique

( Aerosol Optical Depth : AOD en anglais). C’est une grandeur qui mesure la

capacité des aérosols à atténuer le rayonnement solaire sur l’ensemble de la colonne

atmosphérique. L’AOD est dépendante de la longueur d’onde et c’est une grandeur

sans unité.

τ =

∫ ∞
0

σext dz (1.6)
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On définit l’albédo de simple diffusion, (ω0 ), comme le rapport entre diffusion

et extinction : ω0 = Qdif/Qabs

1.1.3.1 Épaisseur optique et coefficient d’Ångström

Pour une population de particules de distribution de taille n(r), on intègre les

facteurs d’absorption et de diffusion pour obtenir

Les paramètres optiques et donc l’épaisseur optique des aérosols dépendent de

la longueur d’onde du rayonnement. Le coefficient d’Ångström(α), aussi appelé

paramètre d’Ångström, décrit la dépendance spectrale de l’épaisseur optique (ou

du coefficient d’extinction) des aérosols. Il se calcule de la manière suivante :

α =
ln(τ1/τ2)

ln(λ1/λ2)
(1.7)

Où τ1 et τ2 sont les épaisseurs optiques des aérosols aux longueurs d’ondes λ1 et

λ2. En toute rigueur, le coefficient d’Ångström, varie avec le choix des longueurs

d’ondes λ1 et λ2, mais cette variation est faible tout du moins dans le spectre

visible. En pratique, l’épaisseur optique à une longueur d’onde λ peut donc être

estimé à partir de l’épaisseur optique τ1, à une longueur d’onde λ1 et du coefficient

d’Ångström avec la formule :

τ = τ1

(
λ

λ1

)−α
(1.8)

Le coefficient d’Ångström contient l’information sur la taille du diffuseur. A la

diffusion par les molécules correspond un coefficient d’Ångström de 4. Des par-

ticules du mode d’accumulation ont un coefficient d’Ångström d’environ 2, alors

que des valeurs proches de zéro, voire négatives, caractérisent les aérosols du mode

grossier.

1.1.4 Les différents types de modèles d’aérosols

Différentes approches existent pour modéliser l’évolution d’une distribution

d’aérosols. Ces différentes méthodes se singularisent par le traitement numérique,

et en particulier la discrétisation, appliquée à cette distribution d’aérosols. Princi-

palement, on peut citer les approches suivantes :
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— les méthodes sectionnelles où le spectre d’aérosols est divisée en un nombre

fini de boites dans lesquelles on suit l’évolution du nombre d’aérosols, de sa

masse et de sa composition chimique ;

— les modèles monodispersés ;

— les modèles modaux ou‘ la distribution d’aérosols est estimée comme une

somme de distributions lognormales (modes) et on suit l’évolution des para-

mètres de ces distributions au cours du temps en résolvant les équations aux

moments (3 paramètres par distribution donc trois moments a‘ considérer

par mode).

Ces différentes approches modélisent toutes la microphysique d’une distribution

d’aérosol en un point de l’espace et du temps donné. Couplés avec un modèle de

Chimie Transport (CTM, Chemistry Transport Model, en anglais) ou bien un code

de mécanique des fluides (CFD, Computational Fluid Dynamical en anglais), ils

permettent une simulation déterministe en 3D de l’évolution d’une distribution

d’aérosol.

1.1.5 Effets des aérosols sur le climat

Ces dernières années, beaucoup de travaux de recherches ont été effectués sur

l’effet des aérosols sur le climat suite aux activités anthropiques qui causent une

augmentation de leur concentration. Les aérosols influent sur le bilan radiatif terre-

atmosphère selon deux effets : un effet direct et un effet indirect. Pour une étude

détaillée le lecteur peut consulter les travaux de [Haywood and Boucher, 2000].

1.1.5.1 Effets directs

L’effet direct des aérosols correspond à leurs interactions avec les rayonnements

solaire ou terrestre (absorption et diffusion). Il est déterminé par les propriétés op-

tiques de l’aérosol, c’est-à-dire le coefficient d’extinction, l’albédo et la fonction

de diffusion angulaire [Kiehl and Briegleb, 1993]. Les aérosols de petite taille (in-

férieure au micron) ont la faculté de rétrodiffuser le rayonnement solaire incident

et donc de refroidir la colonne d’air atmosphérique située au-dessous d’eux. C’est

le cas des aérosols sulfatés. A l’inverse, les aérosols plus gros, comme ceux formés

(et agglomérés) à partir du carbone-suie issu de la combustion des hydrocarbures
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ou des feux de forêts, ont un fort pouvoir d’absorption et ont donc pour effet de

capturer l’énergie au profit d’une augmentation de l’effet de serre. La capacité des

aérosols à refroidir la colonne atmosphérique en dessous d’eux prédomine, et le

forçage radiatif global estimé pour l’effet direct est négatif. Cependant, les contri-

butions sont différentes en fonction du type d’aérosol(voire figure1.3). Ainsi, Les

aérosols sulfatés sont particulièrement diffusants, et leur forçage est estimé à -0,4

± 0,2 Wm−2, tandis que le carbone suie émis par l’utilisation de combustibles

fossiles, ou les aérosols carbonés provenant de feux de biomasse ont des proprié-

tés d´absorption ; leur forçage est de 0,2 ± 0,15 Wm−2 et 0,03 ± 0,12 Wm−2,

respectivement (IPCC, 2007).

Figure 1.3 – Résumé de l’évolution des forçages radiatifs moyens des interactions aérosol-
rayonnement à partir des rapports du GIEC, lorsqu’ils sont disponibles, de FAR (1765-
1990), SAR (1750-1992), TAR (1750-1998), AR4 (1750-2005) et AR5 (1750-2011).

1.1.5.2 Effets indirects

Les aérosols ont un effet indirect sur le climat par les modifications qu’ils ap-

portent aux nuages et au cycle de l’eau. Ces modifications sont directement liées

aux facteurs de formation des noyaux de condensation des gouttes d’eau dans
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les nuages qui impliquent les aérosols. Les modifications résultent de deux types

d’effet :

— Effets liés au rôle des aérosols en tant que noyaux de condensation dans les

nuages. On a vu que la taille des aérosols joue un rôle déterminant pour cela

et, de plus, elle contribue à modifier l’albédo des nuages. Notamment, une

forte présence d’aérosols entraîne un accroissement du pouvoir diffusant des

nuages : plus un nuage paraît blanc (parce qu’il diffuse une grande partie

de la lumière solaire) plus il contient d’aérosols.

— Effets se traduisant par l’allongement de la durée de vie des nuages jusqu’aux

précipitations. Cette durée de vie est d’autant plus longue que la taille des

aérosols est petite. une corrélation entre la taille des particules émises et le

nombre de gouttelettes nuageuses a pu être établie, principalement pour les

aérosols sulfatés.

L’effet des aérosols sur le climat ne dépend donc pas uniquement de leur nature,

mais aussi de leur distribution géographique et verticale. Les aérosols troposphé-

riques ont des temps de résidence de quelques jours ou semaines, de sorte que la

variabilité de leur concentration est directement liée à la proximité des sources. Ce-

pendant, les aérosols qui atteignent la stratosphère, majoritairement des sulfates

provenant d´éruptions volcaniques majeures et de la transformation chimique des

composés soufrés, peuvent y séjourner pendant plusieurs années.

1.2 La dynamique dans la haute troposphère et la basse
stratosphère

Cette section est consacrée à la description des mécanismes en jeux dans le

transport des aérosols dans la stratosphère depuis leurs sources troposphériques

ainsi que la dynamique des aérosols une fois dans la stratosphère tropicale.

L’atmosphère terrestre est divisée en couches à partir de sa structure thermique

(Figure 1.4) ; les minimas et maximas définissent les limites entre les différentes

couches (ou pauses). Sa composition est un mélange de gaz de diverses origines,

de particules en suspension (aérosols) et d’hydrométéores (gouttelettes d’eau et

cristaux de glace).

22



1.2. LA DYNAMIQUE DANS LA HAUTE TROPOSPHÈRE ET LA BASSE
STRATOSPHÈRE

La dynamique est responsable de la distribution géographique et verticale des

constituants atmosphériques ; le transport a lieu sous la forme d’advection, de

convection et de diffusion, avec les plus grandes échelles du mouvement sur le plan

horizontal.

Figure 1.4 – Profil de température montrant la structure en couches de l´atmosphère.
@copyright : www.scalair.nc

1.2.1 Troposphère et Stratosphère : deux régions différentes

La troposphère et la stratosphère sont deux régions de l’atmosphère qui ont

des propriétés dynamiques, chimiques et radiatives différentes.

La troposphère est la première couche de l’atmosphère qui s’étend depuis la

surface terrestre jusqu’à la tropopause. Elle renferme environs 90% de la masse

totale de l’atmosphère. Dans cette couche, la température diminue avec l’altitude

suivant un gradient approximatif de -6,5 K/km jusqu’à la tropopause (Figure 1.4).

L’altitude de la tropopause varie en fonction de la saison et de la latitude, elle est

positionnée en moyenne à 10 km au-dessus des régions polaires et à 18 km à

l’équateur avec une zone de transition abrupte entre les moyennes latitudes et les

tropiques.

Contrairement à la troposphère, caractérisée par l’instabilité, la stratosphère
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est communément admise comme étant un milieu relativement calme et stratifié,

où la distribution des espèces gazeuses et particulaires est plutôt homogène. Au-

dessus de la tropopause, le profil vertical de la température s’inverse et le gradient

devient positif. La température augmente avec l’altitude pour atteindre une valeur

maximale aux environs de 50 km où se localise la stratopause (Figure 1.4). C’est

l’absorption du rayonnement solaire par les molécules d’ozone qui est la principale

cause de l’augmentation de la température dans la stratosphère et qui a comme

effet d’inhiber thermodynamiquement les mouvements verticaux afin de rendre

cette partie de l’atmosphère stable et stratifiée [Webb and Coe, 2003].

1.2.2 Tropopause thermique et tropopause dynamique

L’Organisation Météorologique Mondiale [1957] définit la tropopause thermique

comme l’altitude la plus basse à laquelle le gradient thermique vertical diminue

de 2 K ou moins par km dans une couche d’au moins de 2 km d’épaisseur. Cette

définition ne prend pas en compte les processus convectifs. De plus, lorsque le gra-

dient thermique est inférieur à −3 K.km−1 sur environ 1 km, la présence d’une

double tropopause thermique peut être observée. Dans ce cas, la tropopause est

discontinue et peut même être constituée de multiples tropopauses. Cela se pro-

duit particulièrement où le gradient horizontal thermique dans la troposphère est

important comme dans les extra-tropiques.

D’autres définitions, plus ou moins utilisées, ont été proposées : comme la tropo-

pause thermique au niveau du chauffage convectif [Gettelman et al., 2004], la tem-

pérature minimale de la basse atmosphère [Selkirk, 1993], voire par une répartition

statistique des masses d’air transportées depuis la couche limite [Berthet et al., 2007].

La surface 100 hPa est aussi parfois utilisée : elle correspond à la pression moyenne

pour laquelle le gradient de température s’inverse, mais elle ne reste qu’une ap-

proximation.

La tropopause peut aussi être définie d’un point de vue dynamique en utili-

sant la vorticité potentielle (ou Potential Vorticity en anglais : PV) [Reed, 1955,

James et al., 2003]. La vorticité potentielle d’Ertel est une grandeur utilisée pour

examiner les mouvements atmosphériques [Lait, 1994]. La PV est exprimée en
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PVU (Potentiel Vorticity Unit) et son expression mathématique est

PV =
(
−→
∇ ∧

−→
V + 2

−→
Ω )
−→
∇θ

ρ
(1.9)

Avec
−→
Ω le vecteur vitesse angulaire de la terre,

−→
∇ ∧

−→
V le rotationnel du vent

et ρ la masse volumique de l’air.

1PV U = 10−6Km2s−1kg−1 (1.10)

L’utilisation de la PV dans les études stratosphériques est courante pour l’ana-

lyse du transport des masses d’air à travers les surfaces isentropiques ; les surfaces

isentropiques étant des champs de surfaces d’égale température potentielle . La

température potentielle θ est définie comme la température qu’aurait une parcelle

d’air lors d’une transformation adiabatique qui la ramènerait à une pression de

référence P0 (1000 hPa).

θ = T

(
P

P0

) R
Cp

(1.11)

Avec T la température en Kelvin, P la pression en hectopascal, P0= 1000 hPa

la pression de référence et R
Cp

= 2
7
≈ 0.287, avec R la constante spécifique de l’air

sec et Cp la chaleur massique à pression constante.

Notons que la plupart des mouvements atmosphériques peuvent être considérés

adiabatiques sur une échelle de temps limitée entre 10 à 20 jours dans la strato-

sphère où la température potentielle présente une forte stabilité verticale due à son

augmentation avec l’altitude. De ce fait, le transport des masses d’air par advection

dans la stratosphère des tropiques vers les pôles (Figure 1.5)[Holton et al., 1995]

s’effectue principalement le long des surfaces de température potentielle constante

et peut être analysé à partir de PV [Butchart and Remsberg, 1986]. Lorsqu’on exa-

mine une parcelle d’air atmosphérique subissant une transformation adiabatique

et sans frottement, la vorticité potentielle se conserve, ce qui permet d’identifier et

de suivre le déplacement des masses d’air durant le processus du transport isen-

tropique. De plus, vu que les surfaces isentropes sont très rapprochées dans la

stratosphère et que la stabilité verticale augmente très fortement de la tropopause

vers la haute stratosphère (FIGURE 1.5), la vorticité potentielle a une valeur ab-

solue beaucoup plus importante dans la stratosphère que dans la troposphère où
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sa valeur est généralement évaluée à moins de 1 PVU. En s’appuyant sur cette

propriété, [Reed, 1955] a introduit la notion de tropopause dynamique basée sur

un seuil de vorticité potentielle variant entre 1 et 2 PVU. A partir de l’analyse de

la variabilité de ce traceur dynamique, il est alors possible de différentier les masses

d’air troposphériques des masses d’air stratosphériques. La surface 2 PVU consti-

tue alors une bonne définition dynamique de la tropopause extratropicale puisque

les particules troposphériques ayant une PV beaucoup plus faible, ne pourront pas

augmenter leur PV pour entrer dans la stratosphère à moins de subir un transport

diabatique ou de changer de phase. Le principal avantage de cette définition de

la tropopause extratropicale réside dans le fait qu’elle prend en compte la dyna-

mique, via le rotationnel du vent, ainsi que la thermodynamique, avec le gradient

de la température potentielle, ce qui n’était pas le cas avec les précédentes défi-

nitions citées. De plus, l’incertitude portant sur l’emplacement de la tropopause

dans le cas d’une double tropopause thermique n’est plus à considérer avec cette

définition.

Au niveau des tropiques (20 ◦S-20 ◦N environ), la surface 2 PVU diverge et ne

peut donc plus approximer la position de la tropopause. Elle est approximée par

la surface 380 K en température potentielle qui est la frontière conventionnelle de

« l’ overworld » stratosphérique [Hoskins, 1991].

Figure 1.5 – Coupe latitude-altitude pour janvier 1993 montrant la moyenne zonale de la
température potentielle (traits pleins) et de la température (traits en pointillés). La ligne
continue en gras (coupée au niveau de l’isentrope 380 K) montre le contour de la vorticité
potentielle PV= 2 PVU qui approxime la tropopause en dehors des tropiques. Les zones
grisées indiquent la basse stratosphère extra-tropicale : « lowermost stratosphere ». Au-
dessus de la surface 380 K, se situe « l’overworld » stratosphérique[Holton et al., 1995]
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1.2.3 La tropopause vue comme une couche de transition : la TTL

Les définitions précédemment proposées présentent le désavantage de ne pas

donner la même position de la tropopause à chaque instant puisqu’elles sont défi-

nies à partir de phénomènes physiques différents.

De manière à regrouper ces définitions et à étudier le transport à travers la

tropopause tropicale, il est possible de définir la tropopause non plus comme

une surface mais comme une couche de transition dans la région tropicale, porte

d’entrée vers la stratosphère : la TTL (Tropopause Tropical Layer en anglais).

[Atticks and Robinson, 1983] ont proposé que la tropopause puisse être définie

comme une couche de transition, suite à l’étude de profils de radiosondages tropi-

caux entre 130 et 60 hPa. [Fueglistaler et al., 2009] propose une définition de la

TTL : il s’agit d’une couche contenue entre les surfaces 150 hPa (environ 355 K

ou 14 km) et 70 hPa (environ 425 K ou 18.5 km). Elle est bornée en latitude

par les jets subtropicaux, situés aux alentours de 30 ◦N et 30 ◦S. En effet, ces jets

limitent le transport horizontal entre les tropiques et les extra-tropiques autour de

350 K [Haynes and Shuckburgh, 2000]. La surface 2 PVU diminue brusquement

d’altitude au niveau de ces jets. Cette définition de la TTL est directement liée à

l’impact de la convection profonde.

Il est important de noter l’existence d’autres définitions de la TTL comme par

exemple celle proposée par [Gettelman, 2002]. Dans ce cas, la TTL est bornée à sa

base par la surface représentant l’altitude où le gradient vertical de température

est minimum, et au sommet par la surface représentant l’altitude pour lequel la

température est la plus froide ("cold point tropopause"). Cette tropopause est

donc, en moyenne, moins épaisse que celle de [Fueglistaler et al., 2009].

Le transport de constituants troposphériques vers la stratosphère est difficile

au-dessus de la tropopause, car la stratification inhibe les mouvements verticaux

(en augmentant ainsi à la fois le temps de résidence des aérosols qui se trouvent

dans la stratosphère). Cependant, le passage est possible à travers la TTL par

convection, et depuis la troposphère tropicale vers la basse stratosphère extratropi-

cale en suivant circulation la circulation méridienne de Brewer-Dobson[Butchart, 2014]

comme le montre la figure 1.6.
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Figure 1.6 – Diagramme schématique des processus de transport et de mélange dans
la stratosphère de l’hémisphère d’hiver. Les lignes bleues épaisses indiquent les barrières,
les flèches grises indiquent le sens de la circulation Brewer Dobson. Les zones ombrées en
jaune représentent des vents d’ouest forts. Les flèches rouges à deux têtes indiquent un
mélange isentropique, avec des flèches plus épaisses et plus fines montrant un mélange
plus fort dans la zone de surf et un mélange plus faible à travers les barrières de transport,
respectivement. Pour une meilleure vue d’ensemble, la tropopause avec le jet subtropical
est également marquée [Tao et al., 2015].

1.2.4 La circulation de Brewer Dobson

La circulation de Brewer-Dobson a été mise en évidence pour la première fois en

1949 à partir des mesures d’un spectromètre mesurant la colonne totale de l’ozone

développé par le physicien Gordon Dobson en 1949. À partir de ses mesures, il a

réussi à faire une description du cycle saisonnier de l’ozone dans sa distribution

méridienne et comprendre pourquoi l’ozone formé majoritairement dans les tro-

piques, se trouve en grande quantité dans les moyennes et hautes latitudes. Brewer

et Dobson émirent l’hypothèse qu’une circulation méridionale lente était à l’origine

du transport d’ozone des tropiques vers les hautes latitudes. Cette circulation dite

de Brewer-Dobson est schématisée sur la Figure 1.6.

Elle est constituée de trois parties : un mouvement ascendant des masses d’air

dans la zone intertropicale, suivi d’une advection par transport isentropique vers les

moyennes et hautes latitudes de l’hémisphère d’hiver et enfin d’une lente subsidence

vers la troposphère aux latitudes moyennes et polaires. Le retour des masses d’air
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vers les tropiques se fait dans la basse stratosphère et via la troposphère suite aux

intrusions d’air stratosphérique dans la troposphère aux basses latitudes. Le temps

de transit d’une masse d’air à travers la stratosphère est typiquement de l’ordre

de quelques années [Waugh and Hall, 2002].

Cette circulation lente est la résultante de l’interaction entre le vent moyen et

l’activité ondulatoire. L’âge de l’air est un des paramètres dynamiques permettant

de rendre compte de ce transport résiduel [Diallo et al., 2012, Hall et al., 1999,

Waugh and Hall, 2002].

L’injection des masses d’air troposphériques à l’équateur conduit à produire

le réservoir tropical, qui est une zone d’accumulation des aérosols soufrés vers 30

km au niveau de l’équateur [Kremser et al., 2016]. Ce réservoir est plus ou moins

confiné en fonction des vents zonaux et des barrières dynamiques.

1.2.5 L’oscillation quasi-biennale (QBO) et l’oscillation semi-annuelle

Dans la stratosphère, le transport zonal est plus rapide. Les masses d’air peuvent

atteindre des vitesses de l’ordre de 80 m.s−1( près de 300 Km.h−1, ce qui leur per-

met de faire le tour du globe en 2 à 3 mois suivant la latitude [Holton, 2004]. Cette

circulation zonale n’est pas constante dans le temps, elle peut être plus ou moins

intense et son sens s’inverse avec des périodes différentes suivant les latitudes et

l’altitude.

L’oscillation quasi biennale (QBO) est certainement l’oscillation la plus connue.

La QBO s’étend en latitude jusqu’à 10 ◦ou 15 ◦de chaque côté de l’équateur et entre

15 et 35 km d’altitude, mais ses effets sont perceptibles jusqu’aux régions des hautes

latitudes [Holton, 2004, Randel et al., 2001, Watson and Gray, 2014]. Elle consiste

en l’alternance symétrique entre les régimes des vents d’est et les régimes des vents

d’ouest [Baldwin and Dunkerton, 2001]. Il a été démontré que le vent d’ouest peut

s’étaler jusqu’environ 24 mois, tandis que la bande temporelle maximale du régime

d’est est estimée d’environ 14 mois [Salby and Callaghan, 2000, Hamilton, 2002,

Kuai et al., 2009].

La figure 1.7 présente la variation temporelle de la moyenne mensuelle désai-

sonnalisée du vent zonal à l’équateur. Le signal de la QBO est très clair entre
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20 km et 37 km faisant apparaître des écoulements d’ouest (rouge et jaune) et

d’est (bleu foncé et clair) qui s’alternent suivant une période quasi-biennale. On

s’aperçoit que le régime d’ouest couvre une période plus large que le régime d’est.

La QBO impacte la répartition des aérosols stratosphériques suivant la phase

dans laquelle elle se trouve [Plumb and Bell, 1982]. En phase d’est (ou régime de

vents d’ouest, vents zonaux de l’ouest vers l’est) les masses d’air sont confinées à

l’équateur et des mouvements plutôt de subsidence (vers le bas) y sont constatés.

En phase d’ouest(ou régime de vents d’est, vents zonaux de l’est vers l’ouest), les

aérosols ont tendance à être dispersés vers les pôles [Trepte and Hitchman, 1992].

L’effet de l’oscillation quasi biennale sur les aérosols est traité par de nombreux au-

teurs [Trenberth and Smith, 2009, Trepte et al., 1994, Hitchman et al., 1994], ou

[Thomason et al., 1997a]. Ces auteurs décrivent la distribution des aérosols dans

la basse stratosphère, autour de 20 ◦de latitude, qui est contrôlée par la phase de

l’oscillation quasi-biennale : en régime de vents d’est une ascendance des aérosols

se produit au-dessus de l’équateur, alors qu’en situation de vents d’ouest l’effet

contraire est observé, c´est-à-dire un affaissement ou subsidence des particules. Ce

phénomène est dû principalement à l´interaction de la QBO avec la circulation de

Brewer-Dobson, en l’accélérant lors de la phase d’est, et en la ralentissant lors de

la phase d´ouest.

Figure 1.7 – Distribution de la moyenne mensuelle désaisonalisée du vent zonal en fonc-
tion de l’altitude, observée au-dessus de la région équatoriale entre 1964 et 1990. Les vents
d’est sont colorés en bleu et les vents d’ouest en rouge [Baldwin and Dunkerton, 2001].

Au-delà de 35 km, la QBO coexiste avec une oscillation semi-annuelle (Semi

Annual Oscillation, SAO) d’alternance du vent zonal équatorial, qui naît dans la

mésosphère et se propage dans la stratosphère.
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1.2.6 Le vortex polaire

Dans chaque hémisphère d’hiver se forme un vortex polaire. Ce vortex est une

structure dynamique de plusieurs milliers de kilomètres, s’étendant de la basse

stratosphère jusqu’en mésosphère. Elle résulte d’une diminution de l’énergie solaire

au pôle [Waugh and Polvani, 2010]. L’air stratosphérique se déplace de l’équateur

vers le pôle, et le courant jet polaire, qui est un vent d’ouest dans l’hémisphère

d’hiver, entraîne la formation d’un tourbillon d’air stratosphérique de circulation

très rapide.

Le vortex est un tourbillon d’échelle planétaire, qui isole les masses d’air du

reste de l’atmosphère et ce pour une période de 4 à 6 mois [Holton et al., 1995,

Watson and Gray, 2014].

Les vortex polaires ont été largement étudiés pour leur influence sur la couche

d’ozone [Manney et al., 2015, Waugh and Polvani, 2010]. Ces études révèlent que

l’ozone est détruit par des processus chimiques hétérogènes reposant sur la présence

de particules liquides et solides, les PSC (Polar stratopsheric cloud) formés à basse

température [Riviere et al., 2000].

[Holton and Tan, 1980] ont montré que le vortex est influencé par l’oscillation

quasi-biennale (QBO).Le vortex est en moyenne plus faible pendant la phase est

de la QBO [Holton and Tan, 1980, Pascoe et al., 2005].

Entre le vortex et le réservoir tropical s’établit la zone de surf. Cette zone

est dynamiquement instable et reçoit des masses d’air des tropiques et du vortex

polaire sous la forme de filaments également appelés intrusions polaires ou tropi-

cales. Ces intrusions sont l’effet de la déformation des barrières dynamiques sous

l’influence de la rotation de la Terre (ondes de Rossby). Le vortex est un réservoir

de particules réfractaires qui est relativement confiné lorsqu’il est établi, et libère

potentiellement ces particules lors de sa destruction au printemps.

1.2.7 Les ondes de Rossby et de gravité

Les mouvements ondulatoires jouent un rôle important sur la dynamique stra-

tosphérique, plus précisément dans le transport des gaz traces. Ces mouvements

résultent de l’interaction des forces d’inertie et de force de rappel exercées sur les
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parcelles des masses d’air en déplacement par rapport à leur position d’équilibre.

Deux familles d’ondes d’origine troposphérique gouvernent la dynamique dans la

stratosphère, et se propagent jusqu’à la mésosphère : il s’agit des ondes de gra-

vité et des ondes de Rossby [Brasseur and Solomon, 2005]. Les ondes de gravité

ont plusieurs sources. Elles peuvent avoir une origine orographique ou être gé-

nérées lors d’évènements convectifs ou de situation avec de forts cisaillements de

vents. Les ondes générées lors de tels évènements se propagent de façon ascendante

en transportant de l’énergie et de la quantité de mouvement vers la mésosphère

où elles déferlent en engendrant un mélange turbulent des constituants de l’at-

mosphère. Le déferlement s’accompagne d’un dépôt d’énergie et de quantité de

mouvement. Dans la basse stratosphère, les ondes de gravité contribuent au for-

çage de la QBO, à la modulation de la circulation méridienne de l’équateur vers

les hautes latitudes de l’hémisphère d’été et à celle du vortex polaire en hiver.

Les ondes de gravité ont des longueurs d’onde variables entre 10 km et 100 km

avec des périodicités variables de quelques dizaines de minutes à quelques heures.

Lorsqu’une parcelle de masse d’air se déplace suivant les latitudes, la force due à

la variation du paramètre de Coriolis associée au mouvement de la parcelle induit

une variation du tourbillon relatif pour satisfaire la conservation de la vorticité

absolue. Ce mécanisme conduit à des mouvements ondulatoires autour d’un cercle

correspondant à la latitude d’équilibre. Il se forme alors des ondes de Rossby de

grande longueur d’onde qui se propagent vers l’ouest parallèlement à la circulation

zonale moyenne où verticalement vers la stratosphère. On distingue les ondes de

Rossby planétaires, les ondes de Rossby transitoires de basse fréquence et les ondes

de Rossby transitoires de haute fréquence [Michel, 2012].

1.2.8 Les réchauffements stratosphériques soudains

Au courant de l’hiver arctique, un ralentissement des vents d’ouest, provoqué

par une amplification des ondes planétaires de Rossby, est à l’origine de phéno-

mènes appelés réchauffements stratosphériques soudains [Scherhag, 1960], en an-

glais Sudden Stratospheric Warmings, SSWs. Ces événements n’ont pas été obser-

vés en Antarctique -excepté en 2002 [Dowdy et al., 2004, Ricaud et al., 2005]-, car
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les ondes de Rossby y sont d’amplitude plus petite. Les conséquences des SSWs

varient selon leur intensité. Lors d’événements majeurs (major warmings), un chan-

gement de direction des vents peut se produire dans l’espace de quelques jours,

accompagné d’une hausse de température de plusieurs dizaines de degrés et d’un

déplacement du vortex polaire, qui peut même être brisé. Les réchauffements mi-

neurs (minor warmings) produisent une hausse de température moins importante,

et un ralentissement des vents qui ne provoque pas leur changement de direction.

Les réchauffements finaux (final warmings) ont lieu lors de la transition au régime

d’été : les vents changent de direction, et la phase d’est prédomine jusqu’à l’hiver

suivant.
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Chapitre 2

Les aérosols stratosphériques :
processus pertinents et méthodes
d’observation

Si, comme le pense chaque homme raisonnant scientifiquement, les
phénomènes atmosphériques se développent à partir de ceux qui
les précèdent suivant des lois précises, on peut en déduire que les
conditions nécessaires et suffisantes pour une solution rationnelle
de la prévision en météorologie sont les suivantes :

— on doit connaître avec une précision suffisante l’état de l’at-
mosphère à un instant donné ;

— on doit connaître avec une précision suffisante les lois selon
lesquelles un état de l’atmosphère se développe à partir de
l’état précédent.

V. Bjerknes, 1904

35



2.1. LES AÉROSOLS STRATOSPHÉRIQUES

Dans la stratosphère, les aérosols sont composés d’un mélange de gouttelettes

d’acide sulfurique et d’eau produites par la conversion de gaz précurseurs émis de-

puis la surface et qui constituent de manière communément admise la population

principale à ces altitudes. A cela se superposent en mélange interne ou externe des

particules troposphériques d’origine anthropique et naturelle ainsi que de parti-

cules provenant de l’espace ayant été accrêtées par la Terre [Kremser et al., 2016].

La Figure 2.1 illustre les processus pertinents qui régissent le cycle de vie et la

distribution des aérosols stratosphériques.

Figure 2.1 – schématisation des particules stratosphériques, de leur transport, des flux
et des principales sources [Kremser et al., 2016].

2.1 Les aérosols stratosphériques

2.1.1 Les aérosols sulfatés de la stratosphère

2.1.1.1 Généralités

Les aérosols sulfatés sont issus de l’oxydation de certains gaz précurseurs en

acide sulfurique gazeux (H2SO4). Ils se forment principalement par nucléation

binaire homogène d’acide sulfurique et d’eau dans les masses d’air ascendantes

proches de la tropopause tropicale (Figure 2.1). Ces gouttelettes croissent par
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condensation de H2SO4 et de vapeur d’eau et sont soumises à des processus de

coagulation, à la fois avec d’autres particules nouvellement formées et avec des

particules âgées plus grandes présentes dans la même région atmosphérique. Dans

les régions tropicales, les aérosols sont rapidement transportées zonalement par les

vents stratosphériques moyens, tandis que le transport méridional est déterminé

par le brassage et le mélange à grande échelle, avec une barrière existant dans

la gamme de latitudes 15◦-30◦[Plumb, 1996]. La dilution de la quantité d’aérosols

tropicaux avec les régions extratropicales est donc réduite de par l’existence du

« tropical pipe » [Trepte and Hitchman, 1992]. Comme évoqué dans le chapitre 1,

le transport vers les pôles devient efficace pendant la phase d’ouest de la QBO

mais est plus limité pendant la phase d’est. Les particules transportées vers les

latitudes extratropicales grossissent par condensation de H2SO4 à mesure que les

gaz précurseurs sont oxydés et par coagulation. Les particules sont redistribuées

verticalement par sédimentation gravitationnelle. Elles sont transportées diabati-

quement vers la basse stratosphère où elles passent finalement dans la troposphère

par transport quasi-isentropique des masses d’air dans les déformations de la tro-

popause. Les descentes diabatiques d’air dans le vortex stratosphérique polaire

constituent également une perte additionnelle importante en hiver et au printemps.

[Steele and Hamill, 1981] ont montré que la composition chimique des aérosols sul-

fatés varie avec les changements de température et d’humidité au niveau de la stra-

tosphère. D’après ces travaux, pour des pressions partielles de vapeur d’eau entre

10−4 et 10−3 hPa à 100 hPa et des températures qui varient entre 210 et 250 K,

la proportion en acide sulfurique au sein des gouttelettes varie entre 59 et 86%. La

modification de la proportion entre acide sulfurique et eau des particules strato-

sphériques en réponse aux changements de température et d’humidité entraîne une

dépendance de cette répartition en fonction de l’altitude [Yue et al., 1994] et des

changements saisonniers de la taille des particules qui se retranscrivent en terme

de variation de l’extinction des aérosols. En dehors de la région tropicale de forma-

tion de nouvelles particules, la quantité de soufre condensé évolue plutôt lentement

dans la stratosphère, bien que les propriétés physiques et chimiques de l’aérosol

sulfaté puissent réagir de manière quasi instantanée aux changements de tempé-
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rature et d’humidité. L’indice de réfraction des particules sulfatées a une partie

imaginaire nulle et change avec la composition en acide sulfurique et en eau (et

donc avec l’altitude) [Yue et al., 1994]. Pour des températures supérieures à 208

K (-65◦C) et des rapports de mélange de vapeur d’eau autour de 5 ppmv, la partie

réelle de l’indice de réfraction se situe entre 1,43 et 1,45 [Steele and Hamill, 1981].

A noter que l’impact de sa variation sur l’extinction est secondaire par rapport

aux changements induits par les variations de température et d’humidité sur les

tailles des particules.

Les propriétés physiques et optiques des aérosols sulfatés peuvent être appro-

chées par la théorie de Mie qui est une solution aux équations Maxwell pour une

particule sphérique caractérisée par son diamètre et son indice de réfraction à une

longueur d’onde donnée.

2.1.1.2 La couche de Junge

La Figure 2.2 représente la plus longue série disponible de mesures des aéro-

sols stratosphériques depuis la station lidar de Garmish en Allemagne (47.5◦N).

L’évolution du coefficient de rétrodiffusion à 694.3 nm montre l’alternance entre

des périodes dites « d’aérosols de fond » indiquant un flux permanent et des injec-

tions volcaniques. Les principales éruptions sont celles d’El Chichon (17◦N, avril

1982, Mexique) et du Mt Pinatubo (15◦N, juin 1991, Philippines). En dehors des

périodes volcaniques, il n’y a pas d’indication d’une augmentation de la charge en

aérosols de la stratosphère liée aux émissions anthropiques.

La persistance d’aérosols dans la stratosphère pendant des périodes non vol-

caniques a fait l’objet d’observations au crépuscule au début du XX ième siècle.

Cependant il a fallu attendre les années 50 et l’utilisation d’impacteurs en bal-

lon pour confirmer leur présence [Junge and Manson, 1961, Junge et al., 1961]. Le

transport à grande échelle vers les pôles et le mélange isentropique des aérosols, as-

sociés aux processus de croissance par condensation, de coagulation et de sédimen-

tation des particules, conduisent à la génération de cette couche d’aérosol quasi-

permanente dans la stratosphère, dite couche de Junge [Junge and Manson, 1961,

Junge et al., 1961]. Le sommet de la couche (typiquement 35-40 Km d’altitude)

38



2.1. LES AÉROSOLS STRATOSPHÉRIQUES

Figure 2.2 – Coefficient de rétrodiffusion intégré à 694.3 nm mesuré par lidar à Gar-
mish (Allemagne) depuis 1 km au-dessus de la tropopause jusqu’au sommet de la
couche. La position dans le temps des principales éruptions est indiquée par des flèches
(http ://www.imk-ifu.kit.edu/331.php).

est déterminé par la capacité thermodynamique des gouttelettes d’acide sulfurique.

Les températures plus élevées et les pressions partielles plus faibles de H2SO4 et

H2O à haute altitude sont telles que les particules s’évaporent complètement.

2.1.1.3 Les précurseurs gazeux

La Figure 2.3 montre un diagramme schématique du bilan atmosphérique global

du soufre dans la troposphère et la stratosphère [Sheng et al., 2015]. Les principaux

précurseurs gazeux des aérosols sulfatés de la stratosphère sont décrits ci-après.

L’oxysulfure de carbone (OCS)

L’oxysulfure de carbone (OCS) est émis par les surfaces anoxiques, les océans

et les volcans. Il est également formé à partir de l’oxydation dans l’atmosphère

du disulfure de carbone (CS2) et du sulfure de diméthyle (DMS). Les sources de

OCS dans l’atmosphère sont essentiellement naturelles (1,3 Tg par an en prove-

nance des océans, sols, zones humides et de l’oxydation du DMS et du sulfure

de carbone) mais il y a également une petite source anthropique de l’ordre de 0,1

Tg par an [Watts, 2000]. Sa faible solubilité et sa longue durée vie (4-5 ans) dans

la troposphère lui permettent d’être transporté jusqu’à la stratosphère, où il est

facilement photodissocié en SO2 qui s’oxyde à son tour en H2SO4. Il est donc res-

ponsable du maintien de la couche d’aérosols sulfatés stratosphérique en période

non volcanique.

Le dioxyde de soufre (SO2)
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Figure 2.3 – Bilan global du soufre atmosphérique selon [Sheng et al., 2015]. Les flèches
pleines représentent les flux nets d’émission de surface, le transport par la tropopause,
les puits et les sources physico-chimiques et les transformations microphysiques en Gg
de soufre par année.Les flèches en pointillées représentent le flux dans une direction
ainsi que le détail des conversions microphysiques et chimiques. Les boîtes représentent
les réservoirs des composés exprimés en Giga grammes de soufre. Les données en rouges
sont issues du modèle SOCOL-ARE, les données en noires proviennent de SPARC (2006).
Les données en vert proviennent du modèle GOCART [Chin et al., 2000]. Les données
en orange proviennent de [Chin and Davis, 1995]. Les données en bleu représentent les
mesures de SAGE II [Arfeuille et al., 2014]

Le dioxyde de soufre a deux origines, l’une naturelle liée aux émissions volca-

niques et l’autre associée à la pollution. Le SO2 anthropique provient de la com-

bustion du bois et du charbon par le chauffage urbain (ex. brouillard sulfureux,

smog de Londres à la fin du XIX ième et début XX ième siècle), les centrales ther-

miques et les feux de forêt. Les transports terrestres maritimes et aériens, par le

résidu de soufre dans les produits pétroliers, en sont aussi des sources. Le dioxyde

de soufre émis au niveau du sol est mesuré depuis près de 50 ans par les stations de

surveillance de la qualité de l’air. Sa concentration maximale au cours des années

1980 aux Etats-Unis et en Europe, montre depuis une réduction estimée à 85-95%.

Une diminution a aussi été observée dans les niveaux de SO2 émis par le trafic

aérien. Cependant les teneurs dans les pays tels que la Chine, l’Inde et le Brésil

ont augmenté de façon marquée depuis quelques années [Notholt et al., 2005]. Les

régions tropicales étant les zones privilégiées du transport de la troposphère vers la

stratosphère, l’une des interrogations est de savoir si ces émissions ont une influence
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sur la couche d’aérosols stratosphériques. Puisque le SO2 à un temps de vie court

de quelques mois, sa répartition géographique dépend des lieux de production et sa

présence dans la TTL du mode de transport. Même si les travaux de modélisation

de [Neely III et al., 2013] ont indiqué un rôle mineur des tendances des émissions

du soufre asiatique sur la variabilité des aérosols stratosphériques par rapport à

l’effet des éruptions volcaniques régulières, l’empreinte aux latitudes moyennes des

aérosols associés à la mousson asiatique révélée par [Khaykin et al., 2017] main-

tient le débat sur l’ampleur de la contribution anthropique. Les observations de

SO2 de la haute troposphère à la tropopause sont rares. Les campagnes NASA

PEM (National Aeronautics and Space Administration Pacific Exploratory Mis-

sions ) et ACE 1 (Advanced Composition Explorer) sur l’Océan Pacifique ont révélé

des différences inter-hémisphériques d’un ordre de grandeur, avec une décroissance

de 100-200 pptv à 10-20 pptv dans la gamme d’altitude 4-12 km.

Autres gaz (DMS, CS2, H2S)

Parmi les autres gaz, le sulfure de diméthyle (DMS) est produit principale-

ment par les algues marines. Dans la basse troposphère, sa durée de vie n’est que

de quelques heures car il s’oxyde très rapidement en SO2. Sa présence à haute

altitude n’est donc possible que par un processus de transport rapide. Ainsi les

campagnes PEM-West A & B ont montré que du DMS pouvait être injecté dans

la haute troposphère et même parfois jusqu’à la tropopause durant des évènements

convectifs intenses [Thuburn and Craig, 1997].

Le disulfure de carbone (CS2) est produit par l’industrie textile, les volcans et

les zones marécageuses. Ce précurseur est caractérisé par une durée de vie courte

dans la troposphère vue qu’il réagit rapidement avec le OH. Le taux de conversion

du CS2 en OCS mesuré en laboratoire est égal à 0.83 ± 0.08 [Stickel et al., 1993].

Le CS2 est donc responsable de la durée de vie longue des OCS dans la tro-

posphère [Kremser et al., 2016]. Les polluants comme le monoxyde de carbone

(CO) depuis le nord de la Chine montrent une forte corrélation avec ce composé

[Blake et al., 2004].

Le sulfure d’hydrogène (H2S) est un gaz incolore émis par les volcans et l’in-

dustrie pétrolière. Il réagit dans la troposphère avec l’hydroxyle OH selon cette
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réaction :

H2S +OH −→ SH +H2O (2.1)

La durée de vie du H2S selon cette réaction est de l’ordre de 70 h (3 jours)

[Seinfeld and Pandis, 2006]. Le SH rentre dans une série de réaction pour former

le SO2.

2.1.1.4 Eruptions volcaniques

Les éruptions volcaniques sont une source importante mais sporadique de gaz

et d’aérosols dans la stratosphère. Les petites éruptions qui émettent dans la tro-

posphère ont un impact limité sur le climat au regard des émissions anthropiques

de soufre [Andres and Kasgnoc, 1998]. Par contre, certaines éruptions explosives

peuvent atteindre la stratosphère quand le panache issu du volcan a assez de flot-

tabilité pour traverser la tropopause. Ces événements-là ont en général un VEI

(Volcanic Eruption Index ; https ://www.volcano.si.edu/) supérieur ou égal à 4.

Les éruptions volcaniques majeures comme celles du El Chichon en 1982 et du Pi-

natubo en 1991, la dernière en date d’une telle amplitude ( 20 Tg de SO2 injecté,

VEI=6) ont impacté le contenu en aérosol stratosphérique à l’échelle globale pen-

dant plusieurs années avec un impact significatif sur le climat mais dont l’ampleur

reste débattue [Canty et al., 2013]. L’éruption du Pinatubo a été particulièrement

documentée par des mesures satellites et in situ (SPARC, 2006). Ces aérosols stra-

tosphériques d’origine volcanique peuvent affecter le système climatique de trois

manières. Premièrement, une augmentation de la rétrodiffusion du rayonnement

aux courtes longueurs d’onde par les petits aérosols peut entraîner une baisse

des températures de la troposphère [McCormick et al., 1995]. Deuxièmement, les

processus de condensation et de coagulation conduisent à des particules d’aéro-

sol plus grosses qui réchauffent la stratosphère par absorption du rayonnement

aux plus grandes longueurs d’onde, augmentant le gradient de température entre

les tropiques et les pôles, accroissant l’upwelling tropical et modifiant les circula-

tions locales [Young et al., 1994]. Troisièmement, une augmentation des processus

chimiques hétérogène à la surface des aérosols volcaniques perturbe les compo-

sés azotés (NOy) de la stratosphère et active les espèces radicalaires halogénées,
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ce qui a entraîné une perte chimique de l’ozone polaire de plusieurs dizaines de

pourcents [Fahey et al., 1993] et de quelques pourcents sur l’ensemble du globe

[Randel et al., 1995]. La période qui a suivi, après sédimentation des aérosols du

Pinatubo, a été l’opportunité d’observer et d’étudier le contenu en aérosols strato-

sphériques de fond, et ce pendant plusieurs années (SPARC, 2006) comme l’indique

la Figure 2.4 après 1997.

Figure 2.4 – Evolution de la moyenne mensuelle du rapport d’extinction (défini par le
rapport entre extinction particulaire et moléculaire) mesuré à 525 nm par le spectromètre
à occultation solaire SAGEII (période 1985-2005) et le lidar spatial CALIOP/Calipso (pé-
riode 2006-2010) entre 20◦S et 20◦N. Les signaux des panaches des volcans Nevado del
Ruiz (Ne ; 5◦S) et Pinatubo (Pi ; 15◦N) sont particulièrement visibles à partir respecti-
vement de 1985 et 1991 [Vernier et al., 2011b]

S’en est suivi une série d’éruptions de moindre ampleur mais beaucoup plus

régulières que les événements majeurs (Table 2.1), principalement à partir de 2006

avec celle du volcan Soufrière Hills. Ces éruptions dites modérées injectent en gé-

néral (et au mieux) 10 fois moins de SO2 que le Pinatubo. Elles sont capables

d’augmenter significativement le budget des aérosols sur quelques mois au sein

de l’hémisphère d’émission (Figure 2.5), voire plus pour des injections aux lati-

tudes équatoriales pour lesquelles le temps de vie s’allonge. Il est plutôt à présent

bien admis que ces éruptions constituent le mécanisme majeur de modulation du

contenu en aérosols stratosphériques [Vernier et al., 2011b, Khaykin et al., 2017]
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même si la tendance générale est à l’augmentation dans l’hémisphère nord depuis

le début des années 2000. Cette augmentation masquée par ces éruptions, pourrait

toutefois être liée à la pollution asiatique comme semblent l’indiquer les résultats

de [Khaykin et al., 2017]. Leur régularité rend le concept de conditions en aérosols

« de fond » difficile à définir. Les quantités de soufre émises par ces volcans va-

rient énormément d’une éruption à l’autre. Les 3 éruptions ayant le plus impacté

le contenu en aérosols de la stratosphère de l’hémisphère nord jusqu’en 2019 sont

celles Sarychev [Lurton et al., 2018], du Nabro [Mills et al., 2016] et du Raikoke

[Kloss et al., 2021], avec respectivement ≈ 0,9, ≈ 1,5 et ≈1,5 Tg de SO2 injecté,

même si ces valeurs peuvent toujours être sujettes à révision.

Figure 2.5 – Série temporelle de la moyenne mensuelle de l’épaisseur optique SAOD
entre 17 et 30 km calculée à partir la moyenne des mesures des 2 lidars de l’observatoire
de Haute Provence (OHP ; 43.9◦N, 5.7◦E ; 670 m a.s.l(average sea level ou niveau moyen
de la mer).) et de différentes données satellites ±5◦autour du site de l’OHP. Les érup-
tions dont le VEI est ≥ 4 sont indiquées le long de l’axe des x. Les éruptions ayant eu
lieu aux latitudes moyennes de l’hémisphère nord sont marquées en rouge. La ligne poin-
tillée horizontale et l’ombrage gris indiquent la valeur moyenne de SAOD sur la période
de référence sans influence volcanique (« de fond »). Les périodes considérées comme
perturbées par le volcanisme sont indiquées en bleu clair [Khaykin et al., 2017]

2.1.2 Autres sources de particules stratosphériques

2.1.2.1 Les nuages stratosphériques polaires

Les très basses températures atteintes dans les masses d’air isolées par le vor-

tex polaire permettent la formation de nuages stratosphériques polaires (PSC,

Polar Stratospheric Clouds). Ce terme fut introduit pour la première fois par

[McCormick et al., 1982] suite aux fortes valeurs d’extinction mesurées par l’ins-

trument satellite SAM II dans l’hémisphère nord, en janvier 1979. Typiquement,

toutes les couches d’aérosols observées hors période volcanique intense, dont le co-
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Tableau 2.1 – Liste des éruptions de VEI≥4 ayant eu lieu aux latitudes tropicales et lati-
tudes moyennes de l’hémisphère nord répertoriées par le Smithsonian Institution Global
Volcanism Program (https ://volcano.si.edu) sur la période 1991-2015.

Volcan (VEI 4) Date de l’éruption Latitude

Pinatubo Juin 1991 15◦N

Rabaul Septembre 1994 4◦S

Ulawun Septembre 2000 5◦S

Shiveluch Mai 2001 56◦N

Ruang Septembre 2002 2◦N

Reventador Novembre 2002 0◦N

Manam Janvier 2005 4◦S

Soufrière Hills Mai 2006 16◦N

Tavurvur Octobre 2006 4◦S

Okmok Juillet 2008 55◦N

Kasatochi Août 2008 55◦N

Sarychev Juin 2009 48◦S

Merapi Octobre 2010 7◦S

Nabro Juin 2011 13◦N

Kelud Février 2014 8◦S

Ambae Avril et juillet 2018 16◦S

Raikoke Juin 2019 48◦N

Ulawun Juin et août 2019 5◦S

efficient d’extinction à 1 µm excède 8.10−4 km−1 à une altitude de 3 km ou plus au-

dessus de la tropopause locale, sont définies comme étant des PSC. Ces nuages ont

une épaisseur moyenne comprise entre 4 et 6 km, bien qu’il en existe de beaucoup

plus fins. Ils peuvent être observés typiquement à des altitudes de 16 à 26 km, au

nord de 60◦de latitude, entre mai et septembre en Antarctique, et entre décembre

et mars en Arctique [McCormick and Trepte, 1986, Poole and Pitts, 1994] ; leur

apparition étant corrélée avec les basses températures, ils sont moins fréquents

en Arctique, où ils résident à plus hautes latitudes et ont une durée de vie plus

courte. Les nuages stratosphériques polaires se forment à partir des centres de nu-
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cléation offerts par les molécules d´acide sulfurique, ou par condensation de HNO3

stratosphérique. Par des mécanismes chimiques hétérogènes, les PSC convertissent

les NOx espèces azotées inorganiques qui sont censées inhiber au moins partiel-

lement les cycles catalytiques de destruction d’ozone par les composés halogénés

(chlorés et bromés) dans la basse stratosphère, en HNO3 qui un réservoir plus

stable d’espèces azotées (processus dit de dénoxification). De plus, un mécanisme

de grossissement et de sédimentation des PSC participe à la dénitrification ainsi

qu’à la déshydratation de la stratosphère polaire. La dénoxification et la dénitrifi-

cation accentuent donc la destruction d’ozone engendrée par les cycles catalytiques

halogénés.

Un transport en dehors de la stratosphère des aérosols se produit à partir

du vortex polaire lorsque les particules d’acide sulfurique servent de sites pour

la formation de PSC. En effet, certaines particules de PSC composées d’hydrate

d’acide nitrique ou de glace peuvent atteindre un diamètre de plusieurs microns et

sédimenter rapidement jusqu’à la tropopause, entraînant avec elles les particules

d’acide sulfurique incluses. A noter que des processus d’élimination similaires se

produisent dans les cirrus qui se forment à l’altitude de la tropopause.

2.1.2.2 Les cendres volcaniques

De compositions complexes et de formes très irrégulières, les cendres volca-

niques peuvent atteindre la stratosphère lors des éruptions volcaniques intenses

[Kristiansen et al., 2015, Niemeier et al., 2009, Stothers, 2001], comme cela a été

montré pour le Pinatubo. A partir d’observations satellites, certaines éruptions

volcaniques modérées comme celles du Kélud en février 2014 et du Raikoke en

juin 2019 ont co-injecté des cendres volcaniques en même temps que le SO2

[Vernier et al., 2016, Kloss et al., 2021]. Les propriétés optiques des cendres sont

difficiles à caractériser devant la grande diversité de leurs formes et de leurs compo-

sitions. Elles possèdent un pouvoir absorbant dans le spectre solaire. On considère

en général qu’elles possèdent un faible pouvoir de réaction chimique notamment

à cause de leur caractère hydrophobe peu de temps après leur production, cepen-

dant leur réactivité chimique évolue dans le temps avec leur vieillissement, ce qui
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rend les cendres volcaniques particulièrement difficiles à modéliser. Les travaux de

[Zhu et al., 2020] ont cependant indiqué que l’adsorption du SO2 à la surface des

particules de cendres modifiait de manière significative le temps de vie de SO2 et

le timing de formation des aérosols sulfatés. [Kremser et al., 2016] considèrent que

l’influence des cendres volcaniques sur le bilan radiatif est faible à cause de leur

court temps de résidence dans l’atmosphère [Niemeier et al., 2009].

2.1.2.3 Détection de poussières interplanétaires dans la stratosphère

L’atmosphère de la Terre rencontre tous les jours des dizaines de tonnes de

matériaux interplanétaires [Love and Brownlee, 1993], bien que les quantités en-

trantes précises souffrent d’incertitudes très importantes. Des météorites se dés-

intègrent dans la moyenne et haute atmosphère, produisant des débris plus ou

moins gros. Une très faible quantité de ces poussières réussissent à pénétrer l’at-

mosphère terrestre et atteindre le sol. Appelées "micrométéorites", de quelques µm

jusqu’à 500 µm de diamètre, elles peuvent être recueillies après avoir été trans-

portées à la surface de la Terre, principalement sur la neige [Maurette et al., 1991,

VanderWood et al., 1996, Duprat et al., 2007]. Dans la moyenne et la haute stra-

tosphère, les extinctions du satellite SAGE II ont été comparées aux calculs de

modélisation (WACCM) en supposant que seuls les aérosols liquides étaient pré-

sents [Neely III et al., 2011]. Une forte augmentation des extinctions mesurées a

été trouvée au-dessus de 30 km d’altitude en moyenne ; une valeur d’extinction

moyenne d’environ 5.10−6 km−1 est trouvée à 40 km d’altitude bien que les cal-

culs du modèle fournissent une valeur nulle pour les aérosols de sulfate. L’excès

d’extinction est probablement associé à la contribution des particules météori-

tiques, provenant de la désintégration des météorites ou micrométéorites et des

processus de recondensation [Bardeen et al., 2008, Plane et al., 2018]. La présence

de grains solides de 1 µm de diamètre (ou plus) et d’augmentations fortes et

sporadiques de concentration en aérosols réparties sur des couches fines dans la

stratosphère moyenne a été mise en évidence en utilisant des mesures sous bal-

lon [Renard et al., 2005, Renard et al., 2019], sans cependant que leur origine mé-

téoritique ne soit clairement déterminée. Les spectromètres de masse embarqués

47



2.1. LES AÉROSOLS STRATOSPHÉRIQUES

sous avion ont détecté une large gamme d’éléments dans les aérosols de la basse

stratosphère jusqu’à 19 km d’altitude indiquant la présence de matériel météori-

tique avec des proportions plus fortes aux latitudes polaires [Murphy et al., 1998,

Murphy et al., 2007]. En utilisant des techniques aéroportées de comptage et de

chauffage pour éliminer les matières volatiles, on a trouvé une fraction beaucoup

plus élevée de particules contenant des résidus non volatils à l’intérieur qu’à l’ex-

térieur du vortex polaire [Curtius et al., 2005]. Ces particules ont été attribuées

au transport descendant de matériaux météoritiques réfractaires à l’intérieur du

vortex polaire, de la mésosphère à la basse stratosphère, comme l’ont conclu les

collectes d’aérosols [Weigel et al., 2014, Ebert et al., 2016]. La présence de parti-

cules non-transparentes optiquement a également été constatée dans la mesure

de l’extinction de l’instrument GOMOS/Envisat, pour lequel la dépendance de

la longueur d’onde des extinctions différait fortement de celle attendue pour les

aérosols liquides purs [Salazar, 2010]. Les questions de savoir si ces particules cor-

respondent systématiquement à des particules météoritiques, si elles sont présentes

en mélange interne avec les aérosols sulfatés de la stratosphère, avec quel rapport

de masse, quelle échelle spatio-temporelle, et quelle contribution en tant que site

de condensation de particules de PSC restent largement débattues (SPARC, 2006).

2.1.2.4 Détection des aérosols carbonés dans la stratosphère

En 1995, des mesures in situ utilisant une technique d’impact embarqué sur

l’avion ER-2 ont collectées dans la haute troposphère et basse stratosphère des ag-

glomérats de suie. Différents vols ont été conduits à des latitudes de 90◦N à 45◦S

vers 21 km d’altitude. Il a été suggéré que la combustion du carburant d’aviation

est la principale source et que ces suies peuvent être transportée à des altitudes

plus élevées [Blake and Kato, 1995]. La proportion des aérosols de Black Carbon

(BC ; par définition issu d’un processus de combustion complet) pourrait être d’en-

viron 1 % du contenu total des aérosols dans la basse stratosphère. D’autre part,

à l’aide de techniques in situ aéroportées de mesure de la diffusion de la lumière

et par incandescence, la concentration de particules optiquement absorbantes (at-

tribuées au BC et aux particules contenant des métaux comme des poussières
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météoritiques) a été estimée dans la gamme de taille de 0,2 à 0,8 µm au-dessus de

la tropopause dans le vortex polaire nord [Baumgardner et al., 2004]. Plus de 10

particules.cm−3 ont été trouvées dans cette gamme de taille, avec des teneurs plus

élevées que pour l’air en dehors du vortex. D’après ces observations, les particules

absorbant la lumière d’une taille comprise entre 0,2 et 0,3 µm sont plus abon-

dantes d’un facteur 10 que les particules n’absorbant pas la lumière ; inversement,

les particules n’absorbant pas la lumière d’une taille supérieure à 0,3 µm sont plus

abondantes d’un facteur 10 que les particules absorbant la lumière. Aux latitudes

non polaires, les mesures aéroportées in situ par spectrométrie de masse ont ré-

vélé un mélange de sulfate et de particules organiques, cette catégorie d’aérosols

étant dominante dans la basse stratosphère des latitudes moyennes et tropicales

par rapport aux sulfates purs [Murphy et al., 2007]. Ces observations concordent

avec les résultats obtenus dans la région tropicale nord [Schwarz et al., 2006], où 40

% des particules BC présentaient des signes de mélange interne. Ensuite, la frac-

tion moyenne de matière carbonée dans les particules stratosphériques diminue

rapidement avec l’altitude. Des études théoriques proposent une explication pour

le transport des particules de suies vers des hautes altitudes [Rohatschek, 1996].

Les auteurs proposent une force d’induction créée par la lumière du soleil agissant

sur les particules géométriquement asymétriques et fortement absorbantes comme

les suies. Les particules irradiées peuvent être transportées en altitude et leur

temps de résidence est prolongé. Ce phénomène s’appelle la gravito-photophorèse.

[Murphy et al., 2007] ont constaté que les particules organiques et ayant un dia-

mètre supérieur à 0,3 µm peuvent rester pendant des mois dans l’atmosphère.

D’autre part, les particules d’origine météoritiques possèdent une quantité de car-

bone (organique ou élémentaire) faible et ne contribuent probablement que peu à ce

fond de particules de suies dans la stratosphère. Les faibles dépendances spectrales

de l’extinction des aérosols stratosphériques mesurées dans le visible par l’instru-

ment GOMOS/Envisat jusqu’à 30 km d’altitude pourraient être potentiellement

attribuées à la présence de suies [Salazar, 2010]. Les sources de ces particules or-

ganiques et optiquement absorbantes ne sont pas claires mais pourraient être, au

moins en partie, liées aux épisodes de feux. Une augmentation spectaculaire de l’oc-
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currence des feux intenses de forêts est observée chaque été ces dernières années

sans doute en lien avec le réchauffement climatique. Cela génère des épisodes d’in-

jection massive dans la stratosphère de particules de fumée (brown carbon, black

carbon, aérosols organiques secondaires) qui peuvent monter sur plusieurs kilo-

mètres d’altitude et persister pendant des mois en raison du chauffage généré par

l’absorption du rayonnement solaire. Depuis l’été 2017, marqué par des incendies

en Amérique du nord dont les émissions ont impacté le contenu en aérosols strato-

sphériques de l’hémisphère nord [Khaykin et al., 2018, Kloss et al., 2019], d’autres

épisodes extrêmes se sont produits, le plus marquant étant celui des feux en Aus-

tralie de la fin 2019 et début 2020 [Khaykin et al., 2020]. La fin de l’été 2020 et

l’été 2021 ont vu également des injections dans la stratosphère de particules issues

de feux en Amérique du nord, montrant l’aspect très récurrent du phénomène. Des

résultats surprenants et tous récents ont révélé que les panaches de fumée s’auto-

organisent en tourbillons anticycloniques compacts qui peuvent persister pendant

plus d’un mois et se déplacer sur des distances considérables horizontalement et

verticalement [Khaykin et al., 2020, Lestrelin et al., 2021]. Par exemple, après les

feux australiens, une grande structure atteignant 1000 km de diamètre, a per-

sisté pendant trois mois, a parcouru plus de 66000 km et est passé de 16 km à

35 km d’altitude, amenant les aérosols troposphériques à cette altitude, peut-être

pour la première fois depuis l’éruption du mont Pinatubo en 1991. Le confine-

ment du panache de fumée a été crucial pour maintenir le réchauffement respon-

sable de cette ascension. Ces tourbillons sont caractérisés par de faibles quantités

d’ozone (troposphérique) par rapport à l’air environnant (stratosphérique) alors

que l’on s’attend typiquement à ce que les panaches de combustion de biomasse

soient chimiquement réactifs, produisant de l’ozone et des aérosols par la chimie

NOx−V OC (Volatil Organic Compounds) [Wigder et al., 2013]. Ceci reflète de la

complexité des processus couplés dynamique-chimie en leur sein. En dehors de ces

phénomènes extrêmes, les particules émises par les feux de biomasse dans la tro-

posphère à l’échelle globale (en dehors des événements extrêmes) pourraient jouer

un rôle. De plus, l’ATAL (Asian Tropopause Layer) est une couche d’aérosols ap-

paraissant chaque été et confinée dans l’anticyclone de la mousson situé dans la
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région de la tropopause [Vernier et al., 2011a]. L’ATAL est liée au transport de la

pollution asiatique par la convection de la mousson avec une composition en aé-

rosols sulfatés, aérosols organiques et nitrates notamment déterminée à partir de

simulations numériques [Ma et al., 2019, Bossolasco et al., 2021] et d’analyse en

laboratoire (chromatographie ionique) de particules collectées au sein de l’ATAL

[Vernier et al., 2018]. Lorsque l’anticyclone de la mousson se délite, les masses d’air

se mélangent et l’on retrouve une signature optique, certes diluée, des aérosols de

l’ATAL dans la basse stratosphère aux latitudes moyennes de l’hémisphère nord

[Khaykin et al., 2017].

2.1.3 Les propriétés microphysiques des aérosols sulfatés

La Figure 2.6 illustre les principales espèces de soufre atmosphérique et les

réactions de conversion qui conduisent à la formation du précurseur gazeux des

aérosols de sulfate stratosphériques, à savoir l’acide sulfurique (H2SO4).

Figure 2.6 – Schématisation simplifiée des différentes réactions chimiques menant à la
production de l’acide sulfurique en stratosphère. La couleur des flèches grises ou noires in-
dique le lieu des réactions, respectivement en troposphère ou en stratosphère. Les couleurs
bleu à rouge représentent le degré d’oxydation du soufre (adapté de [Kremser et al., 2016]

2.1.3.1 Nucléation, condensation et Coagulation

Après les processus chimiques conduisant à la formation du H2SO4 gazeux

ayant une pression de vapeur saturante très faible, il passe rapidement en phase
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particulaire par des processus microphysiques. La pression partielle de vapeur de

H2SO4 dans la stratosphère est généralement sursaturée et, par conséquent, le

H2SO4 gazeux se condense rapidement. La vapeur d’eau est toujours relative-

ment abondante ; et par conséquent, la co-condensation de H2SO4 et d’eau est

le procédé préférentiel [Hamill et al., 1990, Curtius et al., 2005] formant générale-

ment de nouveaux aérosols via une nucléation binaire homogène. Des températures

basses, de faibles surfaces de particules et des humidités relatives élevées sont des

conditions idéales pour une nucléation binaire homogène. Le taux de nucléation

est maximal dans la région de la tropopause tropicale [Weigel et al., 2011]. Les

particules formées dans cette étape sont des embryons ou noyaux d’Aitken ; bien

qu’ils soient nombreux, ces aérosols de petit diamètre sont difficiles à détecter.

Dans la stratosphère, les particules météoriques ou les suies seraient susceptibles

servir de noyaux de condensation pour une nucléation hétérogène.

Une fois formés, les nouveaux aérosols peuvent se développer davantage par

condensation ou coagulation. En effet, quand le premier agrégat moléculaire est

formé par nucléation, les molécules d’eau et de H2SO4 en phase gazeuse se fixent

sur ce noyau à des pressions de vapeur saturantes contribuant ainsi à la crois-

sance de cet agrégat. Ce processus de condensation de molécules gazeuses à la

surface des particules contribue au grossissement de la taille moyenne des aérosols

stratosphériques, mais ne fait pas varier leur nombre.

La coagulation, qui se produit par adhésion d´une particule à une ou plusieurs

autres, implique un grossissement et une diminution du nombre d’aérosols.

2.1.3.2 Evaporation et Sédimentation

La distribution spatiale des aérosols stratosphériques sous la forme d’une couche

d’aérosols distincte est en partie due aux processus microphysiques d’évaporation

et de sédimentation (décantation gravitationnelle). Les aérosols de la stratosphère

tropicale sont transportés vers le haut par la BDC. Dans ce soulèvement, il y a

une ségrégation par taille car les aérosols plus gros avec des vitesses terminales ap-

préciables (proportionnelles au carré du rayon) se déplacent vers le haut soit plus

lentement, soit vers le bas s’ils sont suffisamment gros. Ainsi, les aérosols strato-
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sphériques sont généralement de petites particules avec un rayon inférieur à 0,2

micromètre pendant les périodes qui ne sont pas affectées par les éruptions volca-

niques [SPARC, 2006]. Si l’aérosol se déplace dans un environnement plus chaud,

par exemple au-dessus d’environ 32 à 35 km d’altitude, l’aérosol s’évapore. En

conséquence, pratiquement tout le soufre réside dans la phase gazeuse dans cette

région d’altitude et les concentrations d’aérosols sulfatés diminuent rapidement à

proximité de cette altitude. Par conséquent, les mesures lidar au sol et par satellite

basent souvent leurs étalonnages sur cette région relativement exempte d’aérosols

[Vernier et al., 2009]. Le nouveau soufre en phase gazeuse est finalement transporté

vers les hautes latitudes où, dans la branche descendante de la BDC, il rencontre

des températures plus basses favorables à la recondensation en aérosols sulfatés.

Le transport à grande échelle et le mélange isentropique des aérosols ainsi que

la nucléation/condensation et la sédimentation aboutissent à un maximum rela-

tif quasi constant de la concentration en nombre de particules à environ 20 km

(couche de Junge), selon la latitude [Deshler, 2008], en situation non perturbée

par les éruptions volcaniques.

2.1.3.3 Distribution en taille

La distribution en taille des aérosols stratosphériques fluctue spatialement et

temporellement en fonction des variations saisonnières de la circulation stratosphé-

rique et de l’importance relative des processus microphysiques. La distribution des

aérosols fluctue aussi à l’échelle interannuelle sous l’effet des variations des sources,

en particulier celles causées par des grandes éruptions volcaniques. La taille des

particules sulfatées stratosphériques évolue dans le temps après une éruption ma-

jeure. Lors de périodes volcaniques, les particules sont de diamètres plus impor-

tants et sont organisées selon des distributions bimodales (Figure 2.7) tandis qu’en

période de fond la distribution des particules est monomodale. Cette distribution

en taille évolue avec le temps après une éruption, les distributions se répartissent

autour de diamètres moyens plus élevés (les particules grossissent) puis la situation

converge lentement vers la situation de fond si aucune éruption ne vient perturber

de nouveau la situation [Jäger and Deshler, 2002]. Les particules soufrées de fond
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possèdent des diamètres de l’ordre de 160 nm, tandis que les modes des distri-

butions post-Pinatubo sont supérieurs à 200 nm, jusqu’à 1,5 µm pour un mode

secondaire qui perdure quasiment un an après l’éruption [Jäger and Deshler, 2002].

On exprime souvent la distribution de taille des aérosols avec des paramètres ef-

fectifs tels que le rayon effectif re et le nombre de particules effectifs total N0. Le

rayon effectif est directement lié aux propriétés d’extinction de la couche d’aérosol

et s’avère le paramètre le plus convenable pour l’étude interaction aérosol-climat.

Ces deux quantités sont définies selon [Korolev et al., 1999].

Figure 2.7 – Distribution des concentrations de particules à 20 km selon leurs
rayons et pour différentes périodes de temps après l’éruption du Pinatubo en 1991
[Jäger and Deshler, 2002]

2.2 Instruments et techniques de mesure des aérosols

Les aérosols stratosphériques sont observés depuis le sol, à bord de ballons

et par des satellites. Les mesures à distance par télédétection offrent une vision

globale de leur évolution temporelle ou spatiale, les mesures in situ apportant une

information sur leur taille et leur composition. Ces deux méthodes globales de

caractérisation d’aérosols peuvent être pratiquées avec les différents instruments
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optiques : les mesures in situ, et les mesures par télédétection. Nous présentons

ci-dessous une liste non-exhaustive des instruments de ce type permettant l’étude

des aérosols de la stratosphère.

2.2.1 Les mesures in situ

La caractérisation des aérosols sulfatés troposphériques et stratosphérique est

plus simple et se fait à travers les mesures aéroportées ou de mesures sous ballons

qu’ils soient légers en latex (ballons météorologiques) ou en plastique ouverts (BSO

du CNES). Les mesures en avion ne permettent pas de sonder la stratosphère puis-

qu’elles sont limitées à la haute troposphère, exceptions faites de l’ER2 américain

ou du M55 Russe qui atteignent 20 km. Les ballons légers peuvent embarquer

des compteurs optiques de particules (OPC) qui permettent d’avoir une distribu-

tion en taille des aérosols, et aussi les sondes à rétrodiffusion (backscatter ou BKS)

qui mesurent la diffusion moléculaire et particulaire [Vernier et al., 2018]. Certains

travaux ont caractérisé ces aérosols dans des régions proches des cratères volca-

niques actifs en utilisant des impacteurs [Mather et al., 2003, Martin et al., 2011].

Ces mesures permettent d’élaborer une caractérisation physico-chimique détaillée

des particules à l’échelle locale.

2.2.1.1 Compteurs optiques de particules utilisés au LPC2E

L’instrument LOAC (Light Optical Aerosol Counter) est un compteur op-

tique de particules qui peut être deployé sur des ballons météorologiques en latex

[Renard et al., 2016a, Renard et al., 2016b]. Le principe général consiste à injecter

des particules d’aérosol à travers une chambre optique par un système de pompage.

Les particules traversent un faisceau laser et la lumière diffusée par les particules

est enregistrée par des photodiodes. Une correspondance directe entre l’intensité de

la lumière diffusée et le diamètre optique des particules est rendue possible grâce à

un étalonnage en laboratoire à l’aide de particules de référence. Le LOAC fournit

des concentrations en nombre de particules pour 19 tailles dans la gamme de tailles

de 0,2 à 50 µm, avec une incertitude de ± 20% pour des concentrations supérieures

à 10 particules.cm−3. Suivant les statistiques de Poisson, l’incertitude augmente

jusqu’à environ ± 30 % pour les concentrations de particules submicroniques supé-
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rieures à 1 particule.cm−3, et à environ ± 60 % pour les concentrations inférieures

à 10−2 particules.cm−3. LOAC utilise une approche statistique pour récupérer la

concentration de particules inférieures à 1 µm. Lorsque la concentration de parti-

cules submicroniques est faible, typiquement inférieure à 10 particules.cm−3 pour

des tailles supérieures à 0,2 µm, le temps d’intégration doit être augmenté jusqu’à

10 min. Ainsi, lorsqu’il est utilisé sous ballon, la résolution verticale du LOAC est

comprise entre 1 km et 3 km pour une vitesse de remontée d’environ 5 m.s−1.

Le compteur POPS (Printed Optical Particle Spectrometer) a été dévelopé par

la société américaine Handix Scientific. L’instrument pèse environ 800 g et utilise

un laser à diode de 405mm. L’air ambiant est aspiré par une buse d’entrée vers une

chambre optique avec un flux contrôlé. Des lentilles cylindriques focalisent le fais-

ceau laser pour maximiser le rapport signal/bruit et l’uniformité de l’intensité du

laser sur la verticale. Une fraction de la lumière diffusée élastiquement par chaque

particule individuelle est collectée par un miroir sphérique et dirigée vers un tube

photomultiplicateur qui génère un courant électrique proportionnel à la quantité

de lumière diffusée détectée. Le signal du tube photomultiplieur est numérisé, et le

courant maximal associé à chaque particule détectée est enregistré par un micro-

ordinateur. Ce signal maximal détecté pour une particule donnée est une mesure

de la taille optique de la particule. POPS fournit des mesures de la concentration

en nombre et de la distribution de taille des aérosols dans la plage de taille de 140

à 3000 nm [Gao et al., 2016]. Les incertitudes basées sur la statistique de Poisson

sont :

— pour des concentrations de l’ordre de 10−2cm−3, l’erreur statistique est de

73%

— pour des concentrations de l’ordre de 10−1cm−3, l’erreur statistique est de

23%

— pour des concentrations > 1cm−3, l’erreur statistique est de 7 %.

Les erreurs proviennent principalement d’éventuels décalages entre les indices de

réfraction utilisés pour l’étalonnage instrumental et les particules atmosphériques.

Cependant, cet effet est considérablement réduit pour les gouttelettes d’acide sul-

furique inhérentes aux panaches volcaniques.
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2.2.1.2 Sondes à rétrodiffusion

Les sondes à rétrodiffusion (backscatter ou BKS) effectuent des mesures in situ

de la diffusion moléculaire et particulaire en éclairant l’atmosphère avec une lampe

au xénon dont on mesure la lumière rétrodiffusée à l’aide de deux photodiodes à

480 et 940 nm. Le rapport de diffusion est calculé à partir de la diffusion totale

et de la diffusion moléculaire déduite de la densité de l’air, elle-même issue de

mesures de température et de pression [Rosen and Kjome, 1991].

Des sondes COBALD (acronyme de Compact Optical Backscatter AerosoL

Detector) ont été développées récemment par l’université de Zurich, plus légères

et plus précises mais dont le principe est semblable. L’instrument LABS est une

diode laser émettant à 532 nm [Buontempo et al., 2006] suivant le même principe.

2.2.2 Les mesures par télédétection

Le mot télédétection est un mot général qui désigne l’ensemble des techniques

qui permettent d’étudier à distance des objets ou des phénomènes, en utilisant

les propriétés du rayonnement électromagnétique émis, absorbé, ou diffusé par les

objets qu’on observe. Suivant l’origine du rayonnement, on distingue deux types

de télédétection : la télédétection passive et la télédétection active. Si le capteur

satellitaire mesure le rayonnement naturellement disponible, on parle alors d’une

télédétection passive. Dans le cas où le rayonnement est produit par l’instrument

pour éclairer la cible, on parle alors d’une télédétection active, dont les applications

les plus connues sont le lidar (domaine UV/VIS/NIR) et le radar (dans le domaine

des micro-ondes).

2.2.2.1 La télédétection au sol

Les aérosols volcaniques peuvent être mesurés depuis le sol par des méthodes

de télédétection actives ou passive. Le réseau AERONET, faisant appel à la télé-

détection passive, a été mis en place par le Goddard Space Flight Center (NASA)

et le Laboratoire d’Optique Atmosphérique (LOA). Il englobe plus de 600 photo-

mètres solaires qui permettent de mesurer les propriétés optiques des aérosols à des

longueurs d’ondes di˙érentes. D’autres instruments passifs tels que le radiomètre
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MFRSR (Multi-Filter Rotating Shadowband Radiometer) et le photométre solaire

transportable (Microtops) ont été utilisés pour la caractérisations des aérosols vol-

caniques de l’Etna [Sellitto et al., 2017].

Les Lidars

Les Lidars (acronyme pour LIght Detection And Ranging) fonctionnent le plus

souvent depuis le sol. L’instrument est constitué d´une source laser et d’un té-

lescope qui collecte la lumière rétrodiffusée par les aérosols ; le temps qui s’écoule

entre l’émission de l’impulsion laser et le retour du signal diffusé est directement

lié à l’altitude à laquelle les particules sont présentes. Les propriétés déduites des

mesures lidars sont le résultat de l’interaction matière et rayonnement, qui elle-

même dépend de la nature et la géométrie des particules. Il est possible avec un

lidar d’étudier la diffusion par les particules, la diffusion Rayleigh due aux molé-

cules d’air et la diffusion Raman inélastique de l’air. La plupart des mesures lidar

dans la stratosphère se font à longueur d’onde fixe, dont le choix dépend de deux

conditions. La première est de se situer dans une fenêtre atmosphérique afin d’évi-

ter l’absorption du signal par différents gaz (λ ≤ 1000 nm) et l’autre de se placer

à une longueur d’onde où la diffusion par les aérosols est suffisamment grande par

rapport à la diffusion moléculaire (λ ≥ 300 nm). Dans ces conditions, la gamme de

longueurs d’onde possible se situe entre le proche UV et le proche IR. La plupart

des lidars utilisent le canal 532 nm, seconde harmonique du laser Nd :YAG. La

fondamentale à 1064 nm et la troisième à 355 nm sont aussi utilisées.

2.2.2.2 Télédétection spatiale du dioxyde de soufre et d’aérosols

Les capteurs satellitaires sont caractérisés par diverses résolutions spatiales et

temporelles en utilisant des longueurs d’ondes différentes (ultraviolet,infrarouge et

micro-ondes).

Le SO2 est le seul gaz volcanique surveillé jusqu’à présent d’une manière opé-

rationnelle par satellite pour l’aviation civile (https ://sacs.aeronomie.be/). Les

mesures satellitaires des aérosols sulfatés utilisent des méthodes qui sont plutôt

qualitatives ou reposent sur des méthodes de restitution semi-quantitatives. Nous

présentons dans le tableau 2.2 un aperçu des différents capteurs satellitaires qui
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mesurent les aérosols de la stratosphère en utilisant des géométries différentes (Fi-

gure 2.8). Ces capteurs sont divisés en groupe selon la région spectrale (ultraviolet,

visible, infrarouge et micro-ondes). Quelques informations figurantes dans ce ta-

bleau ont été pris de [Thomas and Watson, 2010] ; ; [Carn et al., 2016]. Nous avons

apporté une mise à jour et une adaptation pour les aérosols stratosphériques.

Figure 2.8 – Géométries d’observation verticale (nadir) et horizontale (limb et occul-
tation) du satellite. Le nadir est le point qui se trouve directement en dessous de la
trajectoire du satellite. La géométrie au limbe présente un chemin beaucoup plus long
dans l’atmosphère [Kesavan and Stuebing, 2009]

IASI

L’instrument IASI (Infrared Atmospheric Sounding Interferometer) est embar-

qué à bord des plateformes MetOp-A, B et C depuis 2006, 2012 et 2018. C’est un

interféromètre à transformée de Fourier basé sur un interféromètre de Michelson

qui mesure le rayonnement infrarouge entre 645 et 2760 cm−1, avec un échantillon-

nage spectral de 0.25 cm−1 avant apodisation [Clerbaux et al., 2009]. IASI est en

orbite héliosynchrone à 836 km. Sa géométrie est représentée par la figure 2.9.

Il effectue 30 visées le long de la ligne de mesure espacées de 3.3. La couverture

mondiale est réalisée deux fois par jour avec des pixels circulaires de 12 km de dia-

mètre sur une matrice 2×2 au nadir. La mission IASI a pour but principalement de

fournir des profils de température et de vapeur d’eau avec une résolution verticale

élevée. Les aérosols sulfatés volcaniques ont été détectés par IASI en utilisant
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des méthodes semi-quantitatives [Haywood et al., 2010, Karagulian et al., 2010,

Clarisse et al., 2014]. Cette méthode est basée sur la construction des matrices

de covariance à partir des scènes claires et des scènes polluées.

Figure 2.9 – Mode d’observation IASI : l’instrument mesure le spectre du rayonne-
ment infrarouge émis par la Terre et l’atmosphère, depuis une orbite héliosynchrone de
basse altitude, sur une largeur de fauchée de 2200 km, tous les 50 km au nadir (avec 4
empreintes de 12 km de diamètre). [Clerbaux et al., 2009]

CALIOP

Le lidar spatial nuage-aérosol CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal

Polarization) embarqué à bord du satellite CALIPSO effectue des mesures à haute

résolution verticale de la rétrodiffusion élastique à 532 nm et 1064 nm et du rap-

port de dépolarisation linéaire (rapport entre la rétrodiffusion perpendiculaire et

parallèle) à 532 nm [Winker et al., 2012]. Après des années d’observations quasi

continues, les études de plusieurs panaches volcaniques dans la région de la haute

troposphère/basse stratosphère [Vernier et al., 2011a] ont montré que les rapports

de dépolarisation et de couleur (le rapport entre la rétrodiffusion à 1064 et 532

nm) fournissent des informations sur la forme et la taille des particules, ce qui

est utile pour distinguer les cendres volcaniques, les couches d’aérosols sulfatés et
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les nuages de glace [Vernier et al., 2016]. Les mesures de dépolarisation CALIOP,

qui sont sensibles à la sphéricité des particules, peuvent être utilisées pour sépa-

rer la contribution des aérosols sulfatés sphériques et des particules de cendres

irrégulières à la rétrodiffusion totale.

OMPS

L’instrument OMPS (Ozone Mapping Profiler Suite Limb Profiler) se situe à

bord du satellite Suomi National Polar-orbiting Partnership (Suomi NPP). OMPS

est un sondeur de limbe qui mesure la radiance de diffusion de limbe et l’irradiance

solaire dans la gamme de longueur d’onde 290-1000 nm avec une résolution ver-

ticale de 1,6 km [Loughman et al., 2018, Torres et al., 2020]. Le capteur utilise

trois fentes verticales séparées horizontalement par 250 km des points tangents à

la surface de la Terre pour fournir une couverture quasi globale en 3-4 jours. La

version 2 (V2) actuelle d’OMPS suit la version 1.5 (V1.5) qui a été décrite par

[Chen et al., 2020]. L’algorithme OMPS V2 utilise les mesures de radiance à 6 lon-

gueurs d’onde (510, 600, 675, 745, 869, 997 nm) pour estimer le profil du coefficient

d’extinction des aérosols [Taha et al., 2021]. L’extinction à 675 nm et fente centrale

uniquement sont généralement utilisées [Chen et al., 2016, Kloss et al., 2020]. Les

données sont fournies de 10 à 40 km d’altitude sur une grille verticale de 1 km.

L’algorithme OMPS V2 identifie la hauteur du sommet des nuages en utilisant la

méthode de détection des nuages décrite dans [Chen et al., 2016]. Cet algorithme le

nuage identifié en tant que nuage, aérosol ou nuage stratosphérique polaire (PSC).

La définition de l’aérosol exige que l’altitude du nuage soit d’au moins 1,5 km au-

dessus de la tropopause dont l’altitude est fournie par les ré-analyses américaines

MERRA-2.
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OSIRIS

Le spectromètre OSIRIS à bord du satellite suédois Odin est un sondeur au

limbe capable de mesurer l’extinction des aérosols atmosphériques [Bourassa et al., 2008]

de la haute troposphère jusqu’à la basse mésosphère par l’analyse de la lumière

solaire diffusée. Cet instrument est actif depuis novembre 2001 et sa couverture

globale atteint jusqu’à 82◦de latitude. Odin évolue sur une orbite héliosynchrone,

et donc la disponibilité des mesures d’OSIRIS dépend de la latitude et du temps.

SAM II, SAGE, SAGE II, SAGE III

La première mesure d’aérosols effectuée par satellite fut celle de l´instrument

SAM II (Stratospheric Aerosol Measurement) à bord du satellite de la NASA Nim-

bus 7 [McCormick et al., 1981]. Depuis, SAGE (Stratospheric Aerosol and Gas

Experiment (1979-1981)), SAGE II ((1984-2005) ; [Chu et al., 1989]) et plus ré-

cemment SAGE III ((2002-2005) ; [Thomason and Taha, 2003]) et SAGE III-ISS

(2017) ont pris le relais. Ces données ont contribué à l´étude des aérosols de

façon importante, et ont servi à établir des climatologies depuis 1978 jusqu´à

nos jours (entre autres, voir [Thomason et al., 1997b, Thomason et al., 1997a],

[Bauman et al., 2003], [Bingen et al., 2004a, Bingen et al., 2004b]). Ces instruments

utilisent l’occultation solaire [McCormick et al., 1979] ce qui permet d’obtenir un

très bon rapport signal-sur-bruit par rapport aux instruments à visée au limbe

tel OMPS. Pour chaque orbite, l’instrument acquiert deux séries de mesures, une

correspond à un lever et l’autre à un coucher de soleil. Cette géométrie d’obser-

vation limite cependant la couverture spatiale de l’atmosphère contrairement aux

mesures au limbe.
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Tableau 2.2 – Instruments satellitaires de mesure des aérosols sulfatés

Instruments Plateforme Altitude
km

Date
d’opéra-
tion

Résolution
spatiale

Région spectrale Références

UV
TOMS

Nimbus 955 49 km 6 ca-
naux :
308-
380
nm

Bluth et
al.,[1994]
Carn et
al.,[2003]

Meteor 3 1180 10/1978- 64
Adeos 797 12/2005 42
Earth
Probe

740 39

SCIAMACHY Envisat 800 2002-2012 60 x 30 km 240-2380 nm Afe at al ;,
[2004] ;
Malinina
et al.,
[2018]

OMI Aura 705 07/2004 13 x 24 km 270-500 nm Krotkov et
al.,[2006]

VIS
CALIOP CALIPSO 705 04/2006 Vert :30-300

m Horiz :
0.3-5 km

2 lasers à 531 et
1064 nm

Winker et
al.,[2007]

SAGE III Meteor3M 1020 2001-2005 Occultation 289, 384, 441, 520
, 591, 675, 755,
869, 1021, 1545
nm

Baumann
et
al.,[2003]

IR

MODIS Terra,
Aqua

705 12/1999 -
06/2002

250 m(1-2)
500 m(3-7) 1
km (8-36)

36 canaux : 645
nm - 14.2 µm

Watson et
al.,[2004] ;
Corra-
dini et
al.,[2009]

MIPAS Envisat 800 03/2002 Vert : 3 km
Vert Scan : 5-
150 km Ho-
riz : 3 x 30 km

MWIR- TIR :
4.15-14.6 µm

Burgess
and Dud-
hia[2004] ;
Gün-
ther et
al.,[2018]

SEVIRI MSG 35800 08/2002 1 km (visible)
3 km (all
others)

12 bandes : 0.4-
13.4 µm

Prata and
Kerkmann
[2007] ;
Corra-
dini et
al.,[2009] ;
Sellito et
al.,[2017b]

IASI MetOp 817 10/2006 12 km 8461 bandes : 3.7-
15.5 µm

Clarisse at
al.,[2008] ;
Carboni
et al.,
[2012]

micro-
ondes

MLS AURA 604/705
10 : 00

05/2002 Vert : 2-3 km
Vert Horiz :
160 km

3 canaux : 63-203
Ghz 7 canaux :
118-2250 GHz

Prata et
al.,[2004] ;
Waters et
al.,[2006]
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Chapitre 3

Modélisation des aérosols
stratosphériques

Si, comme le pense chaque
homme raisonnant scientifique-
ment, les phénomènes atmosphé-
riques se développent à partir
de ceux qui les précèdent sui-
vant des lois précises, on peut
en déduire que les conditions né-
cessaires et suffisantes pour une
solution rationnelle de la prévi-
sion en météorologie sont les sui-
vantes :

— on doit connaître avec une
précision suffisante l’état
de l’atmosphère à un ins-
tant donné ;

— on doit connaître avec une
précision suffisante les lois
selon lesquelles un état de
l’atmosphère se développe
à partir de l’état précé-
dent.

V. Bjerknes, 1904
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3.1. DESCRIPTION DU MODÈLE

Nous étudions l’impact des aérosols de la stratosphère de la période 2013 à

2019 en nous servant de la première version 1.2 du modèle climatique mondial

Community Earth System Model (CESM1.2). Nous avons utilisé spécifiquement le

surensemble de sa composante atmosphérique, TheWhole Atmosphere Community

Model(WACCM) couplé à un modèle de microphysique des aérosols(CARMA) et

cet ensemble couplé constitue le modèle WACCM-CARMA. Dans ce chapitre, nous

allons décrire en premier lieu le modèle WACCM-CARMA, puis nous présenterons

la configuration choisie pour nos simulations, ainsi que les algorithmes de post

traitement.

3.1 Description du modèle

3.1.1 Fonctionnement général de CESM1

Le Figure 3.1 présente de manière générale le fonctionnement de CESM1 qui se

compose de sept modèles géophysiques : atmosphère (atm), glace de mer (glace),

terre (lnd), écoulement fluvial (rof), océan (ocn), glace de terre (glc) et onde

océanique (wav - stub uniquement), plus un coupleur (cpl) [Hurrell et al., 2013].

Chaque modèle peut avoir une version de composant "actif", "données", "mort" ou

"stub" permettant une variété de combinaisons "plug and play" comme l’indique

la Figure 3.1.

Les composants actifs sont généralement entièrement pronostiques, et ce sont

des outils de prévision et d’analyse climatiques de pointe. Étant donné que les

modèles actifs sont relativement coûteux à exécuter, les modèles de données qui

cyclent les données d’entrée sont inclus pour les tests, le démarrage et le déve-

loppement des paramétrages du modèle. Les composants stub ou morts génèrent

des données scientifiquement invalides et n’existent que pour prendre en charge les

tests techniques du système et pour satisfaire des exigences d’interface lorsque le

composant n’est pas nécessaire pour la configuration du modèle.

Au cours d’une exécution CESM, les composantes du modèle s’intègrent dans le

temps, s’arrêtant périodiquement pour échanger des informations avec le coupleur.

Pendant ce temps, le coupleur reçoit des champs des modèles de composants,

calcule, mappe et fusionne ces informations, puis renvoie les champs aux modèles
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Figure 3.1 – Description globale du fonctionnement du modèle CESM

de composants.

Les ensembles de composants appelés compsets (Figure 3.1) définissent à la fois

les composants de modèle spécifiques qui seront utilisés dans une configuration

CESM donnée. Pour notre étude, le tableau suivant résume le compset et la grille

CESM utilisé, ainsi que la machine ayant servi pour les calculs :

Tableau 3.1 – Composante CESM et Machine utilisés pour nos simulations

Compset Résolution Centre de Calcul

FSDWSF : WACCM avec une chi-
mie de soufre dont les vents et les
températures sont forcés par des
données de réanalyses. Les océans
et les glaces de mers sont des mo-
dèles de données prescrites tandis
que les surfaces continentales, les ri-
vières sont des composantes actives.

f19_f19 : grille regu-
lière de volumes finis
de 1.9◦de longitude x
1.25◦de latitude

Centre de Calcul du
Centre Val-De-Loire :
Machine Artemis

3.1.2 Le modèle couplé WACCM-CARMA

La composante atmosphérique du modèle CESM est appelée Community Ae-

rosol Model (CAM). Un surensemble de CAM est The Whole Atmosphere Com-

munity Climate Model (WACCM) qui couvre la gamme d’altitudes de la surface
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de la Terre à la partie inférieure de la thermosphère. WACCM comprend toutes

les paramétrages physiques de CAM [Neale et al., 2013] et peut tourner en mode

libre, FR (Free running) ou en mode forcé avec des données météorologiques ou

Specified Dynamics (SD). SD-WACCM améliore la représentation de la dynamique

atmosphérique et des températures par rapport à FR-WACCM.

Le modèle inclut une chimie interactive pleinement intégrée à la dynamique et

à la physique du modèle. Ainsi, le réchauffement de la stratosphère se répercute sur

les vitesses de réaction chimique. Les taux de photolyse sont calculés sur la base

de l’extinction du flux exo-atmosphérique issu de la colonne d’ozone et d’oxygène

moléculaire et ne sont pas affectés par l’extinction des aérosols.

Le modèle CARMA a été créé à partir d’un code d’aérosol stratosphérique uni-

dimensionnel développé par [Turco et al., 1979, Toon et al., 1979], qui intégrait

à la fois la chimie du soufre en phase gazeuse et la microphysique des aéro-

sols. Le modèle a été amélioré et étendu à trois dimensions, comme l’expliquent

[Toon et al., 1988].

Le couplage WACCM-CARMA traite de l’ensemble des processus du cycle du

soufre et est réalisé en intégrant une version à colonne unique de CARMA dans la

routine de physique de WACCM en utilisant la même grille verticale. Ce cadre de

base a été utilisé pour étudier la nucléation des sulfates [English et al., 2011], les

poussières [Su and Toon, 2011], le sel marin [Fan and Toon, 2011], les nuages noc-

turnes [Bardeen et al., 2010], les fumées [Bardeen et al., 2008] et le carbone suie

[Mills et al., 2008, Ross et al., 2010]. L’état de WACCM est transmis à CARMA

une colonne à la fois. Ensuite, CARMA calcule les modifications apportées aux

constituants de ces colonnes à partir des processus microphysiques spécifiés dans

CARMA. Ces changements sont ensuite renvoyés à WACCM, qui ajuste son état

en conséquence avant de prendre un autre pas de temps. Pour que cela fonc-

tionne, chaque gamme de taille d’aérosol est ajoutée à WACCM en tant que

constituant unique. Ainsi, WACCM contrôle l’advection, la diffusion verticale et

le dépôt humide de chacun des aérosols, tandis que CARMA est responsable de

la nucléation, la sédimentation, la croissance, l’évaporation et la coagulation des

aérosols. Le dépôt humide de tous les constituants (y compris les gammes de taille
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d’aérosols de CARMA) est calculé à l’aide des techniques existantes du WACCM

[Barth et al., 2000]. WACCM traite les dépôts secs de gaz [Barth et al., 2000], tan-

dis que les dépôts secs d’aérosols ne sont pas traités dans ce modèle, car ils ne sont

pas importants dans la stratosphère. Nous avons couplé le modèle WACCM ver-

sion 4 à CARMA 3 en utilisant le même modèle [English et al., 2011] avec trente

gammes de taille pour les aérosols sulfatés (Figure 3.2).

Figure 3.2 – Description globale du fonctionnement du modèle WACCM-CARMA

Le schéma microphysique utilisé est le schéma "Zhao BHN". Ce schéma adapté

pour les aérosols de la stratosphère, prédit le taux de nucléation homogène bi-

naire de l’acide sulfurique et de l’eau en utilisant la théorie de nucléation clas-

sique [Flood, 1934, Reiss, 1950, Hamill et al., 1977]avec des modifications pour le

calcul du point de selle de l’énergie libre de [Zhao and Turco, 1995]. La pres-

sion de vapeur d’eau à l’équilibre sur une solution binaire est calculée à l’aide

de la technique de [Lin and Tabazadeh, 2001] et la pression de vapeur d’eau de

[Murphy and Koop, 2005]. La pression de vapeur d’équilibre de l’acide sulfurique

sur une solution binaire est calculée de la même manière que la croissance/évaporation

des aérosols : en utilisant la méthode de [Ayers et al., 1980] avec une correction

de température de [Kulmala and Laaksonen, 1990] et des constantes thermodyna-
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miques de [Giauque et al., 1960].

Les deux autres schémas de nucléation implémentés dans le modèle, Yu BHN

[Yu, 2008] et Yu IMN ont été développés pour des conditions troposphériques car

la nucléation a été mise à zéro si l’humidité relative était inférieure aux valeurs

minimales (0,1 % pour la table à basse température ou 0,3 % pour la table à

haute température). Le schéma « Yu BHN » également connue sous le nom de

théorie de la nucléation cinétique, prédit le taux de nucléation homogène binaire de

l’acide sulfurique et de l’eau en supposant la nucléation « quasi-unaire » de l’acide

sulfurique en équilibre avec la vapeur d’eau [Yu, 2008]. Tandis que, le schéma «

Yu IMN » prédit les taux de nucléation à médiation ionique de l’acide sulfurique

et de l’eau.

La condensation des particules dans le modèle est résolue en utilisant la mé-

thode parabolique de [Colella and Woodward, 1984]. La croissance dépend de la

sursaturation de l’acide sulfurique et de l’eau, qui à son tour est fonction de nom-

breux paramètres thermodynamiques. La tension superficielle du sulfate est cal-

culée en utilisant les constantes de [Sabinina and Turpugow, 1935]. La pression

de vapeur d’équilibre de l’acide sulfurique sur une solution binaire est calculée en

utilisant la méthode de [Ayers et al., 1980] avec une correction de température de

Kulmala [Kulmala and Laaksonen, 1990] et des constantes thermodynamiques de

Giauque [Giauque et al., 1960]. La technique de Tabazadeh [Tabazadeh et al., 1997],

calcule le pourcentage en poids d’acide sulfurique en fonction de la température et

de l’humidité relative. Le pourcentage en poids d’acide sulfurique est supposé être

indépendant de la taille des particules. CARMA calcule l’effet de la coagulation de

particules de taille d’aérosol équivalente en utilisant l’approche numérique décrite

dans [Toon et al., 1988]. Les coefficients de coagulation sont calculés pour inclure

les effets browniens, convectifs et gravitationnels. Un coefficient de collage de 1 est

utilisé, ce qui suppose que toutes les particules collent ensemble lors de la collision.

Une correction pour l’impact des forces interparticulaires de van der Waals sur la

coagulation a été ajoutée au modèle [Chan and Mozurkewich, 2001]. Cette correc-

tion s’est avérée améliorer considérablement la concentration en nombre d’aérosols

par rapport aux observations dans la stratosphère ambiante. Les vitesses de chute
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sont calculées en supposant une équation de Stokes-Cunningham avec des correc-

tions du nombre de Knudsen de Fuchs [Fuchs et al., 1965], en utilisant la taille

d’aérosol équivalente (acide sulfurique plus eau). Étant donné que WACCM gère

l’advection par les vents ainsi que la diffusion turbulente, aucune diffusion turbu-

lente supplémentaire de particules d’aérosol n’est ajoutée par CARMA. Cepen-

dant, CARMA traite la diffusion brownienne des aérosols, qui devient importante

au-dessus de 100 km. Comme pour la croissance, les calculs numériques de la vi-

tesse de chute sont résolus par CARMA en utilisant la méthode parabolique par

morceaux de Colella et Woodward [1984] [Colella and Woodward, 1984].

3.2 La configuration du modèle et le post traitement

3.2.1 Configuration du modèle

Pour nos simulations, nous avons utilisé SD-WACCM version 4 [Garcia et al., 2007,

Marsh et al., 2013] couplé à CARMA version 3 avec 30 gammes de taille d’aérosols

de diamètres secs variant entre 0,68 nm à 3,25 µm (Figure 3.2).

Bien que d’autres aérosols, tels que les matières organiques, soient connus pour

composer une fraction significative de la masse d’aérosols dans la stratosphère

[Froyd et al., 2009, Murphy et al., 2007], les sulfates sont considérés comme la

principale source de nouvelles particules dans cette région. Ainsi, le module sulfate

de CARMA avec le schéma de nucléation homogène binaire Zhu BHN a été utilisé

pour notre étude.

Le modèle a été définie sur une grille longitude/latitude de 144 points par 96

points (2,5◦de longitude × 1,875◦de latitude) comme dans [Marsh et al., 2013],

avec un noyau dynamique de volume fini à conservation de masse basé sur un

schéma de transport semi-lagrangien en forme de flux [Lin and Rood, 1996][Lin and Rood, 1997].

Quatre-vingt-huit (88) niveaux verticaux sont définis sur des coordonnées hybrides-

sigma de la surface à environ 150 km d’altitude avec environ 1 km de résolution

verticale dans la stratosphère. L’algorithme de diffusion verticale de WACCM gère

la diffusion turbulente et moléculaire pour les gaz. La température, le vent zonal

et méridien sont relaxés à chaque pas de temps, 30 minutes, vers les champs de

MERRA entre la surface et 50 km, en utilisant l’approche décrite dans [Kunz et al., 2011].
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Le nudging est réduit linéairement entre 50 et 60 km, avec zéro nudging au-dessus

de 60 km.

Le modèle WACCM 4 s’appuie sur un modèle chimique fondé sur la version

4 du modèle pour l’ozone et les traceurs chimiques associés (Model for Ozone

and Related Chemical Tracers, ou MOZART) [Kinnison et al., 2007], établi spé-

cifiquement pour l’atmosphère moyenne et la haute atmosphère. Ce modèle chi-

mique inclut 59 espèces contenues dans les familles chimiques Ox, NOx, HOx,

ClOx et BrOx, ainsi que CH4 et ses produits de dégradation ; 217 réactions chi-

miques de phase gazeuse ; et une chimie hétérogène pouvant entraîner l’élargis-

sement du trou dans la couche d’ozone. Les émissions de surface suivantes ont

été prescrites dans notre modèle. Pour les émissions de SO2, NH3, carbone noir,

carbone organique, NOx, CH4 et CO, l’ensemble de données MACCity a été uti-

lisé [van der Werf et al., 2006, Lamarque et al., 2010, Diehl et al., 2012]. Les émis-

sions anthropiques de CH4 ont été ajoutées à partir de la base de données EDGAR

v4.2 (disponible sur http ://edgar.jrc.ec.europa.eu) ; les émissions de CO biogé-

nique ont été ajoutées à partir de la base de données MEGAN-MACC (Modèle

d’émissions de gaz et d’aérosols de la nature – Surveillance de la composition atmo-

sphérique et du climat) [Sindelarova et al., 2014]. Le sulfure de carbonyle (OCS)

a été prescrit à partir des données de [Kettle et al., 2002]. CH2O a été prescrit

selon le scénario IPCC RCP8.5 [Riahi et al., 2011], et pour H2 la base de don-

nées ECCAD-GFED3 a été utilisée [Van der Werf et al., 2010]. Pour les émissions

de CO2, N2O, CCl4, CF2ClBr, CF3Br, CH3Br, CH3CCl3, CH3Cl, CFC11,

CFC113, CFC12 et HCFC22, des conditions aux limites inférieures ont été pres-

crites en fonction des données de CCMI/RCP8.5.

L’ensemble des simulations effectuées a été réalisé sur la Machine Artemis du

Mésocentre de Calcul CaSciModOT(http ://cascimodot.fdpoisson.fr/) qui a été

remplacée à partir d’Avril 2021 par une nouvelle Machine nommée Leto. Le Méso-

centre de Calcul CaSciModOT est un centre régional de calcul parallèle de taille

intermédiaire entre des stations de travail et les grands centres nationaux (CINES,

IDRIS, CCRT). Il permet de fournir à l’ensemble des partenaires de la fédération

CaScIModOT une grappe possédant une puissance de calcul hautes performances.
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Actuellement, le cluster comprend 19 nœuds de calcul dont 16 nœuds CPU avec

128 cœurs par nœud, 3 nœuds GPU à 32 et 40 cœurs par nœuds. Le cluster est

équipé en processeurs AMD (Advanced Micro Devices) Epyc 7702 et INTEL (IN-

Tegrated ELectronics Corporation) Xeon Gold. Le système d’exploitation est une

OpenSuse Leap 15.2base avec une capacité de stockage qui a évolué de 70 To à

400 To.

3.2.2 Le post-traitement

Un certain nombre d’outils de traitements ont été utilisés pour le prétraite-

ment tels que des codes NCL pour générer les fichiers d’injections. Nous avons

aussi utilisé des opérateurs tels que CDO (Climate data Operators) pour l’extrac-

tion de certains paramètres et le calcul de moyennes. Les sorties des simulations

ont été traitées avec le logiciel Python grâce aux différents codes que nous avons

développés.

Les calculs d’extinction et d’épaisseur optique des aérosols sulfatés dans le mo-

dèle considère un facteur d’extinction constant, Qext = 2. Pour une cohérence dans

nos comparaisons avec les observations, notamment avec le Lidar de la Réunion

et OMPS, nous avons recalculé les extinctions aux longueurs d’ondes spécifiées

à 532 nm et 675 nm en utilisant l’algorithme illustré par la figure 3.3. Cet algo-

rithme s’appuie sur les hypothèses ci-dessous et se déclinent en plusieurs fonctions.

Comme hypothèse pour le calcul de l’extinction avec le code de Mie, toutes les par-

ticules sont supposées être sphériques et totalement diffusantes avec un indice de

réfraction égale à 1.448 [Zhu et al., 2018, Loughman et al., 2018]. Les rayons des

particules évoluent en fonction de l’humidité de l’air et de la température.

— Pour chaque niveau vertical et pour chaque point de grille, a fonction Wa-

terPerc retourne le pourcentage en poids de l’acide sulfurique(Wtp) par la

paramétrisation de Tabazadeh [Tabazadeh et al., 1997].

— Les pourcentages d’acides sulfuriques servent avec les températures à déter-

miner les nouvelles densités(Rhopwet) des particules à l’aide de la fonction

SulfDensity.

— Ces nouvelles densités permettent à leur tour de calculer des coefficients de
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grossissement des rayons des particules à travers la fonction BetaGrowth.

— Une fois, les rayons des gammes de taille déterminés, le paramètre de taille

défini par x = 2 ∗ πr/λ avec l’indice de réfraction m=1.448 sont des para-

mètres d’entrée de la fonction CodMie pour le calcul des facteurs d’extinc-

tion (Qext) basés sur les résultats de [Bohren and Huffman, 1983].

— La distribution granulométrique N(rbin, z) est calculée à l’aide de la concen-

tration massique des 30 gammes de taille, du pourcentage en poids de l’acide

sulfurique, de la densité de l’acide sulfurique dans l’air humide selon la for-

mulation suivante par la fonction NumPar :

Nrwet,bin,z = (mrdy,bin,z ∗ 100)/(Wtp ∗Rhopwet ∗ vrwet,bin,z) (3.1)

Nrwet,bin,z, le nombre de particules de rayons humides dans chaque gamme

de taille à l’altitude z

mrdy,bin,z, la concentration massique des particules de rayons secs dans chaque

gamme de taille à l’altitude z

vrwet,bin,z, le volume d’une particule de rayon humide de la gamme de taille

considérée à l’altitude z

Rhopwet , la densité des particules de rayons humides à l’altitude z

— L’intégrale pour le calcul des coefficients d’extinction sur une distribution

de taille continue de particules a été convertie en une somme de Riemann

pour tenir compte du nombre discret de gammes de taille des rayons utilisées

dans le modèle avec la fonction SRiema.

σext =

rbin=0∑
rbin=1

N(rbin, z).πr
2
bin.Qext(m,x) (3.2)

Avec :

N(rbin, z) le nombre de particules de gamme de taille donnée à l’altitude z,

Qext(m,x) les facteurs d’extinctions des particules de paramètre de taille x

et d’indice de réfraction m est l’indice de réfraction complexe.

Nous avons considéré l’épaisseur optique des aérosols de la stratosphère ou Stra-

tospheric Aerosol Optical Depth (SAOD) comme la somme de Riemann du produit

des coefficients d’extinction et des épaisseurs d’altitude sur les niveaux verticaux
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comprises entre 1 km au-dessus de la tropopause et 30km d’altitude pour minimi-

ser les effets des overshoots des nuages.

SAOD =

ZTrop+1km∑
30km

σext∆Z (3.3)

WaterPerc

Température 

SulfDensity

BetaGrowth
Rhodry, 

Rdry

Humidité Masse H2SO4 sec

NumPar

CodMie

Lambda, indice 
de réfraction

Extinction
SAOD

SRiema Altitude

Figure 3.3 – Description de l’algorithme de post-traitement des données du modèle
CESM
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Chapitre 4

Analyse du cycle annuel et des
tendances des aérosols
stratosphériques

Le commencement de toutes les
sciences, c’est l’étonnement de ce
que les choses sont ce qu’elles
sont

ARISTOTE
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4.1. CLIMATOLOGIE DES AÉROSOLS

4.1 Climatologie des aérosols

4.1.1 Aérosols de fond

La Figure 4.1 montre la variation temporelle des aérosols de fond (c’est-à-dire

sans perturbation par des événements d’injections extrêmes comme les éruptions

volcaniques et les feux de forêts avec pyro-convection) durant la période 2013-

2019. Ici, le modèle de référence est utilisé pour analyser les cycles annuels car les

émissions annuelles répétées du modèle de référence devraient fournir le signal le

plus clair des cycles annuels dans les aérosols stratosphériques sans interférence

des tendances et autres perturbations. La moyenne de la période est présentée par

la Figure 4.1 (h) et les observations satellitaires de OMPS pour l’année 2013, une

année à très faible activité volcanique, par la Figure 4.1 (i). La variabilité tem-

porelle de l’épaisseur optique des aérosols stratosphériques de fond est maximale

aux hautes latitudes, et décroît graduellement à mesure qu’on se déplace vers les

régions équatoriales, en lien avec la dépendance méridionale de la hauteur de la

tropopause. Un léger cycle saisonnier de la SAOD est simulé aux latitudes tropi-

cales (valeurs plus élevées en fin d’été/automne, plutôt, dans l’hémisphère nord). Il

est lié là aussi aux fluctuations de la hauteur de la tropopause, des variations de sa

température (impactant le taux de nucléation des particules aux tropiques) mais

peut-être aussi en partie à la variabilité saisonnière des émissions du précurseur

OCS par ailleurs plus marquée dans l’hémisphère nord (SPARC,[2006]). Ce cycle

sans la SAOD apparaît moins évident dans les observations OMPS (Figure 4.1

(i). Il faut noter que les données OMPS avaient tendance à générer des variations

saisonnières artificielles (en lien avec un problème de correction de la fonction de

phase) dans l’extinction des aérosols de fond même si ce biais a été réduit dans

la version 2 (Ghassan Taha, communication personnelle). Les valeurs faibles de

SAOD dans la stratosphère tropicale durant les mois de février à avril pourraient

indiquer un transport intense des aérosols en lien avec la phase ouest de la QBO,

correspondant à moins de confinement des masses d’air au sein du réservoir tro-

pical, durant les années 2013, 2015, 2018 et 2019 (Figure 4.2 ) alors que la phase

d’est montre un confinement plus prononcé des aérosols [Pitari et al., 2016].
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Figure 4.1 – Variation annuelle de l’épaisseur optique des aérosols de fond à 675 nm
issue de la simulation WACCM-CARMA de référence (= sans injections volcaniques) :
(a) à (g) de 2013 à 2019, (h) la moyenne de la période 2013-2019, et (i) observations
OMPS pour l’année 2013.
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Aux hautes latitudes, les nuages stratosphériques polaires sont facilement iden-

tifiables uniquement sur le modèle de référence. Le signal de OMPS étant masqué

au-delà de 80 ◦de latitude dû à la limite de couverture latitudinale du satellite.

En Antarctique les PSC sont présents de mai à octobre, période pendant la-

quelle les valeurs d’épaisseur optique deviennent jusqu’à dix fois supérieures par

rapport aux valeurs de SAOD dans les tropiques. En Arctique, les nuages strato-

sphériques polaires peuvent être détectés entre le mois de décembre et le mois de

mars ; cependant, du fait des températures souvent moins extrêmes et d’un vortex

moins stable, les valeurs d’épaisseurs optiques n’atteignent pas des valeurs aussi

élevées qu’en Antarctique.
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Figure 4.2 – Vents moyens zonaux issus des champs météorologiques MERRA-2 et
indiquant les phases de la QBO.

La Figure 4.3 montre les contours des valeurs moyennes journalières du co-

efficient d’extinction à 675 nm, et donne un aperçu de la distribution verticale

des aérosols de fond dans les tropiques. On retrouve un cycle saisonnier des aéro-

sols dans la basse stratosphère et au niveau de la tropopause (avec des variations

d’un facteur 2). Les séries temporelles d’extinction de OMPS en 2013 nous per-

mettent d’observer dans l’UTLS tropicale, la couche de Junge avec des valeurs

d’extinction de l’ordre de 3.10−4 à 4.10−4km−1 . [Salazar, 2010] avait trouvé que

les profils d´extinction aux latitudes équatoriales pouvaient atteindre des valeurs

maximales supérieures à 4.10−3km−1 aux plus courtes longueurs d’onde autour de

20 km d’altitude. Dans la haute troposphère, on remarque qu’une signature de

nuages à haute altitude est toujours présente dans les données OMPS mais est

exclue dans les simulations WACCM-CARMA. A partir d’août, entre 15 et 18 km,
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on observe un maximum d’extinction dans les simulations WACCM-CARMA qui

pourrait être la signature de la couche d’aérosol ATAL piégée par l’anticyclone de

la mousson indienne par ailleurs mise en évidence dans les travaux de modélisation

[Bossolasco et al., 2021] à partir du modèle CAM5 (même base physique et chi-

mique de WACCM) et le module microphysique MAM7. L’ATAL étant censée être

présente de juin à août (à partir de 15◦N) au-dessus d’une vaste région asiatique,

on pourrait y voir ici l’effet du délitement de l’anticyclone (et du mélange méri-

dional qui s’ensuit). Cependant, notre configuration de modèle WACCM-CARMA

n’est pas adaptée pour simuler la complexité des aérosols de l’ATAL et cela reste à

investiguer. Cette signature est noyée dans les observations OMPS par les nuages

convectifs.

81



4.1. CLIMATOLOGIE DES AÉROSOLS

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Nombre de jours depuis 1er janvier 2013

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.02

0.06

0.10

0.14

0.18

0.24

0.28

0.32

0.36

E
xt

in
ct

io
n 

{1
0−

3  
x 

K
m

−1
}

(a)

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Nombre de jours depuis 1er janvier 2014

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.02

0.06

0.10

0.14

0.18

0.24

0.28

0.32

0.36

E
xt

in
ct

io
n 

{1
0−

3  
x 

K
m

−1
}

(b)

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Nombre de jours depuis 1er janvier 2015

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.02

0.06

0.10

0.14

0.18

0.24

0.28

0.32

0.36

E
xt

in
ct

io
n 

{1
0−

3  
x 

K
m

−1
}

(c)

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Nombre de jours depuis 1er janvier 2016

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.02

0.06

0.10

0.14

0.18

0.24

0.28

0.32

0.36

E
xt

in
ct

io
n 

{1
0−

3  
x 

K
m

−1
}

(d)

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Nombre de jours depuis 1er janvier 2017

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.02

0.06

0.10

0.14

0.18

0.24

0.28

0.32

0.36

E
xt

in
ct

io
n 

{1
0−

3  
x 

K
m

−1
}

(e)

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Nombre de jours depuis 1er janvier 2018

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.02

0.06

0.10

0.14

0.18

0.24

0.28

0.32

0.36

E
xt

in
ct

io
n 

{1
0−

3  
x 

K
m

−1
}

(f)

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Nombre de jours depuis 1er janvier 2019

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.02

0.06

0.10

0.14

0.18

0.24

0.28

0.32

0.36

E
xt

in
ct

io
n 

{1
0−

3  
x 

K
m

−1
}

(g)

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Jours

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.00002

0.00006

0.00010

0.00014

0.00018

0.00024

0.00028

0.00032

0.00036

E
xt

in
ct

io
n 

{K
m

−1
}

(h)

0 30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360
Jours

20

25

30

Al
tit

ud
e 

{K
m

}

0.00002

0.00006

0.00010

0.00014

0.00018

0.00024

0.00028

0.00032

0.00036

E
xt

in
ct

io
n 

{K
m

−1
}

(i)

Figure 4.3 – Variation du coefficient d’extinction à 675 nm des aérosols de fond (simu-
lation de référence WACCM-CARMA) : (a) à (g) de 2013 à 2019, (h) la moyenne de la
période 2013-2019, et (i) observations OMPS pour l’année 2013.

82



4.1. CLIMATOLOGIE DES AÉROSOLS

4.1.2 Éruptions répertoriées sur la période 2013-2019

Les éruptions volcaniques ayant impacté la stratosphère sur la période 2013-

2019 ont été mises en évidence dans le cadre d’articles scientifiques qui ont donc

servi de base pour initialiser le modèle WACCM-CARMA sans manquer un évé-

nement significatif.

4.1.2.1 Kelud

Le Kelut (également connu sous le nom de Kelud), situé à Java oriental, en

Indonésie est un stratovolcan avec un sommet culminant à 1731 m au-dessus du

niveau moyen de la mer. Il est considéré comme l’un des volcans les plus dangereux

de Java en raison de ses éruptions fréquentes, de ses lahars mortels et de ses

coulées pyroclastiques. L’éruption du volcan Kelud le 13 février 2014 a été observé

par le Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) embarqué sur le

satellite Aqua (Figure 4.4 (a)). Une vaste zone de température de brillance (BT)

inférieure à 200 K est associée au nuage volcanique avec une région chaude au

centre indiquant des intrusions stratosphériques profondes. Au cours des premiers

jours qui ont suivi l’éruption, le panache du Kelud a été observé le long de plusieurs

trajectoires orbitales de CALIPSO. Une image de la rétrodiffusion totale atténuée

le 24 février, 11 jours après l’éruption, au-dessus de l’Indonésie (Figure 4.4 (b)),

montre que le panache Kelud est situé à 19-21 km dans la stratosphère tropicale.

[Kristiansen et al., 2015] ont estimé la quantité de SO2 injecté entre 0,1 et 0,2 Tg

tandis que [Mills et al., 2016] avait supposé une charge plus importante avec 0,3

Tg de SO2.

Le déplacement des nuages d’aérosols du Kelud vers l’est par les ondes équa-

toriales de Kelvin a été aussi clairement observé par les observations de CALIOP

[Shibata et al., 2016]. Ces derniers auteurs ont également montré que la couche

d’aérosols s’est propagée rapidement dans la direction zonale, mais la propagation

dans la direction méridionale était plus lente.
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(a) (b)

Figure 4.4 – (a) Température de brillance (11 µm) de MODIS/Aqua avec le 13 Février
2014 (b) Rétrodiffusion atténuée totale de CALIOP/CALIPSO à 532 nm à partir de la
trace orbitale du 24 février 2014 à 1800 UTC [Vernier et al., 2016]

4.1.2.2 Calbuco

Après 43 ans d’inactivité, le volcan Calbuco (41◦S et 73◦W), situé dans la partie

sud du Chili, est entré en éruption le 22 avril 2015 et a émis environ 0,4 Tg de

SO2 dans l’UTLS [Bègue et al., 2017, Mills et al., 2016]. La coupe transversale de

CALIOP (Figure 4.5) montre le panache d’aérosols du Calbuco.

Figure 4.5 – Coupe transversale CALIOP du signal rétrodiffusé atténué à 532 nm le
24 avril 2015 sur l’Amérique du Sud de 28 à 75◦de latitude S. Les deux lignes poin-
tillées rouges délimitent la région géographique où le panache de Calbuco est observé par
CALIOP le 24 avril 2015 citebegue2017long .

Bien qu’injecté dans les latitudes moyennes de l’hémisphère Sud, le lidar sol

de l’observatoire du Maïdo et CALIOP ont détecté un signal clair du panache

du Calbuco se propageant vers les tropiques (Figure 4.6) [Bègue et al., 2017]. Le
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panache, à un stade principalement composé de SO2 avant son oxydation complète

en aérosols sulfatés et réparti sur une couche entre 15 et 19 km d’altitude, a

atteint l’océan Indien une semaine après l’éruption et la position de l’île de la

Réunion vers le 11 mai 2015. Trois à quatre semaines après l’éruption, tout le

SO2 était converti en particules d’acide sulfurique. Fin mai 2015, le panache de

particules s’étendait entre 5◦S et 60◦S. Ce timing de propagation a résulté en

une augmentation significative du contenu en aérosols au sein du vortex polaire

antarctique [Zhu et al., 2018].

Figure 4.6 – Moyenne sur 15 jours du ratio de diffusion mesuré par le lidar spatial
CALIOP/Calipso. En haut : période 16-31 mai 2015 soit 3-4 semaines après l’éruption ;
en bas : période 16-31 août 2015. D’après [Bègue et al., 2017]

4.1.2.3 Ambae

L’île volcanique d’Ambae ou Aoba (15◦S ; 167◦E) fait partie de l’archipel du

Vanuatu et se situe dans son secteur central. L’activité volcanique explosive d’Am-
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bae résulte de la subduction de la plaque australienne sous la plaque Pacifique

[Daniel et al., 1989]. Son volcan sommital atteint une altitude de près de 1 500

m au-dessus du niveau de la mer. Après une période de repos estimée à 350 ans

(sauf pour les fumerolles et autres manifestations hydrogéologiques de son acti-

vité interne), une activité de bas niveau a repris au cours des années 1990, suivie

d’une forte phase éruptive à partir de septembre 2017 [Moussallam et al., 2019].

En 2018, un premier événement s’est produit le 5 avril autour de 14h TU, lors-

qu’une éruption riche en SO2 s’est produite avec une charge en soufre estimée de

0,10 à 0,15 Tg de SO2 (communication par S. Carn, 2018). Les observations du

satellite géostationnaire Himawari-8 ont montré un panache avec une température

de brillance de 193 K [Kloss et al., 2020]. Les profils de température colocalisés

issus des réanalyses ERA5 d’ECMWF [Kloss et al., 2020] indiquent que cette tem-

pérature correspond à une altitude d’environ 17 km. A cette période, l’éruption

de l’Ambae était la plus importante répertoriée depuis l’éruption du Calbuco en

avril 2015. Ensuite, l’activité de l’Ambae s’est renforcée pour atteindre une phase

de pic en juillet 2018, avec une seconde injection dans l’UTLS estimée à 0.4 Tg

de SO2 en date du 27 (communication par J. Marder, 2019). Le panache froid est

apparu à partir de 01h00 TU, s’est développé dans les heures suivantes avec un

environnement de ciel assez clair et s’est dispersé vers l’est en raison des vents

dominants d’ouest dans l’UTLS jusqu’à ce qu’il se confonde avec la signature des

nuages (Figure 4.7 (a)). La Figure 4.7 (a) montre probablement la présence d’eau

sous forme condensée voire de cendres durant la phase d’injection initiale. Les

températures de brillances observées par Himawari dans la fenêtre spectrale 10,4

µm sont d’environ 205 K au cœur du panache (Figure 4.7 (b)). Les profils de

température issus des données ERA5 co-localisés montrent que cette température

se situe autour de la tropopause et dans la basse stratosphère, soit à 14 ou 18

km d’altitude (Figure 4.7 (c)). Cette injection était donc au moins partiellement

stratosphérique mais avec une incertitude significative sur la connaissance de la

valeur réelle de l’altitude atteinte.
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Figure 4.7 – (a) Images heure par heure de la température de brillance (BT) observée par
le satellite géostationnaire Himawari-8 autour de la position du volcan Ambae (triangle
blanc) le 27 juillet 2018 de 00H à 14H (heure locale). (b) BT zoomée le 27 juillet à
02H. (c) Profil de température (ligne bleue) issu des reanalyses ERA5 d’ECMWF à la
position du minimum de BT de la Figure (b) ; la ligne orange verticale fait référence à la
température 205 K. Issu de [Kloss et al., 2021]
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Les observations de l’altitude du panache de SO2 avec IASI confirment une

injection du panache au-dessus de 15 km, pour cet événement (base de données

Aeris, 2018 ; https ://iasi.aeris-data.fr/so2/). Malheureusement, il n’y avait pas

d’orbites de CALIPSO bien croisant le panache de manière convenable ce jour-là.

A noter que les travaux publiés de [Kloss et al., 2021] ont été les premiers à mettre

en évidence l’occurrence et l’impact sur le contenu en aérosols stratosphérique de

cette éruption négligée jusqu’ici par la communauté internationale.

4.1.2.4 Raikoke et Ulawun

Le 21 juin 2019, le volcan Raikoke situé dans la chaîne des îles Kouriles,

près de la péninsule du Kamchatka en Russie (48,3◦N ; 153,2◦E), endormi de-

puis 1924, est entré en éruption à 18 :00 TU jusqu’à environ 03 :00 TU le 22 juin

2019. Au cours de cette période, Raikoke a libéré la plus grande quantité de SO2

dans la stratosphère depuis l’éruption du Nabro en 2011 [Goitom et al., 2015]. Le

nuage volcanique s’est dispersé dans l’hémisphère nord au cours des premières se-

maines après l’éruption et a été observé par divers réseaux d’observation au sol

[Vaughan et al., 2021, Mateshvili et al., 2020]. La série des images RGB de la Fi-

gure 4.8 du satellite géostationnaire Himawari-8 montrent les différentes phases

de l’éruption et l’évolution de la composition du panache entre 19 :00 TU le 21

juin et 16 :00 TU le 22 juin. Les premières estimations à partir de IASI ont indi-

qué une altitude d’injection de SO2 entre 10 et 16 km d’altitude (Lieven Clarisse,

communication personnelle). [Hedelt et al., 2019] ont estimé une altitude de pa-

nache entre 6-8 km et 18 km à partir des observations de l’instrument satellite

TROPOMI à bord de Sentinel5P. Ces mêmes mesures ont permis une première

estimation de la masse injectée de SO2 autour de 1.35 Tg (communication par S.

Carn , 2019a). L’émission conjointe de cendres volcaniques est évidente dans les

images RGB d’Himawari (Figure 4.8) indiquant un panache aux caractéristiques

complexes. L’utilisation des températures de brillance et des profils de tempéra-

ture issus des réanalyses n’a pas été possible pour le Raikoke (à cause d’un profil

de température quasi-isotherme entre 10 et 24 km au-dessus de la position du

volcan) [Kloss et al., 2021]. L’orbite de CALIOP a traversé seulement le bord du
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panache, ne permettant pas non plus une estimation sans équivoque de l’altitude.

[Muser et al., 2020] ont indiqué que le panache a atteint 22 km d’altitude quelques

jours seulement après l’éruption mais cela n’a pas été confirmé par les résultats de

[Kloss et al., 2021]. Tous ces éléments rendent donc difficile l’estimation précise de

la gamme d’altitude d’injection et de transport du panache du Raikoke.

Figure 4.8 – Images RGB entre le 21 juin à 19 :00 TU et le 22 juin 2019 à 16 :00 TU du
satellite Himawari-8 sur la région de Raikoke. Les cendres sont en couleur rouge, en vert
clair le SO2 ; en jaune, le mélange de SO2 et de cendres fines ; en couleur verdâtre des
nuages de moyenne altitude épais et minces ou cirrus ; en brun : nuages de glace épais et
hauts ; bleu : air humide de basse altitude ; rose à violet : air sec de basse altitude. Issu
de [Kloss et al., 2021]

Presque simultanément dans les régions tropicales, deux éruptions stratosphé-

riques significativement plus petites du volcan Ulawun se sont produites. Le volcan

Ulawun en Papouasie-Nouvelle-Guinée (5,05◦S ; 151,33◦E) a été identifié comme

l’un des 16 « volcans de la décennie » par l’Association internationale de volca-

nologie et de chimie de l’intérieur de la Terre (IAVCEI) et est donc connu comme

l’un des volcans les plus potentiellement destructeurs de la Terre (Cas, 2019). Deux

éruptions se sont produites au cours de l’été 2019, les 26 juin et 3 août. Les altitudes

d’injection de SO2 sont identifiées entre 13 et 17 km avec les données IASI/Metop-

B pour la première éruption du 26 juin. Pour la deuxième éruption et la plus

grande, les données IASI/Metop-B (Meteorological Operationnal-B) indiquent des

altitudes de SO2 entre 14 et 17 km environ pour les 3 et 4 août (base de don-

nées Aeris, 2018). Pour la première éruption, les données Sentinel5P/TROPOMI

(TROPOspheric Monitoring Instrument) suggèrent une charge de SO2 0,14 Tg

du panache, tandis que pour la seconde les données suggèrent 0,2 Tg de SO2
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(communication par S. Carn, 2019b). Par sa situation latitudinale, les éruptions

d’Ulawun ont le potentiel d’avoir un impact sur la stratosphère des deux hémi-

sphères, une fois injectées dans l’UTLS [Butchart, 2014]. [Kloss et al., 2021] ont

proposé des altitudes d’injection entre 15 et 19 km pour la première éruption et

15 et 19 km pour la seconde à partir des données Himawari et ERA-5, ce qui

diffère des estimations issues des mesures IASI de SO2 (13-17 km et 14-17 km

respectivement pour chaque éruption) et de CALIOP des aérosols (18 km et 18,5

km), ce qui témoigne là aussi la difficulté de fournir des paramètres précis pour

cet événement.

4.2 Etude des panaches volcaniques avec
WACCM-CARMA, observations satellites, lidar et
ballons

4.2.1 Injections volcaniques dans WACCM-CARMA

Dans notre étude, seules les injections volcaniques de SO2 sont considérées

(Tableau 4.1). Aucune autre source volcanique telle que d’autres composés sou-

frés, des cendres ou de la vapeur d’eau n’est incluse. L’injection de cendres aurait

nécessité d’utiliser le formalisme développé par [Zhu et al., 2020] que ces auteurs

ont inclus dans WACCM-CARMA pour l’éruption du Kelud. Nous n’avons pas

eu le temps nécessaire dans cette thèse pour tester également la prise en compte

des cendres dans notre propre simulation. Les injections volcaniques de SO2 en

termes d’altitude et de charge de soufre sont basées sur les mises à jour de la base

de données fournie par [Mills et al., 2016] à partir des résultats disponibles dans

la littérature et largement basés sur des observations satellitaires et in situ. Se-

lon l’événement volcanique, plus ou moins d’informations sur les caractéristiques

d’injection sont déjà disponibles. Nous avons mené des tests de sensibilité pour

ajuster certaines gammes d’altitude d’injection compte tenu des incertitudes des

estimations disponibles dans la littérature.
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Tableau 4.1 – caractéristiques d’injection des principales éruptions volcaniques dans le
modèle WACCM-CARMA. D’autres éruptions plus mineures sont également prises en
compte dans la simulation en suivant la base mise à jour des événements volcaniques de
[Mills et al., 2016]

Volcano Date
d’Erup-
tion

Latitude LongitudeMinimum
altitude
km

Maximum
altitude
km

Tg
SO2

1 Kelud 13-02-2014 -7,93 112,31 18 20 0.15
2 Calbuco 23-04-2015 -41.326 287.386 17 20 0.36
3 Ambae 5-04-2018 -15.79 166.94 16 18 0.13
3bis Ambae 27-07-2018 -15.79 166.94 15 18 0.4
4 Raikoke 21-06-2019 48.29 153.27 8 16.5 1.5
5 Ulawun 26-06-2019 -5.05 152.33 16 17 0.14
5bis Ulawun 03-08-2019 -5.05 152.33 17 18 0.2

Pour l’éruption du Kelud, la quantité totale de SO2 injectée a été estimée à

0.15 Tg en accord avec les travaux de [Vernier et al., 2016] qui se sont inspirés de

[Kristiansen et al., 2015]. À noter que cette charge de SO2 est la moitié de celle

de [Mills et al., 2016] qui supposait une injection de 0,3 Tg de SO2 sans doute

surestimée. Les altitudes d’injection sont basées sur les observations spatiales par

CALIOP et in situ sous ballons de [Vernier et al., 2016] que nous développerons

ci-après. Notre profil d’injection presque uniforme diffère des travaux de modéli-

sation de [Zhu et al., 2020] qui a utilisé une distribution verticale non uniforme de

SO2. De plus, [Zhu et al., 2020] ont réalisé plusieurs cas de simulation plus com-

plexes concernant les propriétés de l’éruption (c.-à-d. injection de cendres et d’eau,

interactions microphysiques impliquant des cendres, de l’acide sulfurique gazeux

et du sulfate pur, absorption de SO2 sur les cendres).

Quant à l’éruption de Calbuco, nous nous sommes référés aux travaux de

[Bègue et al., 2017] qui ont combiné les observations spatiales de IASI et de CA-

LIOP. Pour les éruptions des volcans Ambae, Ulawun, nos paramètres d’injec-

tion (altitude, charge de soufre) s’appuient sur un ajustement des résultats de

[Kloss et al., 2020] et [Kloss et al., 2021] en combinant les informations tirées des

températures de brillance observées par Himawari-8, de la distribution verticale

des aérosols mesurée par OMPS et par l’expérience SAGE III/ISS et des informa-

tions issues de diverses communications scientifiques. Les caractéristiques de l’in-
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jection (altitude, quantité) du panache de SO2 du Raikoke ont été largement dis-

cutées dans le cadre de l’initiative internationale SSiRC-SPARC Volcano Response

(VolRes ; https ://wiki.earthdata.nasa.gov/display/volres/Volcano+Response) qui

a fourni les premiers profils et charges de SO2 une semaine après l’éruption (Ver-

nier et al.,[2021], The VolRes activities after the 2019 Raikoke eruption, article en

préparation).

Le modèle est mis en œuvre à l’échelle globale sur une période de 7 ans, du 1er

janvier 2013 au 31 décembre 2019, couvrant les principales éruptions volcaniques

listées dans le tableau 4.1. Les simulations ont commencé le 1er janvier 2013, en

utilisant le fichier d’état initial de l’atmosphère du CESM1(WACCM) à cette date.

Ceci a permis une période de spin-up du modèle suffisamment longue avant la

première injection d’éruption.

Les injections de SO2 volcanique dans le modèle sont réparties presque uni-

formément en altitude et également dans le temps, à savoir sur 6 heures entre

12 :00 TU et 18 :00 TU pour les volcans Kelud, Calbuco et Ambae et entre

18 :00 TU et 00 :00 TU pour Raikoke et Ulawun. La résolution de la grille hori-

zontale du modèle rend les panaches volcaniques simulés initialement trop dilués

par rapport à la réalité. Ce sont néanmoins des méthodologies typiques utilisées

dans la littérature [Haywood et al., 2010, Mills et al., 2016, Lurton et al., 2018,

Kloss et al., 2021]. Les résultats des simulations et les comparaisons aux diffé-

rents jeux d’observation sont présentés dans l’article Tidiga et al.,[2021] soumis au

journal Atmosphere.

4.2.2 Evolution du contenu en dioxyde de soufre et de l’épaisseur
optique hémisphérique

4.2.2.1 Evolution du contenu en dioxyde de soufre

La Figure 4.9 montre la charge de SO2 modélisée pour chaque éruption volca-

nique, calculée en intégrant les anomalies du modèle (en téragrammes ou Tg) à

partir des simulations WACCM. Pour chaque événement volcanique, la charge de

SO2 est indiquée dans la région où l’injection a eu lieu, c’est-à-dire les tropiques

(20◦S-20◦N), l’hémisphère nord (NH ; 0-80◦N) ou l’hémisphère sud (SH ; 0-80◦S) ,

avec une limite à 80◦N et 80◦S car OMPS n’observe pas au-delà. Sur la même Fi-
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gure, on retrouve la charge de SO2 dérivée des observations de IASI issues des tous

derniers algorithmes de traitement non encore officiellement disponibles (collabora-

tion avec Lieven Clarisse, Université libre de Bruxelles). La plupart des pics de SO2

sont correctement reproduits par le modèle, mais le SO2 simulé a généralement

tendance à décroître plus rapidement que les observations IASI. Cette tendance a

déjà été observée dans une étude similaire comparant les sorties WACCM-CARMA

et IASI pour l’éruption de Sarychev en 2009 [Lurton et al., 2018]. Ce phénomène a

été expliqué par les auteurs par la faible résolution du modèle qui induit une plus

grande dispersion du transport du panache de SO2 dans les de grille du modèle

[Haywood et al., 2010, Lurton et al., 2018].

Les différences entre WACCM et IASI dans l’évolution de la colonne de SO2

peuvent être aussi quantifiées en terme de temps de demi-vie ou temps de ré-

sidence qui correspond au temps pour lequel la concentration de SO2 tombe à

1/e de sa valeur initiale [Lurton et al., 2018]. Les résultats, résumés dans le ta-

bleau 4.2 pour toutes les éruptions concernées par notre étude, montrent claire-

ment des temps de demi-vie plus longs simulés par le modèle WACCM-CARMA

pour toutes les éruptions à l’exception de celle du Raikoke en 2019. Les valeurs

sont assez disparates d’une éruption à l’autre. [Carn et al., 2016] ont mis en évi-

dence une corrélation entre l’altitude d’injection de SO2 et la durée de vie du

SO2. Ils ont également suggéré une dépendance liée de la durée de vie du SO2

à la quantité de SO2 injectée et à la latitude d’injection, ce qui pourrait expli-

quer les différentes valeurs de temps de demi-vie obtenus dans notre étude. Une

oxydation trop lente du SO2 dans le modèle pourrait être suggérée pour expli-

quer en partie les différences avec les observations IASI. Cependant, comme le

soutiennent [Haywood et al., 2010, Lurton et al., 2018], la prise en compte d’une

limite de détection dans les colonnes SO2 de IASI (un seuil en dessous duquel

les quantités de SO2 ne sont pas détectées par l’instrument) diminuent les temps

de demi-vie. Plus la limite de détection IASI est élevée, plus le temps de demi-

vie calculé diminue rapidement. Ajuster les sorties du modèle WACCM-CARMA

pour une valeur inférieure de 0,3 DU SO2 des récupérations IASI de la même ma-

nière que [Lurton et al., 2018] conduit clairement à une décroissance plus rapide
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(a) Kelud (b) Calbuco

(c) Ambae (d) Ulawun

(e) Raikoke

Figure 4.9 – Evolution temporelle de l’anomalie de la colonne totale de SO2 (en Tg)
moyennée sur la zone d’émission, c’est-à-dire les tropiques pour Kelud, Ambae et Ulawun,
SH pour Calbuco, NH pour Raikoke telle qu’observée par IASI (lignes rouges pleines) et
simulée par WACCM-CARMA (ligne pleine violette). L’anomalie du modèle désigne une
simulation d’activation de volcan à partir de laquelle la course de contrôle d’activation
de volcan a été soustraite. Des seuils de détection de 0,3 DU (traits pointillés) et 0,1 DU
(traits pointillés) ont été appliqués au modèle (voir texte). Certains pics dans la colonne
de SO2 détectés par IASI peuvent être attribués à des émissions volcaniques dans la
troposphère qui ne sont pas nécessairement prises en compte dans la simulation.

des colonnes de SO2 pour toutes les éruptions (Figure 4.9) et réduit les temps

de demi-vie associés, sans toutefois correspondre de manière robuste à l’évolution

de SO2 observée, sauf pour le cas du Kelud. L’application d’un filtre de 0,1 DU,
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plus représentatif de ce qui est attendu des derniers algorithmes de IASI (Lieven

Clarisse, communication personnelle) donne une meilleure concordance avec les

observations de l’IASI, montrant que la connaissance précise de la valeur limite de

détection est essentielle pour une comparaison cohérente.

Tableau 4.2 – Temps de résidence pour le SO2 dérivés des simulations WACCM-CARMA
et des observations IASI. Par souci de comparaison avec les données satellitaires, des
limites de détection de 0,3 et 0,1DU sont appliquées

Volcans Temps de
résidence
simulé

Temps de
résidence
simulé
avec un
seuil de
0.1 DU

Temps de
résidence
simulé
avec un
seuil de
0.3 DU

Temps de
résidence
observé
par IASI

Kelud ≈ 18 jours ≈ 12 jours ≈ 8 jours ≈ 12 jours
Calbuco ≈ 45 jours ≈ 22 jours ≈ 14 jours ≈ 25 jours
Ambae 1 ≈ 23 jours ≈ 11 jours ≈ 5 jours ≈ 17 jours
Ambae 2 ≈ 24 jours ≈ 12 jours ≈ 8 jours ≈ 16 jours
Ulawun 1 ≈ 22 jours ≈ 7 jours ≈ 5 jours ≈ 24 jours
Ulawun 2 ≈ 23 jours ≈ 9 jours ≈ 6 jours ≈ 17 jours
Raikoke ≈ 15 jours ≈ 13 jours ≈ 9 jours ≈ 16 jours

Spécifiquement pour le cas Kelud, nous trouvons un temps de demi-vie simulé

d’environ 18 jours par rapport à une valeur d’environ 26 jours à partir de la

configuration du modèle de [Mills et al., 2016]. La spécificité et la nouveauté de

l’étude récente de [Zhu et al., 2020] est qu’elle a simulé l’effet des particules de

cendres co-émises avec le SO2 par le volcan Kelud sur les processus microphysiques

(nucléation hétérogène, coagulation, grossissement) et chimiques (adsorption du

SO2 à la surface des particules de cendres à partir d’études en laboratoire) au

sein du panache. [Zhu et al., 2020] ont simulé un temps de demi-vie d’environ

22 jours pour une simulation prenant en compte les aérosols sulfatés (avec une

injection uniforme de SO2 entre 17 et 26 km) et des processus microphysiques

sur les cendres. Les simulations de [Zhu et al., 2020] tenant compte des processus

microphysiques soufre/cendres et incluant de surcroît des processus d’adsorption

de SO2 sur les cendres (à partir d’études en laboratoire) ont montré qu’environ 20

% du SO2 initial a été retiré de la phase gazeuse principalement au cours du premier

jour de l’éruption, avec une adsorption qui sature généralement avec le temps. Au
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final, leurs simulations reproduisent mieux l’évolution temporelle du SO2 telle

qu’observée à partir d’instruments satellites sous les tropiques, conduisant à un

temps de demi-vie réduit d’environ 17 jours. La valeur similaire que nous avons

obtenue à partir de notre simulation indique un impact critique concernant le choix

des plages d’altitude et des zones d’injection sur la durée de vie du SO2 par rapport

à la prise en compte des processus chimiques avec les cendres.

Pour le Raikoke, nous trouvons un temps moyen d’environ 15 jours alors qu’une

valeur de 16 jours est dérivée de IASI. Une valeur de 14-15 jours a été trouvée par

de [De Leeuw et al., 2021] à partir des observations satellitaires de TROPOMI. Les

altitudes de panache de SO2 estimées à partir des observations IASI et utilisées

dans le cas de l’initiative internationale VolRes ont révélé de fortes variations qui

impactent les valeurs de colonnes de SO2 déterminées avec l’algorithme de traite-

ment IASI. Là aussi cela indique la complexité de cette éruption. Comme discuté

dans [Kloss et al., 2021], les désaccords entre les différentes sources d’observation

en termes de séquence d’injection et d’altitude rendent difficile l’initialisation cor-

recte de la simulation pour cet événement spécifique. La présence sans ambiguïté

de cendres détectée à partir d’observations satellitaires [Muser et al., 2020] peut

avoir eu un impact chimique sur la durée de vie du SO2 au même titre que cela a

été conclu pour le cas du Kelud. Cependant, comme discuté ci-dessus, la présence

de cendres est censée raccourcir la durée de vie du SO2 et cela augmenterait même

la différence entre les simulations et les observations IASI sur la Figure 4.9.

L’augmentation significative de la durée de vie du SO2 émis par le Raikoke

suggérée par les observations IASI implique très probablement un mécanisme de

transport non représenté dans le modèle. Les effets de réchauffement radiatif dus

à la présence co-localisée de particules de fumée émises par des incendies de forêt

à la fin du printemps et au début de l’été 2019 sont également examinés par la

communauté VolRes.

4.2.2.2 Evolution de l’épaisseur optique stratosphérique SAOD par bandes
de latitude

L’étude de la SAOD moyennée sur les bandes latitudinales fournit un aperçu

intéressant des différences entre les observations et les simulations des aérosols
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après transformation de tout le SO2 gazeux (Figure 4.10). Les évolutions de la

SAOD sont dérivées sur les bandes latitudinales en fonction de la latitude d’émis-

sion, entre 0◦et 80◦de latitude nord et sud respectivement pour Raikoke et Calbuco

et aux tropiques(20◦S-20◦N) pour toutes les éruptions. La SAOD a été calculée à

partir de 1 km au-dessus de la tropopause jusqu’à 30 km.

En faisant une comparaison avec les observations de OMPS, on remarque d’em-

blée sur la Figure 4.10 que le modèle WACCM-CARMA tend à avoir des difficultés

à simuler les conditions de fond et les périodes inter-éruptions. Pour le cas du Ke-

lud (Figure 4.10 a), WACCM-CARMA surestime les valeurs observées de SAOD

de fond (courbe noire « background » sur la Figure). Mise à part pour le cas du

Calbuco, pour les autres éruptions, le modèle surestime (traits pleins rouges) les

observations OMPS (traits pointillés) de SAOD aux tropiques sur les mois précé-

dent chaque événement (période inter-éruption). Cela peut indiquer que le modèle

a tendance à prolonger le temps de résidence des aérosols volcaniques aux latitudes

tropicales sur des périodes allant au-delà d’un an. Il est également possible que

des éruptions volcaniques mineures, se produisant entre les événements principaux

de la table 4.1, avec des paramètres d’injection mal estimés, puissent contribuer à

augmenter le contenu modélisé en aérosols. Une autre explication peut concerner

la sensibilité des observations d’OMPS dans les conditions de contenu faible en

aérosols stratosphériques. A noter que l’on retrouve pour chaque année le cycle

saisonnier tropical de la SAOD de fond mis en évidence sur la Figure 4.1. Les

phases où la SAOD est impactée par les éruptions principales présentent des ré-

sultats de comparaisons WACCM-OMPS disparates. Elles sont présentées dans la

Figure 4.10 et sont discutées au cas par cas dans la suite de ce document.

4.2.3 Variabilité spatio-temporelle des panaches d’aérosols sulfatés

4.2.3.1 Variation latitudinale du signal des aérosols

La distribution temporelle de la moyenne zonale de la SAOD pour les observa-

tions OMPS et les simulations WACCM-CARMA pour les deux hémisphères est

présentée à la Figure 4.11. Globalement, le modèle simule avec une assez bonne

précision les positions observées des panaches volcaniques. L’augmentation de la

97



4.2. ETUDE DES PANACHES VOLCANIQUES AVEC WACCM-CARMA,
OBSERVATIONS SATELLITES, LIDAR ET BALLONS

(a) Kelud (b) Calbuco

(c) Ambae (d) Raikoke

(e) Raikoke + Ulawun

Figure 4.10 – Séries temporelles de SAOD pour les différentes éruptions volcaniques
dérivées des observations OMPS (lignes pointillées) et de la simulation WACCM-CARMA
avec éruptions volcaniques (lignes pleines). Les évolutions de la SAOD sont dérivées
sur les bandes latitudinales en fonction de la latitude d’émission, c’est-à-dire NH pour
Raikoke, SH pour Calbuco (avec une limite à 80◦N et 80◦S car OMPS n’observe pas
au-delà) et sont montrées dans les tropiques pour toutes les éruptions. Les lignes noires
représentent les résultats de la simulation de référence (sans éruption). La SAOD a été
calculée de 1 km au-dessus de la tropopause à 30 km.

SAOD des aérosols dans la simulation entre 40◦S et 60◦S est attribuée à la pro-

pagation du signal des événements d’injections directe dans la stratosphère tropi-

cale (Kelud et Ambae) depuis les tropiques vers les latitudes moyennes de l’hémi-

sphère sud (SH), mais cette caractéristique est moins évidente dans les observations

OMPS.

L’occurrence d’un tel transport méridien dépendrait de la phase de la QBO

[Trepte and Hitchman, 1992, Baldwin and Dunkerton, 2001] et des variations sai-

sonnières des barrières dynamiques tropicales [Berthet et al., 2007, Bègue et al., 2017].

Les aérosols volcaniques sont un « marqueur » intéressant de l’effet de la phase de

la QBO sur l’occurrence du transport méridional des masses d’air des tropiques

vers les latitudes moyennes en fonction de l’altitude. Quand une injection volca-

nique se produit au sein de la ceinture intertropicale durant la phase d’est de la

QBO, il a été montré qu’un certain confinement des aérosols volcaniques est favo-
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risé [Pitari et al., 2016]. Lorsque la phase de vents d’est descend aux plus basses

altitudes dans les tropiques, la propagation des ondes planétaires vers cette région

est inhibée, ce qui limite l’ampleur avec laquelle ces ondes peuvent transporter les

aérosols latéralement depuis le réservoir tropical [Trepte et al., 1993]. Par exemple,

cela correspond à la situation en avril-mai 2015 pour le panache du Calbuco (Fi-

gure 4.6). Pendant la phase d’ouest de la QBO, le mélange à travers les régions

subtropicales est favorisé, surtout en hiver [Trepte et al., 1993]. La propagation

méridionale des aérosols vers les moyennes latitudes de l’hémisphère sud montrée

au-dessus de 21 km sur la Figure 4.6 (période 16-31 août 2015) est cohérente avec

l’inversion de phase de la QBO, des vents d’est aux vents d’ouest, observée à partir

de mi-2015 (jour ≈ 910 sur la Figure 4.2).

(a) (b)

(c) (d)

Figure 4.11 – Comparaisons de l’évolution temporelle moyenne journalière et zonale de
la SAOD à différentes latitudes telle que mesurée par OMPS (a) et simulée par WACCM-
CARMA (c). La SAOD a été calculée de 1 km au-dessus de la tropopause à 30 km. Les
anomalies sont présentées sur le panneau de droite (b) OMPS et (d) WACCM-CARMA.

4.2.3.2 Variation du contenu en aérosols aux latitudes tropicales

La Figure 4.12 présente une série chronologique des moyennes d’extinction quo-

tidiennes et zonales à 675 nm sous les tropiques (20◦S à 20◦N) de 2013 à 2019 sur
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la base des mesures OMPS et des simulations WACCM-CARMA. Les anomalies

d’extinction OMPS sont calculées par rapport à l’année 2013 sans événement vol-

canique stratosphérique (Figure 4.3 i) tandis que les anomalies WACCM-CARMA

sont dérivées de la simulation avec injection volcanique moins la simulation de

référence (sans volcan). Notez que les anomalies simulées donnent des valeurs très

proches lorsqu’elles sont calculées par rapport à l’année 2013 comme pour OMPS

(non illustré ici).

Dans l’ensemble, les maximas d’extinction simulés liées à la formation d’aéro-

sols d’acide sulfurique volcanique correspondent aux maximas d’extinction mis en

évidence par OMPS dans la stratosphère. Les extensions verticales des panaches

sont globalement bien reproduites par le modèle aussi bien pour les valeurs absolues

des extinctions que pour les anomalies.

(a) (b)

(c)
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Figure 4.12 – Comparaisons de l’évolution temporelle moyenne journalière et zonale de
la SAOD à différentes latitudes telle que mesurée par OMPS (a) et simulée par WACCM-
CARMA (c). La SAOD a été calculée de 1 km au-dessus de la tropopause à 30 km. Les
anomalies sont présentées sur le panneau de droite (b) OMPS et (d) WACCM-CARMA).

Les éruptions des volcans Kelud et Ambae localisées dans les tropiques montrent

une signature claire avec un schéma de propagation verticale similaire dans les ob-

servations et dans les simulations (4.12 a et 4.12 (c). Le transport ascendant des

panaches (ayant atteint les tropiques depuis les latitudes moyennes ou qui ont été

émis directement) traduisant un effet « tape recorder », déjà mis en évidence par
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[Vernier et al., 2011a] dans les anciennes éruptions tropicales, montre un signal

plus visible dans les observations OMPS. Les extinctions modélisées pour le Kelud

sont ≈ 25% plus élevées que les valeurs observées OMPS. Vers 15 km, on remarque

qu’une signature de nuages de haute altitude est toujours présente dans les don-

nées OMPS mais est exclue dans les simulations WACCM-CARMA. Les nuages

ne sont pas correctement supprimés des anomalies OMPS dans la méthodologie

utilisée ici en prenant une année précise (ici 2013) comme référence.

4.2.3.3 Cas du Kelud

Comparaisons avec les mesures satellites

L’évolution de la SAOD intégrée de l’éruption du Kelud (Figure 4.10 a) montre

une augmentation plus rapide du modèle à un stade précoce de la formation du

panache d’aérosol et un comportement très similaire entre OMPS et WACCM-

CARMA pendant la phase de déclin. En moyenne sur la période post-injection, le

modèle surestime les mesures de SAOD de 6%. Environ 60 jours après l’éruption,

le modèle et les observations concordent bien en termes de valeurs absolues de

SAOD. Les résultats de [Zhu et al., 2020] montrent une teneur en aérosols modé-

lisée en moyenne zonale dans les 20 % des valeurs CALIOP entre 20 et 60 jours

après l’éruption du Kelud, lorsque l’on considère les interactions physico-chimiques

soufre/cendres. Dans ce cas, la production de sulfate est largement contrôlée par

la réaction chimique du SO2 à la surface des particules de cendre plutôt que par

la perte microphysique directe du sulfate et du gaz H2SO4 (c’est-à-dire par des

processus de nucléation et de coagulation hétérogènes) par les cendres, ce qui a un

impact significatif sur l’évolution temporelle du contenu en sulfate. Sur la base des

résultats de [Zhu et al., 2020], nous nous attendons à une production plus rapide

de sulfate (l’oxydation du SO2 en sulfate en phase gazeuse) au cours des premiers

jours de la formation du panache, mais à une évolution plus aplatie et des valeurs

maximales réduites de la SAOD au cours des 60 jours suivant l’éruption du Kelud.

Sur la Figure 4.11, l’intensité du signal Kelud et son étendue spatio-temporelle

semblent bien reproduites par le modèle.

Comparaisons avec mesures in situ - campagne KlAsh
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Durant les dix premiers jours après l’éruption, les observations spatiales de

CALIOP ont révélé un signal d’extinction maximum à 20 km [Vernier et al., 2016],

soit l’altitude d’injection de soufre calculé dans le modèle WACCM-CARMA. Une

signature significative de cendres dans le panache de Kelud a été observée par

CALIOP, culminant dans la plage d’altitude de 18,5-19,5 km, c’est-à-dire en

dessous du signal maximal de sulfate à 20 km, avec des valeurs d’extinction et une

altitude de cendres diminuant avec le temps. Environ trois mois après l’éruption

du Kelud, des mesures du profil des aérosols ont été effectuées lors de la campagne

de terrain KlAsh (Kelud-Ash) en mai 2014 dans la région de Darwin, au nord de

l’Australie (12,4◦S ; 130,8◦E), en utilisant la sonde de rétrodiffusion COBALD et le

compteur WOPC de l’université du Wyoming, deux instruments embarqués sous

ballon [Vernier et al., 2016].

La Figure 4.13 présente quatre profils d’extinction dérivés des observations de

rétrodiffusion COBALD en utilisant un rapport lidar de 45sr±10 calculé en faisant

la moyenne des rapports lidar typiques de particules de sulfate et de cendres, à

savoir respectivement 50 sr et 40 sr [Vernier et al., 2016].

Les sorties du modèle WACCM-CARMA concordent bien avec les observations

COBALD en restant dans la plage d’incertitude. En dessous de 20 km, les obser-

vations COBALD reflètent une certaine variabilité à court terme qui est partielle-

ment simulée par le modèle. Cependant, les comparaisons avec WACCM-CARMA

montrent une bonne concordance globale en termes de forme de profil et d’altitude

de pic d’extinction, trois mois après l’éruption, c’est-à-dire une période pendant

laquelle les SAOD observés et simulés concordent bien (Figure 4.10 (a)). Pendant

la période de la campagne KlAsh, le signal moyen dû aux cendres détectées par

CALIOP sous les tropiques (20◦S-20◦N) était beaucoup plus faible qu’à un stade

précoce du panache avec une fraction de cendres à la fois estimée par CALIOP

et le WOPC de seulement 10-11 % de la SAOD totale ou 20-25% de la SAOD

excluant la contribution des aérosols non-volcaniques [Vernier et al., 2016]. Cela

peut expliquer pourquoi les profils d’extinction dus au sulfate pur calculés par le

modèle reproduisent les profils d’extinction observés en mai 2014.

102



4.2. ETUDE DES PANACHES VOLCANIQUES AVEC WACCM-CARMA,
OBSERVATIONS SATELLITES, LIDAR ET BALLONS

(a) (b)

(c) (d)

Figure 4.13 – Profils d’extinction à 532 nm observés par l’instrument COBALD lors de
la campagne KlAsh de mai 2014 (traits pleins) et comparés aux sorties WACCM-CARMA
de la simulation avec injection volcanique (tirets) au point de grille le plus proche. Les
incertitudes de COBALD (zones ombrées) sont obtenues en tenant compte d’un rapport
lidar de 45sr ± 10 tel qu’utilisé dans [Vernier et al., 2016]

Les observations des propriétés optiques et des distributions de tailles du 20

mai 2014 ont montré une contribution dominante des particules non volatiles (très

probablement associées aux cendres) en dessous de 20 km pour des tailles supé-

rieures à 0,5 µm mais avec une large dominance des particules volatiles associées

à l’acide sulfurique en terme de la concentration totale pour toute la gamme d’alti-

tude [Vernier et al., 2016]. Les Figures 4.14 a et 4.14 b montrent les concentrations

en nombre de particules d’aérosol pour deux gammes de tailles : rayons (r) > 10

nm (correspondant aux noyaux de condensation(CN)) et r > 0,15 µm. Il existe

un très bon accord entre les valeurs simulées et mesurées par WOPC pour les

particules de rayon supérieur au rayon des CN et pour toutes les altitudes, ce

qui indique que les processus de nucléation et de coagulation des aérosols stra-

tosphériques sont correctement simulés par le modèle, comme l’ont déjà souligné

[English et al., 2011]. Notons que les différences entre les valeurs du modèle et

les mesures WOPC sont plus importantes dans la troposphère puisque seules les
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particules d’acide sulfurique sont simulées. Pour les particules avec r > 0,15 µm,

les concentrations simulées augmentent d’un facteur 6 par rapport aux conditions

de fond ; le modèle montre un assez bon accord avec les mesures in situ pour les

valeurs de concentration maximale et reproduit globalement bien la forme du pro-

fil. Cependant, il montre un pic de panache plus large et a tendance à surestimer

significativement le profil observé. Ces différences peuvent découler des incerti-

tudes dans l’altitude d’initialisation et de la faible résolution du modèle qui peut

conduire à une structure de panache de sulfate anormale au point de grille le plus

proche de la mesure in situ, comme l’ont souligné [Lurton et al., 2018], pour un

exercice de comparaison similaire pour le panache volcanique du volcan Sarychev.

Le 26 novembre 2014, un vol ballon avec le compteur optique LOAC a été

effectué depuis l’île de la Réunion. La Figure 4.14 (c) et 4.14 (d) montrent respec-

tivement les comparaisons de profil d’extinction et de concentration des particules

entre LOAC et WACCM-CARMA. Les valeurs de SAOD mesurées par OMPS et

simulées par WACCM-CARMA comparées aux conditions de fond confirment qu’à

cette période les latitudes tropicales étaient toujours impactées par le panache du

Kelud (jour 330 sur la Figure 4.10 (a). Les résultats du modèle montrent une aug-

mentation des concentrations en particules entre 17 et 27 km signant la présence

du panache du Kelud à cette période (Figure 4.14 (d). L’extinction simulée pré-

sente une augmentation dans la stratosphère avec un maximum vers 18 km. A

noter que les allures des profils d’extinction et de concentration mesurés diffèrent

dû au fait que ce sont les petites particules qui dominent les valeurs de concentra-

tions totales et les grosses pour le calcul d’extinction (même une faible quantité

de particules de tailles supérieures à 1 µm peuvent augmenter significativement

les valeurs d’extinction). Les mesures in situ par LOAC présentent des concentra-

tions élevées sur l’ensemble du profil puisque l’on s’attend à des valeurs de l’ordre

de quelques particules par cm−3, avec un minimum local de concentrations non

présent dans les valeurs simulées. Les raisons de ces différences ne sont pas claires

et il n’est pas à exclure que l’instrument a souffert d’un problème de bruit comme

cela s’est produit à plusieurs reprises pour cette version v1.2 (remplacée en 2019

par la par la v1.5).
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 4.14 – (a) et (b) profils de concentration totale (c’est-à-dire au-dessus de la
taille minimale mesurable par l’instrument) en nombre de particules obtenus lors du vol
en ballon UWOPC près de Darwin le 20 mai 2014 (bleu) et simulé par le modèle WACCM-
CARMA (rouge trait plein pour avec volcan et rouge pointillé pour sans volcan) au point
de grille le plus proche. Les concentrations sont indiquées pour les particules avec des
rayons r > 0,01 µm (CN) et r > 0,15 µm. Les barres d’incertitudes des mesures ne sont pas
incluses pour plus de clarté sur la Figure (échelle log). (c) et (d) profils d’extinction (532
nm) et de concentration totale (c’est-à-dire au-dessus de la taille minimale mesurable par
l’instrument) en nombre de particules obtenus lors du vol sous ballon de LOAC à l’île
de la Réunion le 26 novembre 2014 (bleu) et simulés par le modèle WACCM-CARMA
(rouge trait plein pour la simulation avec volcan et rouge pointillé pour la simulation
sans volcan) au point de grille le plus proche. Les mesures de LOAC sont intégrées sur 10
minutes pour augmenter le rapport signal-sur-bruit. L’extinction du modèle est calculée
pour les mêmes gammes de taille que l’instrument ballon, à savoir pour des diamètres ≥
0,2 µm.

4.2.3.4 Cas du Calbuco

Comparaisons avec mesures satellites

L’étendue spatio-temporelle du panache de Calbuco est bien reproduite par

WACCM-CARMA bien que les valeurs absolues d’extinction moyenne soient sur-

estimées d’environ 25% par le modèle (Figure 4.12). Le signal des aérosols vol-

caniques, qui dure jusqu’à l’été 2016, est plus prononcé dans le modèle que dans

OMPS à toutes les latitudes ; le modèle tend à simuler des SAOD en augmenta-
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tion aux latitudes tropicales jusqu’à la fin 2015 alors qu’une évolution stable est

observée par OMPS (Figure 4.10 (b). Les anomalies montrées dans les Figures

4.12 et 4.11 indiquent qu’un léger signal restant du Kelud provenant des observa-

tions OMPS peut avoir interféré avec celui du Calbuco à l’échelle zonale. Sur la

Figure 4.10, on remarque que la différence de 2, 5.10−3 en terme de SAOD entre

simulations avec et sans aérosols volcaniques indique une signature demeurante

du Kelud aux latitudes tropicales au moment de l’éruption du Calbuco. Une telle

signature n’est pas clairement visible sur les anomalies modélisées de l’extinction

et de la SAOD (Figures 4.11 (d) et 4.12 (d)). Nous notons que le signal d’aérosol

le plus important s’est propagé vers le pôle, ce qui a eu tendance à renforcer la

formation de nuages stratosphériques polaires dans le vortex polaire antarctique

[Zhu et al., 2018]. Les aérosols de Calbuco sont toujours présents dans l’hémisphère

sud aux latitudes moyennes environ un an après l’éruption (Figure 4.11).

Comparaisons avec mesures in situ sous ballons – campagne MOR-

GANE

Le panache du Calbuco a été étudié à partir d’observations lidar au sol, de me-

sures in situ sous ballon et d’observations satellitaires à la Réunion (Observatoire

de Maïdo ; 20.5◦S, 55.5◦E) notamment dans le cadre de la campagne MORGANE

(Maïdo ObservatoRy Gas Aerosols NDACC Experiment) en 2015. Des détails sur

les divers instruments peuvent être trouvés dans [Bègue et al., 2017]. Au même

titre que la campagne KlAsh, les observations in situ des aérosols stratosphériques

sont rares aux tropiques et permet des comparaisons uniques avec les résultats de

simulations en terme de microphysique. Le compteur d’aérosols LOAC (ancienne

version v1.2) a été lancé le 19 mai 2015 environ un mois après l’éruption. Un

deuxième vol a été effectué le 19 août 2015 pour explorer le déclin du panache

volcanique. Les deux profils de concentration sont comparés aux sorties WACCM-

CARMA au point de grille le plus proche de l’observation (Figure 4.15).

Le 19 mai, la signature observée du panache de Calbuco culmine à 17,5 km, ce

qui est reproduit par le modèle. Les concentrations simulées par WACCM-CARMA

à l’altitude du pic sont d’un facteur 10 inférieures aux valeurs observées par l’OPC.

Au-dessus, à des altitudes non impactées par les aérosols volcaniques, l’écart peut

106



4.2. ETUDE DES PANACHES VOLCANIQUES AVEC WACCM-CARMA,
OBSERVATIONS SATELLITES, LIDAR ET BALLONS

atteindre un facteur supérieur à 10 et les valeurs de concentration observées par

LOAC à ces altitudes dépassent largement les concentrations en conditions de

fond sous les tropiques (voir Figure 10 dans [Bègue et al., 2017]). Notons que les

comparaisons utilisant d’autres points de grille du modèle montrent des différences

similaires (non présentées ici).

Le 19 août, localement le panache de Calbuco s’était étalé verticalement et

le modèle calcule une augmentation d’un facteur ≈ 5 quand les aérosols vol-

caniques sont présents. Une bonne concordance est observée entre le modèle et

l’OPC, sauf au-dessus de 25 km où la forte augmentation (déviant d’un fac-

teur 10 par rapport à l’allure générale du profil observé) n’est pas reproduite

par le modèle. Notons qu’une telle caractéristique de haute altitude est occasion-

nellement observée par les compteurs optiques du LPC2E depuis leur mise en

œuvre au début des années 2000 et n’a pas encore été clairement attribuée à

un phénomène spécifique comme par exemple les épisodes météoritiques saison-

niers [Renard et al., 2010, Renard et al., 2020]. On remarque que les différences

WACCM-OPC sur les valeurs de concentration ne correspondent pas à celles pour

la SAOD entre le modèles et OMPS (Figure 4.10 (b), montrant une meilleure

concordance au 19 mai qu’au 19 août 2015 (Figure 4.15 (b).

Les distributions en taille reflètent la formation et l’évolution microphysique des

particules. Elles sont présentées dans le mode d’accumulation sur la Figure 4.15

(c),(d) pour les vols du 19 mai et 19 août 2015 aux altitudes correspondant aux

maximums de concentration des aérosols volcaniques. Contrairement aux aérosols

de l’éruption majeure du Pinatubo qui ont révélé des spectres de taille de forme

bimodale au moins dans les premiers mois de l’événement, les distributions en taille

du panache du Calbuco apparaissent clairement comme monomodales comme cela

avait été mis en évidence pour les particules issues d’une autre éruption modérée,

celle du Sarychev en 2009 [Lurton et al., 2018].

Le 19 mai, dans l’exemple donné ici autour de 19 km d’altitude, la forme de

la distribution diffère clairement entre WACCM-CARMA et la mesure in situ.

Le modèle notamment sous-estime les valeurs de concentrations mesurées pour la

première gammes de taille de LOAC (0,2-0,3 µm) ce qui démontre que ce sont spé-
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 4.15 – (a) et (b) profils de concentration en nombre de particules obtenus lors
d’un vol en ballon depuis La Réunion les 19 mai et 19 août 2015 par l’instrument LOAC
(bleu) et simulés par le modèle WACCM-CARMA au point de grille le plus proche
(rouge). Les profils issus des simulations avec et sans aérosols volcaniques sont présen-
tées respectivement en traits pleins et tirets. Les concentrations sont indiquées pour les
particules avec des rayons r > 0,10 µm. L’altitude de la tropopause locale dérivée de la
température observée est d’environ 15,5 km et d’environ 16,5 km le 19 mai 2015 et le
19 août 2015 respectivement. (c) et (d) distributions en taille des particules (points noirs
pour LOAC et histogrammes pour WACCM-CARMA) à des altitudes correspondant
aux pics de concentrations pour les profils du 19 mai et du 19 août 2015. Les gammes
de tailles sur les histogrammes du modèle sont calculées de manière dynamique par le
modèle à mesure que les aérosols grossissent par condensation de l’eau après application
du post-traitement utilisant le formalisme de [Tabazadeh et al., 1997] (cf chapitre 3).

cifiquement ces tailles qui expliquent la différence mesure-modèle sur la Figure 4.15

(c). Des caractéristiques similaires sont données pour les autres niveaux d’altitude.

Pour les particules plus grosses que 0,4 µm, le modèle simule des concentrations

supérieures à celles observées par LOAC et ce, pour chaque gamme de taille, avec

une forme de distribution en taille moins « plongeante » que la mesure in situ à

mesure que les tailles augmentent. Le cas du 19 août (là aussi autour de 19 km d’al-

titude) est révélateur de résultats de comparaison différents avec des valeurs pour

la plus petite gamme de taille plutôt mieux représentées dans le modèle que pour
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le cas du 19 mai et avec une surestimation de moindre ampleur des observations

pour les particules plus grosses que 0,4 µm. Ces résultats indiquent que le modèle

reproduit l’évolution microphysique des aérosols du Calbuco de manière inégale

sur la période de 3 mois séparant les 2 observations, avec cependant une meilleure

prise en compte d’un panache plus âgé. Sur la Figure 4.15, on voit également dans

les distributions en taille simulées que les noyaux de condensation (aérosols jeunes ;

tailles plus petites que 10−2µm) sont moins présents le 19 août par rapport au 19

mai et donc que les aérosols dominent dans le mode d’accumulation sans doute par

effets de grossissement par condensation et coagulation. Notons que l’utilisation

d’autres points de grille du modèle mène aux mêmes conclusions.

[Zhu et al., 2018] ont effectué leur propre simulation avec leur version de CESM1(un

peu plus ancienne que la notre) en injectant 0.4 Tg de SO2 (contre 0,36 Tg dans

notre cas) entre 17,4 et 21 km (contre 17 et 20 km dans notre étude) avec le même

timing que notre initialisation. Ils ont obtenu une différence similaire à nos résul-

tats entre les distributions mesurées par LOAC le 19 août 2015 et les simulations

pour les premières gammes de taille (Figure 4.16). Pour les tailles supérieures à

0,4 µm,[Zhu et al., 2018] ont obtenu un accord modèle-mesure un peu meilleur que

notre étude. La raison de cette différence de résultats n’est pas claire à ce jour au

vu de l’utilisation de codes et formalismes censés être les mêmes et des tests de

sensibilité seraient nécessaires (vérification des calculs des rayons humides avec le

formalisme de [Tabazadeh et al., 1997], utilisation des mêmes versions de CESM1

et des mêmes paramètres d’injection). [Zhu et al., 2018] ne montrent malheureu-

sement pas leurs résultats de simulation pour le cas observé par LOAC du 19 mai

2015, ce qui aurait permis d’analyser la façon dont l’évolution microphysique des

aérosols du Calbuco est modélisée dans leur étude.

A noter que les distributions simulées avec WACCM-CARMA pour des tailles

inférieures à 0,06 µm (Figures 4.15 (c),(d)) et 4.16 montrent des valeurs très

supérieures aux conditions de fond (non présenté ici mais dans [Zhu et al., 2018]),

reflétant les processus de nucléation des aérosols d’acide sulfurique aux tropiques

pour lesquels le site de la Réunion présente un intérêt clair.

Comparaisons avec mesures lidar sol
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Figure 4.16 – Distributions en taille simulées par [Zhu et al., 2018] avec WACCM-
CARMA (histogramme bleu) le 19 août 2015 au point de grille 21◦S- 55◦E à 20 km
et comparées aux observations LOAC le même jour depuis la Réunion (cercles noirs).
Les distributions en trait plein correspondent aux a priori utilisés dans le traitement des
données spatiales OMPS (rouge) et OSIRIS (vert).

L’évolution locale de l’épaisseur optique intégrée entre entre 17 et 30 km sur le

site de l’Observatoire du Maïdo (20,5◦S ; 55,5◦E) de l’île de la Réunion entre le 1er

avril 2014 et le 1er janvier 2017 est presentée sur la Figure 4.17. Les observations

lidar à La Réunion et celles du satellite OMPS dans une grille de 10◦x 10◦de lati-

tude et de longitude autour du site lidar sont comparées aux résultats du modèle.

La conversion des longueurs d’onde de 675 nm et 532 nm a été effectuée en uti-

lisant les exposants d’Angström [Jäger and Deshler, 2002], de manière similaire à

[Bègue et al., 2017].

Une forte augmentation de la charge en aérosols stratosphériques a été obser-

vée au-dessus de la Réunion quelques semaines après l’éruption de Calbuco (vers

le 400 ème jour). Les pics de valeurs SAOD observées sont d’un facteur 2-3 par

rapport au début de 2014 et d’un facteur ≈ 4 par rapport à la fin de 2016. Glo-

balement, un bon accord est observé entre les différents jeux de données en ce qui

concerne l’occurrence du signal maximal du Calbuco au-dessus de la Réunion et

la tendance à la décroissance. À la fin de 2016, la teneur en aérosols semblait reve-

nir à des conditions de fond, ce que les différents ensembles de données montrent.

L’importante variabilité à court terme (c’est-à-dire quotidienne ; Figure 4.17 (a))
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des observations lidar et des sorties du modèle reflète un comportement transitoire

des couches d’aérosols au-dessus de l’île de la Réunion et une distribution spatio-

temporelle inhomogène du panache de Calbuco contrôlée par les fluctuations de

la barrière dynamique subtropicale [Bègue et al., 2017]. Ceci peut expliquer les

différences entre le modèle et les observations in situ dans la Figure 4.11. Cer-

taines périodes montrent des divergences en termes de valeurs absolues de SAOD,

le modèle ayant tendance à surestimer les SAOD observées autour du jour 300,

et entre 400 et 700 jours après l’éruption, ce qui est particulièrement visible sur

les moyennes mensuelles de la Figure 4.17 (b). À la période des premières ob-

servations in situ par LOAC (autour du jour 414), les simulations et les autres

ensembles de données montrent une SAOD très variable reflétant la présence de

couches transitoires (avec de possibles structures filamentaires) mises en évidence

par [Bègue et al., 2017].

Pendant la période précédant l’éruption de Calbuco, le contenu en aérosols

a montré une plus grande variabilité et des niveaux plus élevés que fin 2016,

sans doute en raison d’une signature demeurante des aérosols du Kelud, estimée à

3.10−3 à partir des anomalies OMPS moyennées zonalement (Figures 4.11 et 4.12)

pour les jours 0-200, c’est-à-dire proche des valeurs de fond de 4.10−3 indiquées

pour le jour 1000. Les divergences entre OMPS et les autres ensembles de données

sur les échelles de temps cour-terme (Figure 4.17 (a)) sont sans doute multiples

mais peuvent s’expliquer en partie par la différence de zone géographique utilisée

pour calculer la SAOD. De plus, les différences en termes de résolutions horizontale

et verticale notamment entre le lidar sol du Maïdo et OMPS constituent une des

causes probables de ces divergences. La résolution verticale d’OMPS est 10 fois

plus faible que celle du lidar sol, à 1,5 et 0,15 km respectivement. Contrairement

aux observations globales d’OMPS, le système lidar au sol permet d’observer les

aérosols à un endroit spécifique. OMPS observe le limbe de la Terre en regardant

vers l’arrière le long de la trajectoire de l’orbite avec une résolution horizontale

de 50 km. Il est donc difficile pour OMPS de détecter avec précision de petites

quantités d’aérosols en un point local avec ces faibles résolutions verticale et hori-

zontale et le faible signal pour chaque profil individuel inhérent aux techniques de
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télédétection au limbe (contrairement à un instrument tel SAGE III qui utilise un

pointage solaire). De son côté, le modèle WACCM-CARMA a une résolution ty-

pique de celle utilisée pour les modèles globaux, bien loin de ce qui est utilisé pour

les modèles régionaux. Ces problèmes reflètent la difficulté de comparer des jeux de

données aux caractéristiques (échantillonnage spatio-temporel, rapport signal-sur-

bruit, résolution spatiale) très différentes surtout pour étudier un panache d’aérosol

susceptible d’être réparti de manière inhomogène spatialement, avec des bouffées

d’aérosols ou des structures filamentaires par ailleurs pas forcément simulées par

un modèle global, ce qui est particulièrement le cas aux stades jeunes des panaches

volcaniques stratosphériques.

Figure 4.17 – Evolution temporelle de SAOD entre 17 et 30 km à 532 nm entre le 1er

avril 2014 et le 1er janvier 2017 au-dessus de l’île de la Réunion en (a) moyenne journalière
et (b) moyenne mensuelle. Les observations moyennées quotidiennement par le lidar au
sol de l’Observatoire du Maïdo (rouge), OMPS (vert) et LOAC (bleu) sont comparées à
la simulation WACCM-CARMA (noir) à 12 :00 TU prise au point de grille le plus proche
du site lidar. Les données OMPS ont été moyennées dans une grille de ± 10◦de latitude
et de longitude autour de La Réunion.
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4.2.3.5 Cas du Ambae

Le cas du panache de l’Ambae présente, en moyenne sur la période post-

injection, les différences les plus importantes entre WACCM-CARMA et OMPS

en terme de SAOD (Figure 4.10 (c)), avec une différence moyenne entre WACCM-

CARMA et OMPS de 4, 3±2, 8.10−3 pour la période allant de la date de l’éruption

au 31 décembre 2018 et le modèle surestimant globalement les mesures de SAOD

de 200%.

Les différences modèle-observation sont très prononcées pour l’éruption d’Am-

bae à la fois pour les phases de formation et de dissipation du panache d’aérosols.

Le modèle WACCM-CARMA montre des valeurs d’extinction et de SAOD beau-

coup plus fortes (Figures 4.11 et 4.12). Un certain transport des latitudes tropicales

vers le SH du panache d’aérosols d’Ambae est simulé par le modèle (Figure 4.11

(c)). Cependant, comme pour le cas Kelud, cela est moins clair dans les anomalies

observées par l’OMPS.

Les résultats pour cet événement spécifique peuvent refléter de la connaissance

inexacte de la charge en SO2 injectée (comme le montre la comparaison avec

IASI dans la Figure 4.9) ainsi que du moment et de l’altitude de l’injection pour

une éruption qui n’a pas été largement documentée, si ce n’est au moins dans

[Kloss et al., 2020].

Mesures in situ

Depuis 2015, les campagnes du projet BATAL en saison de mousson sont me-

nées depuis la base de lancement de ballons située aux latitudes tropicales, à Hy-

derabad (17,5◦N ; 78,6◦E) en Inde [Vernier et al., 2018]. Ces observations ont pour

objectif l’étude de la couche ATAL en termes de propriétés microphysiques (distri-

butions en tailles) et chimiques (analyses de composition d’échantillons d’aérosols

collectés), les mécanismes d’évolution et leurs liens avec les mécanismes de trans-

port (convection, transport depuis des sources lointaines). L’ATAL se retrouve

piégée au sein de l’anticyclone de la mousson asiatique (nommé AMA), situé au

niveau de la haute troposphère et basse stratosphère [Vernier et al., 2011a], ce qui

a tendance à l’isoler des masses d’air extérieures à la barrière de l’AMA marquée

par des gradients de vorticité potentielle significatifs. Cependant, ces gradients
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ne sont pas suffisamment forts et constants toute la saison ce qui laisse pénétrer

des masses d’air extérieures susceptibles de se mélanger à l’ATAL, notamment

des panaches de fumées [Kloss et al., 2019] ou volcaniques [Wu et al., 2017], et ce

d’autant plus favorablement en dehors de la zone du cœur de l’AMA. La position

d’Hyderabad étant au sud du cœur de l’AMA semble plus encline à permettre

l’observation de tels épisodes.

Un an après son éruption du 27 juillet 2018, le panache de l’Ambae a pu être

observé dans la région de l’AMA [Kloss et al., 2020]. La Figure 4.18montre l’in-

fluence des aérosols volcaniques dans la zone de Hyderabad d’octobre 2018 à juillet

2019. On a donc une période de 2 mois minimum pour que le panache soit trans-

porté au-dessus de ce site et une signature persistante en juillet 2019 entre 18 et

24 km (à la résolution de OMPS près).

Figure 4.18 – Mesures de l’extinction des aérosols par OMPS (à 675 nm), moyennées
sur la région 17-21◦N ; 76-82◦E (autour du site de Hyderabad en Inde) et sur 5 jours.
Les lignes verticales en pointillés noirs représentent les dates de campagnes de mesures
in situ sous ballons depuis Hyderabad en février 2018 et juillet 2019 dans le cadre du
projet BATAL. Les signes plus blancs représentent l’altitude moyenne de la tropopause
pour les moyennes des profils. D’après [Kloss et al., 2020]

Différentes mesures du compteur d’aérosols POPS dans le cadre de la campagne

BATAL de juillet 2019 ont été effectués depuis Hyderabad. Les profils de concen-

trations totaux (pour des tailles ≥0,15 µm) comparés aux résultats de WACCM-

CARMA pour les simulations avec et sans aérosols volcaniques sont présentés sur

la Figure 19. Les mesures POPS du 18 juillet 2019 montrent une couche épaisse

d’aérosols stratosphériques au-dessus de 16 km avec maximum de concentration
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vers 19 km (Figure 4.19 (a)). Cette couche peut être attribuée aux aérosols de

l’Ambae si on se fie à l’augmentation de concentrations modélisée par WACCM-

CARMA par rapport à la simulation de référence sans injection volcanique. La

couche volcanique simulée est clairement moins étendue verticalement que sur le

profil mesuré mais de manière intéressante, WACCM-CARMA simule des valeurs

de concentrations maximales très similaires aux observations.

(a) (b)

(c)

Figure 4.19 – Profils de concentration totale en nombre de particules (pour des tailles
≥0,15 µm) obtenus lors de vols en ballon depuis Hyderabad les 09, 13 et 17 juillet 2019.
Les résultats de simulation par le modèle WACCM-CARMA au point de grille le plus
proche (rouge) issus des simulations avec et sans aérosols volcaniques sont présentés
respectivement en traits pleins et tirets. La tropopause se situe entre 16 et 17 km.

Les 2 autres vols ballons ne sont pas allés suffisamment haut en altitude pour

couvrir la couche de particules dans son ensemble comme pour le cas du 18 juillet

mais confirment des valeurs de concentrations élevées et de même amplitude. Sur

la Figure 4.10 (c), on constate que pour un panache plus âgé, la différence entre les

SAOD modélisées par WACCM-CARMA et observées par OMPS se réduit signifi-

cativement avec le temps ce qui peut expliquer en partie pourquoi les simulations

et mesures in situ sont en accord en terme de contenu en particules. La couche
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ATAL dont le maximum se localise en moyenne plus bas (16-18 km), est en général

plus fine [Vernier et al., 2018] et s’avère diluée pour le cas du 18 juillet. Cependant,

elle pourrait être bien présente à 16 km pour les cas des 9 et 13 juillet dans les

résultats du modèle WACCM-CARMA (même si partiellement représentative de

la réalité dans la mesure où seules les émissions de soufre sont considérées dans ce

modèle contrairement au travail de [Bossolasco et al., 2021] et dans les observa-

tions in situ avec une amplitude bien plus restreinte. Ces résultats traduisent d’un

certain caractère transitoire des couches contenant les aérosols volcaniques dans

cette région, avec une répartition verticale variable à court-terme, alors que pour

un panache âgé l’on attendait plutôt à un panache géographiquement homogénéisé

à ce stade de son évolution. Dans cette thèse, nous n’avons pas poussé le travail

plus loin concernant l’ATAL et ses interactions avec les aérosols volcaniques.

4.2.3.6 Cas du Raikoke et du Ulawun

L’éruption du Raikoke a été signalé comme le plus grand événement volcanique

depuis l’éruption du Mont Pinatubo en 1991 en termes de contenu en aérosols

produit dans la stratosphère (même si celle du Nabro en 2011 peut être comp

arable). La Figure 4.20 montre que le panache s’est principalement étendu dans

les moyennes et hautes latitudes de l’hémisphère nord mais une partie a été trans-

portée vers les tropiques. Les deux éruptions tropicales d’Ulawun se sont produites

à peu près à la même période et leur signal dans la bande de latitude 20◦S-20◦N ne

peut pas être distingué de celui du Raikoke sur une vue zonale de l’extinction, à la

fois dans les données satellite OMPS et les résultats du modèle WACCM-CARMA

(Figure 4.12). La Figure 4.11 confirme le schéma de propagation du panache de

Raikoke des latitudes moyennes vers les tropiques et le mélange ultérieur de tous

les panaches volcaniques. Pour la période précédant l’éruption du Raikoke, le si-

gnal simulé est plus élevé que le signal de fond, certainement en raison des aérosols

restants de l’Ambae (Figure 4.10 (d),(e)).

Des différences significatives sont observées entre OMPS et WACCM-CARMA

pour les valeurs d’extinction (Figure 4.12 (a) et 4.12 (b) et pour l’évolution spatio-

temporelle des panaches (4.10 (d) et 4.10 (e). Les SAOD simulées ont tendance à
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Figure 4.20 – Epaisseur optique en fonction du temps et de la latitude observée par
OMPS à 675 nm (a) et simulée par WACCM-CARMA à 550 nm (b). La simulation
est présentée ici en terme d’aérosols « secs » c’est-à-dire sans calcul de la condensation
de l’eau sur les gouttelettes d’acide sulfurique afin de s’affranchir du signal des PSC du
vortex antarctique. La SAOD est ici calculée entre 1 km au-dessus de la tropopause et
jusqu’à 30 km. Les croix désignent la position et la date des éruptions du Raikoke (en
blanc) et du Ulawun (en noir). Issu de [Kloss et al., 2021]

augmenter plus rapidement pointant vers une formation plus forte et plus rapide

des aérosols d’acide sulfurique dans le modèle, et présentent une décroissance plus

lente. Des différences moyennes de 8, 8 ± 5, 010−3 et 6, 8 ± 2, 910−3 sont calculées

entre WACCM-CARMA et OMPS pour la période suivant l’injection de soufre

pour Raikoke dans le NH (Figure 4.10 (d)) et Raikoke+Ulawun dans les tropiques

(Figure 4.10 (e)) respectivement. Cela se traduit par des différences dans les temps

de résidence du SO2 (table 4.2).

Même si aucun vol de compteur d’aérosols du LPC2E n’a été conduit depuis l’île

de la Réunion sur la période impactée par les éruptions du Raikoke et de l’Ulawun,

nous disposons en revanche de mesures in situ avec la version améliorée de LOAC

(v1.5) aux moyennes latitudes depuis le site de la société MeteoModem à Ury
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(8,3◦N ; 2,6◦E). Des vols sur l’année 2019 ont été effectués dans le but d’observer

le panache du Raikoke et son évolution. Les résultats sont montrés sur la Figure

4.21. Le vol du 22 mars 2019 (Figure 4.21 (a)) est une opportunité de comparer

les sorties du modèle avec les observations en conditions pré-éruption du Raikoke

mais pas tout à fait en conditions non-volcaniques du fait que l’hémisphère nord

était encore quelque peu influencé par les aérosols de l’Ambae, en tout cas dans la

simulation WACCM-CARMA (Figure 4.10 (c)). La Figure 4.10 (a) confirme cette

influence demeurante au vu de la différence d’un facteur 1,5 entre profil modélisé

sans et avec injections volcaniques. A partir du 29 août, le modèle montre une

signature du panache du Raikoke jusqu’à 24 km et tend à surestimer les valeurs

de concentrations observées à mesure que le panache vieillit. Cela confirme les

résultats des Figures 4.10 d et Figure 4.21 qui montrent un panache modélisé dont

le contenu reste longtemps plus important que dans les observations satellites.

Globalement, les comparaisons en situation de fond (aux altitudes au-dessus du

panache) présentent des différences plutôt aléatoires entre le modèle et la mesure in

situ d’un vol à l’autre (un profil sur deux présente des accords satisfaisants) rendant

compliqué de tirer des conclusions définitives sur la pertinence des simulations en

conditions non perturbées.

Des tests de sensibilité ont été effectués pour étudier les raisons des diver-

gences modèle-OMPS pour le panache de Raikoke. Le fait de modifier l’altitude

et le moment de l’injection dans la configuration du modèle ne réduit pas de

manière significative les différences dans le contenu des aérosols, le modèle calcu-

lant toujours une production d’aérosols plus rapide pendant les semaines suivant

l’éruption (non présenté ici). L’injection de 1,5 Tg de SO2 semble être une valeur

correcte parmi les diverses études publiées et en cours concernant cette éruption

[De Leeuw et al., 2021] ; et voir l’initiative VolRes). Comme nous l’avons vu pour

l’éruption de Kelud, la présence collatérale de cendres devrait diminuer la du-

rée de vie du SO2 ainsi que les valeurs maximales de SAOD. La différence entre

profils de SO2 de IASI et de WACCM-CARMA serait accrue due à une action

chimique et microphysique des cendres dont la présence n’explique donc pas de

manière satisfaisante la divergence entre OMPS et le modèle pour l’extinction des
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 4.21 – Profils de concentration en nombre de particules obtenus par LOAC lors
de vols ballon depuis le site de la société MeteoModem à Ury (48,3◦N ; 2,6◦E) près de
Fontainebleau les 22 mars, 29 août, 11 octobre et 3 décembre 2019 (bleu). Les profils
simulés par le modèle WACCM-CARMA au point de grille le plus proche avec et sans
aérosols volcaniques sont présentés respectivement en traits pleins et tirets rouges. Les
concentrations sont indiquées pour les particules avec des rayons r > 0,10 µm. La tropo-
pause se situe en général entre 12 et 14 km.

aérosols et le SAOD, du moins dans la configuration de notre modèle. Cependant,

[Muser et al., 2020] ont montré que les interactions aérosol-rayonnement en pré-

sence de cendres ont eu un impact sur la dispersion du panache de Raikoke. Ce

processus aurait favorisé l’élévation du panache quelques jours après l’éruption,

plus haut que ce qui est simulé par le modèle, surtout si des particules de fumée

provenant d’incendie de forêts étaient simultanément présentes. Par conséquent,

nous ne pouvons pas exclure des problèmes dans le calcul du transport par le

modèle si les particules de cendres ne sont pas prises en compte. Cela suggère

peut-être que notre profil vertical d’injection n’est pas adéquat.

Enfin, une injection d’eau dans la stratosphère par le volcan Raikoke peut avoir

augmenté la production de OH et ensuite réduit la durée de vie du SO2, mais en

renforçant une fois de plus la différence modèle-IASI. Cette hypothèse n’est peut-

être pas plausible car de grandes quantités d’eau injectées seraient nécessaires pour
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réduire de manière significative le contenu en aérosols sulfatés, comme cela a été

testé pour l’éruption de Kelud [Zhu et al., 2020]. La raison de la divergence modèle-

observation pour le cas du Raikoke reste à déterminer. Pour le cas de l’Ulawun,

nous soupçonnons fortement que les informations sur les paramètres d’injection

(quantité de SO2, altitude, moment de l’injection) ne sont pas suffisamment pré-

cises.

4.2.4 Bilan du chapitre

Dans ce chapitre nous avons montré que les observations spatiales sont utiles

aux études de modélisation de manière duale, c’est-à-dire que certaines (IASI dans

le cadre de notre étude ou d’autres présentées dans la littérature) permettent d’ini-

tialiser les simulations et d’autres (OMPS) de les évaluer. Au travers de comparai-

sons, ces données satellites permettent une évaluation macroscopique du modèle

sans sa capacité à représenter les processus liés aux injections volcaniques aux

larges échelles spatio-temporelles : contenu et évolution des aérosols et du précur-

seur SO2, transports hémisphériques et méridiens. De manière complémentaire, ce

travail de thèse a pu bénéficier d’un certain nombre d’observations in situ sous

ballons, majoritairement propres au LPC2E, pour évaluer les capacités du mo-

dèle global à simuler les panaches volcaniques de manière plus fine. Ces données

sont uniques dans la communauté scientifique de par la possibilité de réactivité

de lancement sous ballons météorologiques (LOAC et POPS) qui a permis de ré-

pondre par l’observation aux injections volcaniques sur la période considérée ici

et le nombre important de cas d’étude aux latitudes tropicales trop peu couvertes

par ce type de mesures. Elles permettent une évaluation du modèle au-delà de

paramètres intégrés ou nécessitant des hypothèses a priori que sont l’extinction ou

l’épaisseur optique typiquement fournies par les données satellites : concentrations,

distributions en taille. Tous ces paramètres sont particulièrement importants si l’on

veut de manière la plus pertinente possible estimer les impacts radiatifs (climat)

et chimiques (couche d’ozone) des aérosols stratosphériques avec les modèles de

chimie-climat.
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Discussion générale et Conclusion

Le thème principal de cette thèse porte sur l’étude des aérosols dans l’UTLS

sous l’influence des éruptions volcaniques de la dernière décennie à partir de dif-

férents jeux d’observations et de travaux de modélisation. Le but scientifique est

de quantifier l’influence de ces événements sur la variabilité du contenu en aé-

rosols dans l’UTLS tout en testant la capacité d’un modèle global à reproduire

ces impacts, avec un focus sur les latitudes tropicales moins couvertes par les

observations notamment in situ et au sol. En nous basant sur les travaux pu-

bliés dans la littérature scientifique, notamment pour les plus récents par l’équipe

SAMPLE du LPC2E dans laquelle s’inscrit cette thèse, nous avons identifié cinq

volcans avec des éruptions d’amplitude modérée qui ont eu un impact sur la charge

d’aérosols stratosphériques dans les tropiques au cours de la période 2013-2019,

dépassant largement le signal des aérosols stratosphériques dans des conditions

non perturbées dites « de fond ». Des simulations avec le modèle de chimie-climat

CESM1(WACCM) -CARMA ont été utilisées pour étudier l’évolution et les ca-

ractéristiques de transport des panaches de sulfate produits par les injections de

SO2 directement dans l’UTLS. Ce modèle communautaire, développé à l’univer-

sité du Colorado et au NCAR, est disponible au LPC2E depuis 2015. Les résultats

principaux de ces simulations comparées aux observations sont présentés dans le

manuscrit Tidiga et al. (2021), Variability of the aerosol content in the tropical

lower stratosphere from 2013 to 2019, soumis à la revue Atmosphere. Trois de ces

volcans (Kelud en 2014, Ambae en 2018 et Ulawun en 2019) ont directement in-

jecté du matériel dans la stratosphère tropicale tandis que deux autres (Calbuco

en 2015 et Raikoke en 2019) sont localisés dans des latitudes extra-tropicales avec

du matériel transporté ensuite vers les tropiques. Les paramètres d’injection du
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modèle sont issus des informations disponibles dans la littérature ou dans les com-

munications scientifiques en termes de charge en SO2, de profil d’altitude et de

moment de l’injection.

Le modèle reproduit assez bien la plupart des pics de SO2 même si on observe

une décroissance plus rapide du profil de SO2 simulé, une caractéristique déjà ob-

servée pour le panache des latitudes moyennes du Sarychev en 2009 [Haywood et al., 2010,

Lurton et al., 2018]. Les auteurs, citehaywood2010observations et [Lurton et al., 2018]

avaient lié ce phénomène à la faible résolution du modèle qui induit une plus grande

dispersion du transport du panache de SO2 dans les de grille du modèle. Dans le

cadre d’une collaboration avec Lieven Clarisse (ULB, Belgique), nous avons utilisé

le nouvel algorithme IASI de détection du SO2, pour la première fois dans une

étude scientifique sur les panaches volcaniques dans la stratosphère (Tidiga et al.,

2021). Le seuil de détection du SO2 du nouvel algorithme IASI est estimé à envi-

ron 0,1 DU, c’est-à-dire inférieur à la valeur de 0,3 DU utilisée dans les anciennes

études de [Haywood et al., 2010] et [Lurton et al., 2018]. L’ajustement des sorties

du modèle WACCM-CARMA au seuil de 0,1 DU SO2 de IASI conduit clairement

à une décroissance plus rapide des colonnes de SO2 pour toutes les éruptions et

réduit les temps e-folding associés, sans toutefois correspondre de manière robuste

à l’évolution observée du SO2, sauf pour le cas du Kelud. L’ajustement à un seuil

de 0,3 DU SO2 conduit à une décroissance encore plus rapide du profil simulé,

conduisant à une sous-estimation par le modèle. La comparaison pour le panache

du Raikoke montre un comportement différent, le modèle diminuant plus rapide-

ment dans tous les cas. Les amplitudes simulées et observées des pics de SO2 ne

correspondent pas parfaitement pour certaines éruptions (en particulier pour l’Am-

bae et l’Ulawun), probablement en raison d’informations imprécises voire inexactes

disponibles dans la littérature. Enfin, les différents temps de résidence des éruptions

peuvent indiquer une dépendance de la durée de vie du SO2 à la latitude d’injection

d’après [Carn et al., 2016]. Bien que les simulations WACCM-CARMA tendent à

reproduire les observations de l’instrument satellite OMPS pour l’étendue spatiale

des panaches (en moyenne zonale), des différences significatives sont montrées en

termes de valeurs absolues de contenu en aérosols (extinction et SAOD), en par-
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ticulier pour les éruptions Ambae, Raikoke et Ulawun, indiquant à nouveau que

les informations sur les paramètres d’injection disponibles pour certaines de ces

éruptions devraient être reconsidérées.

Les divergences entre les simulations et les mesures sont susceptibles de pro-

venir de différentes sources d’incertitudes liées à l’interaction complexe entre les

paramètres d’injection, la dynamique et la chimie spécifique à chaque panache.

La connaissance du moment de l’injection (surtout si l’éruption est caractérisée

par une série d’impulsions, c’est-à-dire des injections multiples) et des profils des

altitudes d’injection utilisés pour initialiser le modèle est d’une grande importance

pour la durée de vie du SO2 et l’évolution du panache d’aérosol. Cependant, les

altitudes d’injection de SO2 sont susceptibles de différer entre les diverses obser-

vations satellitaires [Kloss et al., 2021] en raison d’une résolution verticale insuffi-

sante pour déterminer la distribution de masse du SO2 par rapport à la tropopause.

L’étendue horizontale de l’injection de SO2 peut être un facteur limitant la capa-

cité du modèle à correspondre aux observations et la résolution horizontale plus

grossière du modèle peut conduire à une structure anormale du panache de sul-

fate. Alors que nous avons choisi d’injecter le soufre sur un point de grille donné du

modèle (le plus proche de l’emplacement du volcan), [Zhu et al., 2020] ont réparti

l’injection sur une bande latitude-longitude donnée afin de capturer un cisaillement

de vent suffisant pour prendre en compte les structures horizontales de SO2 obser-

vés par l’instrument satellite (en l’occurrence TROPOMI dans leur étude). Cette

configuration, ainsi que l’augmentation de la résolution horizontale des simulations,

pourraient être testées à l’avenir. Une autre façon d’améliorer l’initialisation du

modèle serait d’utiliser les profils résolus verticalement de SO2 reconstruits par la

combinaison des observations spatiales de la colonne de SO2 et des profils verticaux

d’aérosols (provenant de CALIOP) en utilisant [Heng et al., 2016]. Enfin, l’utilisa-

tion de WACCM-CARMA en mode libre avec différents facteurs de pondération

vers différentes analyses ou réanalyses opérationnelles (par ex. MERRA2, ERA-5,

JRA-55) qui ont montré certaines divergences dans la représentation des vents

stratosphériques [Kawatani et al., 2016, Long et al., 2017, Hoffmann et al., 2019]

pourraient être des tests intéressants pour étudier la capacité du modèle à simuler
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le transport stratosphérique et l’impact sur la dynamique du panache volcanique

(étalement hémisphérique, transport méridional vers les tropiques, mouvement ver-

tical entraîné par la circulation de Brewer-Dobson, effets des barrières dynamiques

et de la QBO, phase etc.).

Les comparaisons des sorties du modèle avec les observations in situ montrent

des résultats contrastés et peuvent illustrer des problèmes liés aux résolutions ho-

rizontales et verticales différentes entre les ensembles de données. Un bon accord

est obtenu avec les sondes de rétrodiffusion COBALD (extinction) et le WOPC

(concentrations) dans les couches impactées par le panache Kelud. Pour les aérosols

du Calbuco, de fortes différences sont montrées entre les simulations de WACCM

et les mesures OPC du LOAC à un stade précoce de la propagation du panache (≈

4 semaines après l’injection initiale) alors qu’un bon accord est observé à la période

où le panache s’est propagé dans tout l’hémisphère sud (≈ 4 mois après). Ce résul-

tat,également reflété dans les comparaisons avec les observations lidar de l’île de la

Réunion, illustre la difficulté d’un modèle global à simuler des structures d’aérosols

transitoires à une échelle plus locale. Les différences d’altitude maximale entre le

modèle et les données in situ peuvent être causées par la résolution verticale du

modèle qui est de ≈ 1 km dans la stratosphère ainsi que par l’imprécision des pa-

ramètres d’injection. Pour les niveaux d’altitude exempts d’influence volcanique,

le modèle tend à montrer des divergences significatives (même si pas systéma-

tiques) avec les concentrations observées in situ, ce qui démontre la difficulté du

modèle à simuler le contenu de l’aérosol "de fond" dans le mode d’accumulation,

alors que les comparaisons utilisant des paramètres intégrant l’ensemble du spectre

de taille de l’aérosol (comme les concentrations totales et l’extinction) montrent

de manière intéressante un bon accord. La simulation plus fine de la microphy-

sique peut être examinée à partir des distributions en taille et les comparaisons

avec LOAC montrent clairement des divergences si l’on considère l’ensemble du

spectre de taille. Cela dit, au final, l’inconvénient des mesures in situ est qu’elles

ne permettent des comparaisons qu’en un seul point de grille et nécessitent d’être

répétées pour une évaluation statistiquement significative du modèle global. Dans

ce travail de thèse, ces comparaisons ont été multipliées (pour différents panaches,

124



CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES

à différents stades d’évolution) mais révèlent des résultats disparates, avec de bons

accords ou des différences significatives d’un vol à l’autre, qui plus est avec des

instruments aux spécificités et performances différentes voire évolutives (cf par

exemple la transition de LOAC v1.2 vers v1.5), rendant complexe les conclusions

dont on peut tirer d’une telle forme d’évaluation entre mesures locales et modèle

grande échelle.

La co-injection de cendres est susceptible de jouer un rôle important dans la pro-

duction d’aérosols et l’évolution du panache en absorbant du SO2 [Zhu et al., 2020].

La présence de cendres a été signalée pour l’éruption du Kelud [Vernier et al., 2016,

Zhu et al., 2020] et pourrait expliquer pourquoi les sorties WACCM-CARMA sur-

estiment la SAOD au cours des premières semaines après l’émission (si l’on suppose

que les paramètres d’injection utilisés pour piloter la simulation sont corrects). En

ce qui concerne le panache du Raikoke, certaines preuves de la présence de cendres

ont été récemment mises en évidence [De Leeuw et al., 2021, Muser et al., 2020].

A la suite des travaux de [Zhu et al., 2020] , il faudrait étudier l’effet des cendres

du Raikoke sur l’évolution des aérosols simulés, bien que l’on puisse s’attendre à

des différences accrues entre le SO2 simulé et observé dans ce cas, ce qui souligne la

spécificité de cette éruption. À ce stade, les contributions significatives des cendres

des autres éruptions étudiées dans cette thèse n’ont pas encore été rapportées dans

la littérature. L’interaction aérosol-rayonnement en présence de cendres et de par-

ticules de fumée optiquement absorbantes (régulièrement présentes simultanément

en été dans l’UTLS) peut également être un facteur majeur de la dynamique du

panache et doit être étudiée.

Enfin, ce travail de thèse met en évidence certaines difficultés pour nos simu-

lations de modèles globaux à reproduire les panaches volcaniques pour diverses

raisons proposées ci-dessus. L’étude de cas du panache du Sarychev de 2009 pré-

cédemment rapportée par [Lurton et al., 2018] en utilisant WACCM-CARMA a

montré un bon accord avec les observations en utilisant une séquence d’injection

simple, mais nos résultats tendent à indiquer que cette stratégie peut ne pas être

appropriée pour chaque événement. La combinaison de diverses observations spa-

tiales pour connaître l’ensemble de la séquence d’injection est un prérequis pour
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piloter et évaluer de manière robuste les simulations du modèle. De plus, des ob-

servations in situ utilisant des ballons légers plus régulièrement conduits au cours

des périodes impactées par les panaches volcaniques, en raison de leur grande flexi-

bilité opérationnelle, seraient particulièrement précieuses pour évaluer le modèle

en termes de processus microphysiques.

Les perspectives pour la suite de notre étude sont en particulier d’une part

de faire des tests de sensibilité sur les paramètres d’injection pour chaque érup-

tion volcanique et aussi d’évaluer l’impact radiatif associé. D’autre part, il s’agira

de modifier le code microphysique de CARMA dans CESM1.2 pour prendre en

compte l’impact des cendres et éventuellement des particules de fumée pour le

cas de l’éruption spécifique du Raikoke et ensuite faire une comparaison entre

cette éruption et le Calbuco, qui sont deux éruptions de latitude moyenne situées

dans deux hémisphères différents. Nous avions déjà commencé à faire des tests de

sensibilité notamment sur les paramètres d’injection de l’éruption de l’Ambae, à

poursuivre les simulations sur l’année 2020 et à mener des calculs d’impacts ra-

diatifs mais ces simulations n’ont pas pu être finalisées à temps dû à l’arrêt du

calculateur Artemis de l’Observatoire des Sciences de l’Univers en région Centre

(OSUC). Ces simulations, même si partielles, sont aujourd’hui perdues et donc

à refaire. Les tentatives pour les reprendre sur le nouveau calculateur Leto sont

restées vaines car les librairies nécessaires au fonctionnement de CESM1.2 n’ont

pas été correctement installées sur Leto. Cela a provoqué des erreurs énormes de

compilation du modèle et des erreurs de version de librairies qui n’ont pas pu trou-

ver de solution à temps. Ce problème aurait pu être évité si le temps de migration

de l’ancien vers le nouveau calculateur avait été plus adéquat pour nous permettre

tester le modèle sur la nouvelle machine. Il faut aussi noter l’impact de la pandémie

COVID sur les délais de livraison de nos disques de stockage ce qui a été un frein

majeur aux différents tests de sensibilité que nous avions prévu de faire.
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Publications

Les travaux menés au cours de cette thèse ont été publiés dans des confé-

rences internationales ainsi que dans des revues internationales. Nous présentons

ci-dessous une liste exhaustive de ces différentes publications.

Revues Internationales

— Mariam Tidiga, Gwenaël Berthet, Fabrice Jégou, Corinna Kloss, Nelson

Bègue, Jean-Paul Vernier, Jean-Baptiste Renard, Adriana Bossolasco, Lie-

ven Clarisse, Ghassan Taha, Thierry Portafaix, Sophie Godin-Beekmann,

Guillaume Payen, Jean-Marc Metzger, Valentin Duflot, Nicolas Marques-

taut. Variability of the aerosol content in the tropical lower stratosphere

from 2013 to 2019 : evidence of volcanic eruption impacts

— Corinna Kloss, Gwenaël Berthet, Pasquale Sellitto, Felix Ploeger, Ghassan

Taha, Mariam Tidiga, Maxim Eremenko, Adriana Bossolasco, Fabrice Jé-

gou, Jean-Baptiste Renard, and Bernard Legras. Stratospheric aerosol layer

perturbation caused by the 2019 Raikoke and Ulawun eruptions and their

radiative forcing

Conférences Internationales

— Mariam Tidiga, Gwenaël Berthet, Fabrice Jegou, Adriana Bossolasco,

Corinna Kloss, Nelson Bègue, Jean-Baptiste Renard, Jean-Paul Vernier,

Lieven Clarisse, Ghassan Taha, Thierry Portafaix, Jean-Marc Metzger, et

Guillaume Payen. Variability of the aerosol content in the tropical lower

stratosphere from 2013 to 2019 as influenced by moderate volcanic erup-

tions, Présentation Orale à l’EGU General Assembly 2021.

— Mariam Tidiga, Gwenael Berthet, Fabrice Jegou, Corinna Kloss, Adriana
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Bossolasco et Nelson Begue.Variability of the aerosol content in the tropi-

cal lower stratosphere from 2013 to 2019 : impacts of volcanic eruptions,

Présentation Orale à l’AGU Fall Meeting 2020.
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Mariam Tidiga
Contenu et variabilité des aérosols de la stratosphère :

impact des éruptions volcaniques sur la période
2013-2019

Les grandes éruptions volcaniques affectent le climat en injectant du dioxyde de soufre gazeux
dans la stratosphère qui se transforme en aérosols sulfatés. Ces aérosols ont le pouvoir de
réchauffer la stratosphère entraînant un refroidissement de la troposphère en réfléchissant le
rayonnement solaire. Depuis l’éruption du Pinatubo en 1991, qui a entraîné un refroidissement
global de 0,4◦C, les observations ont montré que la stratosphère a été régulièrement impactée
par des éruptions volcaniques de magnitude modérée à l’échelle de l’hémisphère, mais que ces
événements ont été moins bien documentés dans les tropiques. Des simulations par le modèle
global WACCM-CARMA incluant les cycles chimiques et microphysiques du soufre, ont été
effectuées durant nos travaux de thèse pour étudier la variabilité de la teneur en aérosols
stratosphériques dans les tropiques sur la période 2013-2019. Il ressort des simulations que
les événements volcaniques de la période (Kelud, Calbuco, Ambae, Raikoke et Ulawun) ont
influencé de manière significative la couche d’aérosols dans les tropiques, soit par injection
directe, soit par transport depuis des latitudes éloignées.

Mots clés : Aérosols, basse stratosphère, haute troposphère, Climat, chimie de l’ozone, pollu-
tion, modélisation

Content and variability of stratospheric aerosols : impact of 2013-2019 volcanic
eruptions

Large volcanic eruptions affect the climate by injecting sulphur dioxide gas into the stratos-
phere which is converted to sulphate aerosols. These aerosols have the power to warm the
stratosphere, cooling the troposphere by reflecting solar radiation. Since the Pinatubo erup-
tion in 1991, which resulted in a global cooling of 0.4◦C, observations have shown that the
stratosphere has been regularly impacted by volcanic eruptions of moderate magnitude on a
hemispheric scale, but that these events have been less well documented in the tropics. Du-
ring our research, we carried out simulations by the global model WACCM-CARMA, including
chemical and microphysical cycles of Sulphur to study the variability of stratospheric aerosol
content in the tropics over the period 2013-2019. The simulations show that the volcanic
events of the period (Kelud, Calbuco, Ambae, Raikoke and Ulawun) have significantly influen-
ced the aerosol layer in the tropics, either by direct injection or by transport from distant
latitudes.
Keywords :Aerosols, lower Stratosphere, upper Troposphere, Climate, Ozone chemistry, pollu-
tion, modeling

Laboratoire LPC2E, 3A Avenue de la
Recherche Scientifique , 45071 Orléans


	Sommaire
	Liste des tableaux
	Liste des figures
	Introduction
	Les aérosols et la dynamique de la haute troposphère et de la basse stratosphère
	Les Aérosols atmosphériques
	Classification des aérosols
	Caractérisation des aérosols
	caractérisation des aérosols : leur forme 
	La distribution en taille des aérosols
	caractérisation des aérosols : leur composition chimique

	Les propriétés optiques 
	Épaisseur optique et coefficient d’Ångström

	Les différents types de modèles d'aérosols
	Effets des aérosols sur le climat
	Effets directs
	Effets indirects


	La dynamique dans la haute troposphère et la basse stratosphère
	Troposphère et Stratosphère : deux régions différentes
	Tropopause thermique et tropopause dynamique
	La tropopause vue comme une couche de transition: la TTL
	La circulation de Brewer Dobson
	L’oscillation quasi-biennale (QBO) et l'oscillation semi-annuelle
	Le vortex polaire
	Les ondes de Rossby et de gravité
	Les réchauffements stratosphériques soudains


	Les aérosols stratosphériques : processus pertinents et méthodes d’observation
	Les aérosols stratosphériques
	Les aérosols sulfatés de la stratosphère
	Généralités
	La couche de Junge
	Les précurseurs gazeux
	Eruptions volcaniques

	Autres sources de particules stratosphériques 
	Les nuages stratosphériques polaires
	Les cendres volcaniques
	Détection de poussières interplanétaires dans la stratosphère
	Détection des aérosols carbonés dans la stratosphère

	Les propriétés microphysiques des aérosols sulfatés
	Nucléation, condensation et Coagulation
	Evaporation et Sédimentation
	Distribution en taille


	Instruments et techniques de mesure des aérosols 
	Les mesures in situ
	Compteurs optiques de particules utilisés au LPC2E
	Sondes à rétrodiffusion

	Les mesures par télédétection
	La télédétection au sol
	Télédétection spatiale du dioxyde de soufre et d’aérosols



	Modélisation des aérosols stratosphériques
	Description du modèle
	Fonctionnement général de CESM1
	Le modèle couplé WACCM-CARMA 

	La configuration du modèle et le post traitement
	Configuration du modèle
	Le post-traitement


	Analyse du cycle annuel et des tendances des aérosols stratosphériques
	Climatologie des aérosols
	Aérosols de fond
	Éruptions répertoriées sur la période 2013-2019
	Kelud
	Calbuco
	Ambae
	Raikoke et Ulawun


	Etude des panaches volcaniques avec WACCM-CARMA, observations satellites, lidar et ballons
	Injections volcaniques dans WACCM-CARMA
	Evolution du contenu en dioxyde de soufre et de l’épaisseur optique hémisphérique
	Evolution du contenu en dioxyde de soufre 
	Evolution de l’épaisseur optique stratosphérique SAOD par bandes de latitude

	Variabilité spatio-temporelle des panaches d’aérosols sulfatés
	Variation latitudinale du signal des aérosols
	Variation du contenu en aérosols aux latitudes tropicales
	Cas du Kelud
	Cas du Calbuco
	Cas du Ambae
	Cas du Raikoke et du Ulawun

	Bilan du chapitre


	Discussion générale et conclusion
	Publications
	Bibliographie

