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Résumé 
 

Les futures missions spatiales dédiées à la mesure du CO2 à l'échelle globale, comme la mission 

Microcarb du CNES (2025), peuvent tirer avantageusement parti de la bande de O2 à 1.27 μm 

pour déterminer la colonne d'air. La bande à 1.27 μm est en effet proche des bandes d'absorption 

de CO2 à 1.6 et 2.0 μm, ce qui permet un meilleur transfert des propriétés optiques des aérosols 

par rapport à la bande de O2 à 0.76 μm généralement utilisée.  Cependant, la bande à 1.27 μm 

est polluée par une émission spontanée (ou airglow) de O2 dans son premier état excité a1∆g, 

qui doit être retirée du signal observé. Cette thèse fait le point sur notre compréhension 

quantitative de l’airglow de O2(
1Δ) à l'aide d’observations satellitaires et d'un modèle 

photochimique tridimensionnel. Notre démarche s'appuie sur un nouveau modèle de l’airglow, 

intégré au modèle de chimie-transport REPROBUS. Dans sa version nominale, nous 

déterminons que le modèle sous-estime l’airglow intégré verticalement de -11.0 ± 2.7 % par 

rapport aux observations.  Ce biais est essentiellement dû à un déficit d'ozone de -20 à -30 % 

dans la haute stratosphère et la basse mésosphère. Nous démontrons que ce déficit d'ozone est 

causé par les températures trop élevées (+15 K) des analyses météorologiques utilisées pour 

piloter le modèle dans la mésosphère. L'utilisation des réanalyses de température ERA5, plus 

basses et en meilleur accord avec les observations, ralentit les cycles de perte d'ozone catalysés 

par l'hydrogène ainsi que la perte d’ozone par le mécanisme de Chapman. Cet effet conduit à 

une élimination quasi totale des déficits d'ozone et d’airglow dans la basse mésosphère. Une 

fois intégré verticalement pour simuler une mesure au nadir, l’airglow modélisé avec ERA5 

affiche un déficit réduit d’un facteur proche de trois, qui s’établit à -4.2 ± 2.8 %. Ce résultat 

illustre la nécessité de disposer de températures mésosphériques précises pour les estimations 

a priori de l’airglow de O2(
1Δ) dans les algorithmes utilisant la bande à 1.27 μm. Enfin, nous 

avons construit une table climatologique de l’airglow qui pourra être utilisée par Microcarb. 

Ne nécessitant pas de coûteuse intégration en temps réel d’un modèle d’airglow, nous montrons 

que cette climatologie est suffisamment robuste pour fournir une estimation précise de 

l’airglow, à l’exception des épisodes de réchauffement stratosphérique soudain qui peuvent 

générer des écarts importants.  
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Abstract 

Future space missions dedicated to measuring CO2 on a global scale, such as CNES Microcarb 

mission (2025), can advantageously utilise the O2 band at 1.27 μm to determine the air column. 

The 1.27 μm band is close to the CO2 absorption bands at 1.6 and 2.0 μm, allowing for better 

transfer of the optical properties of aerosols compared to the traditionally used O2 band at 

0.76 μm. However, the 1.27 μm band is contaminated by a spontaneous emission (or airglow) 

of O2 in its first excited state a¹Δg, which must be removed from the observed signal. This 

thesis reviews our quantitative understanding of the O2(
1Δ) airglow using satellite observations 

and a three-dimensional photochemical model. Our approach is based on a new airglow model 

integrated into the REPROBUS chemistry-transport model. In its nominal version, we 

determine that the model underestimates vertically integrated airglow by -11.0 ± 2.7 % 

compared to observations. This bias is primarily due to an ozone deficit of -20 to -30 % in the 

upper stratosphere and lower mesosphere. We demonstrate that this ozone deficit is caused by 

the overly high temperatures (+15 K) of the meteorological analyses used to drive the model 

in the mesosphere. The use of ERA5 temperature reanalyses, which are lower and better aligned 

with observations, slows down the hydrogen-catalyzed ozone loss cycles as well as ozone loss 

by the Chapman mechanism. This effect leads to an almost complete elimination of ozone and 

airglow deficits in the lower mesosphere. Once vertically integrated to simulate a nadir 

measurement, the airglow modelled with ERA5 shows a reduced deficit by a factor of nearly 

three, settling at -4.2 ± 2.8 %. This result illustrates the necessity of accurate mesospheric 

temperatures for a priori estimates of O2(¹Δ) airglow in algorithms using the 1.27 μm band. 

Finally, we have constructed a climatological table of the airglow that can be used by 

Microcarb. Not requiring costly real-time integration of an airglow model, we show that this 

climatology is robust enough to provide an accurate estimation of the airglow, except during 

sudden stratospheric warming episodes which can cause significant deviations. 



 

Remerciements 

 

Je tiens à exprimer ma profonde gratitude à mon directeur de thèse, Franck Lefèvre, pour son 

encadrement attentif, ses précieux conseils, et son soutien infaillible tout au long de ces années. 

Sa rigueur scientifique, sa disponibilité et sa bienveillance ont grandement contribué à la 

réalisation de ce travail.  Je remercie egalement Alain Hauchecorne et Jean-loup Bertaux dont 

l'expertise et les conseils avisés ont été essentiels à chaque étape de mon parcours doctoral. 

 

J’adresse également mes remerciements les plus sincères au Centre National d’Études Spatiales 

(CNES) et ACRI-ST qui ont financé ce travail de recherche. Depuis mon enfance, les 

technologies spatiales ont toujours été pour moi une source d'émerveillement et d'inspiration, 

et participer à des missions spatiales a été un rêve longtemps chéri. Travailler pour le CNES 

dans le cadre de la mission MicroCarb, a alors été un privilège inestimable dans mon parcours. 

 

Je remercie les membres du jury Nathalie Huret, Gwenaël Berthet, Didier Hauglustaine, Solène 

Turquety et Emmanuel Rivière d’avoir accepté d'évaluer mes travaux et de participer à ma 

soutenance. C'etait un immense honneur de bénéficier de l'expertise de chercheurs de votre 

envergure. Je remercie particulièrement les rapporteurs Nathalie Huret et Gwenaël Berthet qui 

ont consacré un temps precieux à la correction de mon manuscrit. Je tiens également à 

remercier Didier Hauglustaine et Denis Jouglet, qui ont été membres de mon comité de suivi 

de thèse. Leurs conseils avisés et leur regard extérieur sur mon travail ont été d'une grande 

valeur tout au long de mon parcours. 

 

Je remercie également les copains doctorants et post-dococtorants du LATMOS dont la 

camaraderie a grandement contribué à rendre ces trois années plaisantes. Un remerciement tout 

particulier à mes collègues de bureau, Nathalie Brett et Antoine Ehret, pour leur soutien, leur 

bonne humeur et les nombreux échanges enrichissants. Je suis heureux d'avoir partagé ce 

parcours avec vous. Merci Nathalie, merci Antoine, je vous suis infiniment reconnaissant.  

 

 

 

 



5 
 

À mes chers parents, Djibril et Aita, ainsi qu’à mon petit frère Déthié, je tiens à vous exprimer 

ma gratitude la plus profonde pour le soutien inébranlable que vous m'avez offert depuis mon 

enfance. Votre amour inconditionnel, vos encouragements constants et la confiance que vous 

avez placée en moi ont été les pierres angulaires de mon parcours. Vous avez été là à chaque 

étape, me guidant et m’aidant à surmonter tous les défis qui se sont présentés. Grâce à vous, 

j’ai pu poursuivre mes rêves avec détermination et atteindre cette étape cruciale de ma vie. 

Votre dévouement, votre présence et vos sacrifices inestimables ont été essentiels à ma réussite, 

et je vous en serai à jamais reconnaissant. Merci yaaybooy, Merci Papa. 

 

À ma compagne, nos chemins se sont croisés sur les bancs du collège, et depuis lors, nous 

n'avons cessé de les arpenter ensemble, du lycée jusqu’aux premières années de fac. Ensemble, 

nous avons partagé des moments de joie, de défi et d'apprentissage, et ton soutien m'a été 

précieux tout au long de mes études. Merci. 

 

À ma chère fille Aïta Ndiaga DIOUF, 

Que ces mots soient pour toi un héritage. 

Que chaque page de cette thèse t'inspire, 

À grandir avec une soif infinie de savoir, 

Avec la curiosité pour boussole et le courage pour vouloir. 

À travers ces lignes tracées avec amour, 

Sache que tout est possible, chaque jour. 

Avec détermination et passion sans limite, 

Tes rêves deviendront réalité, aussi infinies qu'inédites. 

Que cette dédicace de mon travail soit un témoignage, 

De mon amour pour toi, ancré comme un message gravé. 

Que ta vie soit remplie d'éclats, 

Ma fille, que tu sois toujours brillante, c'est ma paix. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



6 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



7 
 

Table des matières 

1. Introduction ..................................................................................................................... 9 

1.1 Mesure du CO2 depuis l’espace .................................................................................... 9 

1.2 MicroCarb et la bande d’absorption de O2 à 1.27 µm ................................................. 14 

1.3 Objectifs de la thèse ................................................................................................... 22 

2.  L’atmosphère moyenne ................................................................................................ 27 

2.1 Processus dynamiques ............................................................................................... 29 

2.1.1 La circulation zonale ........................................................................................... 29 

2.1.2 La circulation méridienne moyenne ..................................................................... 32 

2.2 Processus photochimiques et équilibre de la couche d’ozone...................................... 34 

2.2.1 Chimie des composés oxygénés : le cycle de Chapman........................................ 37 

2.2.2 Chimie des composés hydrogénés........................................................................ 43 

2.2.3 Chimie des composés azotés ................................................................................ 47 

2.2.4 Chimie des composés halogénés : composés chlorés et bromés ............................ 49 

3. Modélisation 3D de la chimie-transport: REPROBUS ................................................ 53 

3.1 Structure générale du modèle ..................................................................................... 54 

3.2 Forçage météorologique, transport et conditions initiales ........................................... 55 

3.3 Photochimie ............................................................................................................... 57 

Chapitre 4 : Modélisation de l’émission de O2(
1∆) ........................................................... 61 

4.1 Historique des observations de l’airglow .................................................................... 61 

4.2 Physique de l’émission de O2(
1∆) dans l’atmosphère terrestre .................................... 64 

4.2.1 Production de O2(
1∆) ........................................................................................... 65 

4.2.2 Relaxation de O2(
1∆) ........................................................................................... 67 

4.3 Représentation de O2(
1∆) dans REPROBUS. ............................................................. 69 

Chapitre 5 : Simulations 3D de l’airglow et comparaison aux observations .................. 76 

5.1 Données spatiales utilisées ......................................................................................... 76 

5.1.1 SABER ............................................................................................................... 76 

5.1.2 MLS .................................................................................................................... 78 

5.2 Distribution verticale de O2(
1∆).................................................................................. 80 

5.3 Airglow de O2(
1∆) intégré .......................................................................................... 83 

5.4 Distribution d’ozone .................................................................................................. 86 



8 
 

Chapitre 6 : Enquête sur le déficit d’ozone modélisé dans l’atmosphère moyenne ........ 91 

6.1 Radicaux hydrogénés (HOX) et incertitudes sur la cinétique chimique ........................ 92 

6.2 Forçage du modèle par les profils d’ozone et de vapeur d’eau observés. ................... 102 

6.3 Améliorations des processus de photodissociation ................................................... 107 

6.4 Impact de la température .......................................................................................... 114 

6.4 Déficit d’ozone résiduel à 35-45km ......................................................................... 126 

Chapitre 7 : Simulation 3D de l’airglow avec les réanalyses ERA5 .............................. 130 

7.1 Profil vertical ........................................................................................................... 130 

7.2 Airglow intégré ........................................................................................................ 132 

7.3 Climatologie de l’airglow pour Microcarb ............................................................... 134 

Chapitre 8 : Etude de l’impact des réchauffements soudains ....................................... 139 

8.1 Les réchauffements soudains.................................................................................... 139 

8.2 Simulations de cas de réchauffement soudain ........................................................... 140 

8.3 Comparaison avec la climatologie ............................................................................ 147 

Chapitre 9 : Conclusion et perspectives ......................................................................... 150 

Annexe ............................................................................................................................. 154 

Références........................................................................................................................ 180 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



9 
 

1. Introduction 

1.1 Mesure du CO2 depuis l’espace 

Le changement climatique est l'un des défis les plus urgents et les plus complexes auxquels 

l'humanité est confrontée au XXIe siècle. Il est principalement causé par l'augmentation de la 

concentration de dioxyde de carbone (CO2) dans l'atmosphère, résultant des activités humaines 

telles que la combustion des combustibles fossiles et le défrichement des forêts. La 

concentration atmosphérique de CO2 a augmenté de plus de 40 % depuis l’ère préindustrielle 

(Ciais et al., 2013). Les flux annuels globaux de CO2 représentent une quantité de l'ordre de 

200 gigatonnes de carbone. Les émissions liées à l'activité humaine ajoutent environ 

10 gigatonnes supplémentaires qui viennent déséquilibrer l’équilibre naturel. En tant que gaz à 

effet de serre, le CO2 absorbe le rayonnement infrarouge émis par la surface terrestre, et 

l’augmentation de sa concentration atmosphérique a entraîné un réchauffement global de notre 

planète. Selon le 6ème rapport du GIEC (Groupe d'experts intergouvernemental sur l'évolution 

du climat), la température de la surface du globe s’est élevée de 1.1°C par rapport à la période 

préindustrielle et pourrait atteindre 1.5°C dès le début des années 2030 (Figure 1.1). Ce 

réchauffement provoque des bouleversements climatiques dévastateurs tels que des 

précipitations extrêmes, des vagues de chaleur prolongées, la fonte de la cryosphère, des 

niveaux de mer en hausse et même le changement du comportement de nombreuses espèces.  

Toutefois, en moyenne, seules environ 50 % des émissions anthropiques de CO2 s’accumulent 

dans l’atmosphère depuis le début des mesures continues à la fin des années 1950, malgré une 

augmentation des émissions anthropiques d'un facteur 5 (Le Quéré et al., 2018). En effet, 

l’autre moitié du CO2 émis par les activités humaines est absorbée par des puits naturels, que 

sont l’océan et la surface terrestre. Actuellement, le bilan du carbone mondial indique une 

contribution presque équivalente de l'océan et de la surface terrestre à ce puits de carbone. 

Alors que l'on s'attend à ce que le puits océanique persiste malgré une moindre solubilité due à 

l'élévation des températures, l'avenir du puits terrestre demeure incertain (Ciais et al., 2013). 

En effet, les incertitudes quant à la réaction de la végétation aux changements climatiques et à 

l'augmentation du CO2 atmosphérique suscitent des questionnements sur son devenir. De plus, 

l'emplacement prédominant du puits de carbone terrestre, qu'il soit localisé dans les tropiques, 
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les zones moyennes ou boréales, suscite des débats sans consensus clair.  

                           

 

Figure 1.1.  Relation entre les émissions cumulées de CO2 et l'augmentation de la température à la 

surface du globe. Les données historiques (fine courbe noire) indiquent l'élévation observée de la 

température à la surface du globe depuis 1850–1900 en fonction des émissions historiques cumulées 

de dioxyde de carbone. La plage grise autour de sa courbe centrale donne une estimation 

correspondante du réchauffement de surface historique dû aux activités humaines. Les zones colorées 

indiquent la fourchette très probable des projections de température à la surface du globe et les lignes 

centrales colorées plus épaisses donnent l'estimation médiane en fonction des émissions cumulées de 

CO2 entre 2020 et 2050 pour l'ensemble des scénarios illustratifs (SSP1-1.9, SSP1-2.6, SSP2-4.5, SSP3-

7.0 et SSP5-8.5). Figure publiée par GIEC (IPPC).  

 

Cette méconnaissance des puits et des sources de CO2 entrave notre compréhension des 

origines et des impacts du réchauffement climatique. Elle génère également des incertitudes 

considérables dans les projections des tendances climatiques futures (Eldering et al., 2017). 

Ainsi, l'urgence d'une meilleure compréhension du cycle du carbone et des processus régissant 

les échanges entre atmosphère, végétation et sol est impérieuse. Une telle compréhension 

pourrait émerger de la surveillance continue des flux de CO2 et de leur réaction aux variations 
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climatiques.  

Les premières tentatives de surveillance du CO2 reposaient sur des scientifiques isolés 

effectuant des mesures sporadiques, principalement en Europe et en Amérique du Nord. Ces 

efforts manquaient de cohérence et de couverture mondiale. La création d'institutions telles que 

la Scripps Institution of Oceanography (SIO) en 1903 a permis de mieux organiser les efforts. 

Les mesures continues de Charles-David Keeling à l'observatoire de Mauna Loa, à Hawaï, à 

partir de 1958, ont marqué une étape importante car elles ont montré pour la première fois 

l’augmentation du CO2 dans l’atmosphère (Keeling et al., 1995 ; Harris, 2010). Par la suite, des 

réseaux de mesure au sol pour surveiller le CO2 atmosphérique ont été mis en place. On peut 

citer le Cooperative Global Air Sampling Network (Trolier et al., 1996) initié en 1977 par la 

NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration), le réseau de mesure français 

RAMCES (Réseau Atmosphérique de Mesures des Composés à Effet de Serre), ou le système 

européen intégré d’observation du CO2  ICOS. Bien que ces mesures soient précises, les réseaux 

présentent des limitations en termes de densité, de localisation et de couverture, pour 

caractériser de manière adéquate la distribution géographique des puits de CO2 et les processus 

contrôlant leur variabilité (Sarmiento and Wofsy, 1999). 

C’est ainsi que les satellites, offrant une couverture globale plus complète, ont été introduits 

pour la surveillance du CO2 depuis l'espace. Le premier satellite qui a contribué à l’étude du 

cycle du CO2 était Envisat (Burrows et al., 1995), avec son instrument Scanning Imaging 

Absorption Spectrometer for Atmospheric Chartography (SCIAMACHY), lancé en 2002 par 

l’Agence Spatiale Européenne (Bovensmann et al., 1999) et opérationnel jusqu’en avril 2012. 

SCIAMACHY, avec sa fauchée étendue de 1000 km, offrait une couverture exceptionnelle. Il 

a permis des avancées significatives dans plusieurs domaines de recherche, notamment la 

détection des signatures des émissions anthropiques de CO2 (Schneising et al., 2013 ; Reuter 

et al., 2014a), une première tentative de quantification du puits de carbone européen à l'aide de 

données spatiales (Reuter et al., 2014b). Cependant, la précision relativement faible des 

mesures (2 à 5 ppmv) et l'empreinte au sol importante (30 km sur 60 km) limitaient la sensibilité 

de SCIAMACHY aux sources très intenses d'émissions de CO2. De plus, cette grande 

empreinte augmentait la probabilité de contamination par les nuages dans les régions 

partiellement nuageuses, introduisant des incertitudes dans les longueurs du trajet optique et 

nécessitant une exclusion dans le processus d’inversion. Ces facteurs ont limité l'impact 

scientifique des mesures de CO2 réalisées par l’instrument. 
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SCIAMACHY a été suivi par le déploiement de GOSAT (Greenhouse Gases Observing 

Satellite) par l'Agence d'exploration aérospatiale du Japon (JAXA) en 2009 (Kuze et al., 2016). 

GOSAT a été développé à la suite de la signature du protocole de Kyoto lors de la COP3 à 

Kyoto en 1997, un accord international visant à la réduction des émissions de gaz à effet de 

serre. L'instrument d'observation à bord du satellite est TANSO (Thermal And Near infrared 

Sensor for carbon Observation), qui comprend deux sous-unités, le spectromètre à transformée 

de Fourier (FTS) et l'imageur de nuages et d'aérosols (CAI). 

La même année que GOSAT a été lancé en 2009 le Orbiting Carbon Observatory (OCO) de la 

NASA. Ce dernier a malheureusement été perdu au lancement, à la suite de l'échec de la 

séparation de la coiffe du lanceur chargé de le placer sur orbite. Un satellite très similaire, 

OCO-2, a été construit et lancé en 2014 (Frankenberg et al., 2015). Ces initiatives ont été 

suivies par TanSat (Liu et al., 2018) de l'Académie chinoise des sciences, GOSAT-2 (Suto et 

al., 2021), et OCO-3 (Eldering et al., 2019) à bord de la Station spatiale internationale. 

Les comparaisons des observations de CO2 de GOSAT avec les estimations de CO₂ basées au 

sol du Réseau d'Observation de la Colonne Totale de Carbone (TCCON) ont aidé à identifier 

et à corriger des biais subtils associés à la masse d'air, à la pression de surface, aux aérosols 

optiquement épais, aux surfaces couvertes de glace et à d'autres facteurs environnementaux. 

 

A titre d'exemple, la Figure 1.2 illustre les mesures de CO2 effectuées par un satellite depuis 

l'espace. Elle présente les moyennes mensuelles du rapport de mélange de dioxyde de carbone 

observé par la mission OCO-2 d’avril à septembre 2015 (Elderling et al., 2017). Ces cartes 

montrent les variations annuelles du rapport de mélange de CO₂. En effet, le CO2 s'accumule 

au-dessus de l'hémisphère nord pendant l'hiver. Puis il diminue progressivement dans 

l'atmosphère lorsque le printemps arrive et que l'activité de l'écosystème terrestre augmente 

rapidement. Des gradients globaux de quelques ppmv du nord au sud sont apparents dans les 

données.  

 

 

 

https://fr.wikipedia.org/wiki/Protocole_de_Kyoto
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Figure 1.2. Cartes du rapport de mélange de la colonne totale de CO2 dans l'air sec mesuré à partir de 

OCO-2 d'avril 2015 à mars 2016. D'après Eldering et al. (2017). 
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1.2 MicroCarb et la bande d’absorption de O2 à 1.27 µm 

 

Avec comme objectif la surveillance du CO2 à l'échelle globale, la France a décidé de lancer le 

projet MicroCarb, le 8 décembre 2015 à Paris, lors de la conférence climatique COP21 ou 

21ème Conférence de Paris (Pasternak et al., 2017). Toutefois, les prémices du projet 

MicroCarb remontent à janvier 2011, avec des discussions initiées avec la NASA lors des 

réunions de coordination opérationnelle entre les agences impliquées dans l'Afternoon-Train 

(ou A-Train). La phase A du projet MicroCarb s'est étendue de 2012 à 2013.  

Ainsi, l'objectif scientifique de la mission MicroCarb est la surveillance et la caractérisation 

des flux de CO2, c'est-à-dire les échanges entre les sources (naturelles ou anthropiques) et les 

puits (l'océan, les terres et la végétation) à l'échelle planétaire.  

 

Figure 1.3: (Gauche) Vue d'artiste du satellite Microcarb en orbite (CNES/SATTLER Oliver, 2021) 

(Droite) Satellite MicroCarb lors de tests de vibrations de l’axe Z (CNES/Benoit Cerantola, 2023). 

 

Le financement de la mission est assuré d’une part grâce au Programme d’Investissement 

d’Avenir, géré par le Commissariat Général à l’Investissement via une convention passée entre 

le CNES et l’Agence Nationale de la Recherche, et d’autre part grâce à la Subvention pour 

Charges de Service Public reçue par le CNES. En outre, le CNES a un partenariat avec l’agence 

spatiale britannique UKSA qui finance une partie de l’instrument, l’intégration plateforme et 

satellite, et collabore à la science. Enfin, l’Union Européenne à travers son programme 

H2020/IOD-IOV finance également via l’ESA le déploiement du centre de mission chez 

EUMETSAT, et le lancement sur VEGA-C. Au moment de l’écriture de cette thèse, le 

lancement de MicroCarb est prévu en mars 2025 depuis le Centre Spatial Guyanais à Kourou 
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sur une orbite héliosynchrone d’altitude 650 km et d’heure locale 10h30. Le système reste 

compatible avec un changement éventuel d’heure locale (13h30).  

La mission MicroCarb repose sur un spectromètre à réseau infrarouge à haute résolution 

spectrale embarqué à bord d'un microsatellite. L’objectif est de pouvoir mesurer la 

concentration atmosphérique en CO2 sur l’ensemble du globe avec une précision (erreur 

aléatoire) meilleure que 0.4 ppmv et un très faible biais inférieur à 0.04 ppmv. Les 

performances requises pour l’instrument MicroCarb sont listées dans le Tableau 1. La mise en 

œuvre mécanique sur un microsatellite est possible grâce à une conception très compacte de 

l'instrument, doté d'un télescope unique, d'une fente par bande, d'un réseau unique et d'un 

détecteur panchromatique Sofradir Next Generation de 1024×1024 pixels pour les quatre 

bandes (Pasternak et al., 2017). L’instrument intègre également un imageur dont la fonction 

essentielle est de détecter des nuages dont la présence provoquerait des mesures erronées du 

spectromètre. La masse totale du satellite, y compris la charge utile, est d’environ 190 kg pour 

une puissance de 100 W.   

Tableau 1. Performances requises pour l’instrument Microcarb 

 Erreur aléatoire  Biais 

Pression de surface < 1 hPa < 0.1 hPa 

Rapport de mélange de CO2 < 0.4 ppmv < 0.04 ppmv 

 

MicroCarb utilisera trois modes d'observation : (1) des mesures nadir au-dessus des terres, avec 

une taille de pixel au sol de 4.5 km (across track) × 9 km (along track) ; (2) des mesures au 

glint au-dessus des océans et des lacs avec une taille de trace variable mais de même ordre de 

grandeur que la configuration nadir ; et (3) des observations en mode urbain qui recueillent une 

série de mesures avant et arrière du CO2 atmosphérique avec une résolution spatiale de 2.25 

km × 2.25 km lorsque le satellite passe au-dessus d'une région cible, par exemple une ville (Wu 

et al., 2023).  
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Figure 1.4:  Représentation détaillée de MicroCarb (adaptée de Pasternak et al., 2017).  

 

Figure 1.5: Exemple de répartition des modes d’observations nadir (jaune) et glint (bleu). (CNES,2024) 
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Pour observer le CO2, les instruments spatiaux passifs (spectromètres) mesurent les spectres 

atmosphériques résultant de l'interaction entre le rayonnement (solaire ou émis par la Terre ou 

l’atmosphère) et les molécules. Ces spectres contiennent à certaines longueurs d’ondes la 

signature de la molécule de CO2. En effet, le dioxyde de carbone est un gaz présentant des raies 

d'absorption dans le domaine du proche infrarouge dans des bandes centrées à 1.6 µm et 

2.0 µm. Ces bandes indiquent la présence du CO2 et la profondeur des raies d'absorption 

renseigne sur la colonne de CO2, c'est-à- dire la quantité totale de CO2 dans la colonne d’air 

observée. En particulier, la bande faible de CO2 autour de 1.6 µm est relativement peu affectée 

par l'absorption d'autres gaz, et les spectres haute résolution de cette bande sont très sensibles 

à la colonne de CO2 près de la surface. Ces deux bandes à 1.6 et 2.0 µm, sont utilisées par 

MicroCarb et sont désignées sous les appellations respectives de B1 et B2.  

Afin de normaliser la colonne brute de CO2 (obtenue en molécules.cm-2) et obtenir le rapport 

de mélange de CO2 moyenné sur la verticale, appelé XCO2 (en partie par million par volume 

ou ppmv), il est nécessaire de mesurer la colonne d’air, c’est à dire la pression de surface. 

Comme le montre le Tableau 1, dans le cas de MicroCarb, la pression de surface doit être 

mesurée avec une erreur aléatoire inférieure à 1 hPa et un biais inférieur à 0.1 hPa pour répondre 

aux performances requises sur la mesure de XCO2. Pour mesurer cette pression, on acquiert 

généralement les spectres mesurés dans une bande étroite caractéristique de la molécule 

d’oxygène O2 à 0.76 µm. Cette bande permet d’obtenir la colonne de O2 qui est un gaz très 

stable dans l'atmosphère, avec un rapport de mélange quasi fixe d'environ 0.2095. Le rapport 

de mélange XCO2 s’obtient alors par le rapport des colonnes mesurées de CO2   et de O2 : 

XCO2 =  
Colonne de CO2 

Colonne de O2
× 0.2095 

Toutefois, en fonction de la longueur d'onde, le trajet optique suivi par la lumière solaire à 

travers l'atmosphère peut varier considérablement. En effet, la diffusion de la lumière par les 

aérosols et les nuages présents dans l’atmosphère modifie ce trajet optique selon des propriétés 

qui varient fortement avec la longueur d’onde.  

 

Étant donné la distance spectrale relativement grande entre les bandes du CO2 à 1.6 et 2.0 µm, 

et celle de de O2 à 0.76 µm, il en résulte que le rayonnement rétrodiffusé dans chaque bande 

peut avoir parcouru des trajectoires atmosphériques distinctes. Ce phénomène peut engendrer 
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des erreurs notables lors du calcul du rapport de mélange de CO2, car les colonnes de CO2 et 

de O2 pourraient ne pas correspondre aux mêmes trajets atmosphériques. Par exemple, en 

comparaison avec un trajet optique de référence, en raison de la distribution quasi-homogène 

du CO2 dans toute la colonne atmosphérique, une augmentation du trajet optique pour CO2 non 

équivalente à celle de O2 s'accompagne généralement d'une absorption accrue du CO2 et, par 

conséquent, d'une surestimation du rapport de mélange de CO2. Inversement, un 

raccourcissement du trajet optique pour CO2 non équivalent à celui de O2 entraîne une sous-

estimation du CO2 atmosphérique (Butz et al 2009). Plusieurs études font état des incertitudes 

sur la mesure de CO2 due aux aérosols et nuages (e.g., Kuang et al., 2002 ; Houweling et al., 

2005 ; Frankenberg et al., 2012 ; Jung et al., 2016). Malgré les méthodes de correction ou de 

compensation de la modification du trajet optique par une représentation explicite des aérosols 

et des nuages dans l'extraction de XCO2, des incertitudes non-négligeables sur XCO2 

demeurent (Butz et al., 2009 ; Rusli et al., 2021). 

C’est pourquoi l’innovation de la mission MicroCarb est l’ajout de la bande d’absorption de 

O2 à 1.27 µm, désignée sous le nom de B4 pour la mission. La bande d'absorption de O2 à 

1.27 µm se révèle théoriquement plus propice à la mesure du CO2 par rapport à celle de la 

bande de O2 à 0.76 µm. En effet, sa plus grande proximité en longueur d’onde avec les bandes 

de CO2 à 1.6 et 2.0 µm réduit les incertitudes liées aux propriétés spectrales variables des 

aérosols et des nuages sur le globe. De plus, l’écartement spectral plus faible entre les 

différentes bandes réduit la complexité de la conception des instruments.  En outre, la bande 

de O2 à 1.27 µm est généralement beaucoup plus faible que les bandes de CO2, ce qui offre une 

grande gamme de sensibilité aux diffuseurs à différentes altitudes. Par contraste, la bande de 

O2 à 0.76 µm est largement saturée et beaucoup plus forte que les bandes de CO2, ce qui rend 

difficile l’ajustement spectroscopique (Drouin et al., 2017). 

Au sol, la bande de O2 à 1.27 µm est utilisée depuis plus d’une décennie par les sites du réseau 

d’observation TCCON (Total Carbon Column Observing Network) à travers le monde (Wunch 

et al., 2011) et par le système de spectromètre à transformée de Fourier du California 

Laboratory for Atmospheric Remote Sensing (CLARS-FTS) en visée nadir au Mount Wilson, 

en Californie, depuis mai 2010 (Wong et al., 2015). 
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Tableau 2. Principales caractéristiques de l’instrument MicroCarb et de ses quatre bandes (B1, B2, 

B3, B4). 

Type Spectromètre infrarouge passif 

Principe Dispersion par Réseau échelle 

Canaux B1 B2 B3 B4 

Espèces principales O2 CO2 CO2 O2 

λ min (nm) 758.281 1596.772 2023.018 1264.630 

λ centre (nm)  763.500 1607.900 2037.100 1273.400 

Ⲗ max(nm) 768.817 1618.946 2051.116 1282.191 

Résolution (pm) 29.66 62.26 79.00 49.32 

Résolution spectrale > 25 000 > 25 000 > 25 000 > 25 000 

Échantillonnage (pm) 10.34 21.69 27.53 17.24 

Radiance de référence 

(W.m -2. Sr-1. µm-1) 

75.2 10.4 2.4 18.3 

Rapport signal sur bruit par 

canal à la radiance de référence 

480  579 249 503 

Imageur Longueur d’onde : 0.625 µm. Résolution sol : 200 m 

Masse 80 kg 

Consommation 60 W 

Couverture / Cycle   

     

Presque globale en 21 jours 

 

 

Depuis l’espace, la bande d’absorption de O2 à 1.27 µm a depuis longtemps été considérée 

comme inutilisable car elle est polluée par l’émission de O2(
1Δ) à 1.27 µm (souvent appelée 

airglow ou dayglow en Anglais) qui intervient principalement dans la mésosphère et haute 

stratosphère (Kuang et al., 2002 ; Wunch et al., 2011). Il s'agit d'une émission spontanée de la 

molécule d’oxygène O2 dans son premier état excité a1∆g (noté 1∆ pour simplifier l'écriture 

dans le reste du manuscrit). L’oxygène excité O2(
1∆) est principalement produit par la 

photodissociation des molécules d'ozone O3 (Mlynczak et al., 1993) : 
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               O3 + hν → O(1D) + O2(a
1∆)              (1) 

    

L’émission d’un photon à 1.27 µm intervient alors lorsque l’état excité O2(
1∆) se détend 

spontanément vers l'état fondamental O2(
3Σ) : 

 

                                              O2(a
1∆) → O2(

3Σ) + hν (λ=1.27 μm)       (2) 

 

L’airglow de O2(
1∆) est l'une des émissions les plus intenses mesurées dans l'atmosphère des 

planètes telluriques. Il a été observé sur Terre à partir d'aéronefs (Noxon et Vallance Jones, 

1962), de fusées (Evans et al., 1968 ; Jones et al., 1970) et du sol (Evans et al., 1970). Il a 

également été observé à partir d'instruments satellitaires tels que le Solar Mesosphere Explorer 

(SME) (Thomas et al., 1984), le spectromètre Optical Spectrograph and InfraRed Imager 

System (OSIRIS) à bord d'ODIN (Llewellyn et al., 2004), le spectromètre SCIAMACHY à 

bord d'ENVISAT (Burrows et al., 1995 ; Bovensmann et al., 1999), et SABER à bord de 

TIMED (Russell et al., 1999 ; Mlynczak et al., 2007).  

 

L’airglow de O2(
1∆) à 1.27 µm présente un spectre très similaire au spectre d'absorption de O2 

à 1.27 µm utilisé pour estimer le trajet optique de la lumière solaire. Les incertitudes concernant 

les caractéristiques spectrales et spatiales (à la fois verticales et horizontales) de cette émission 

ont d’abord contrarié la prise en compte de la bande à 1.27 µm lors de la conception des 

premières générations de satellites dédiés à la mesure de CO2 ou CH4 (Kuang et al., 2002). De 

plus, on a longtemps pensé que cette émission était sensible aux ondes de gravité, et que les 

variations d'intensité d'airglow à des échelles spatio-temporelles très petites compliquaient 

considérablement sa caractérisation dans le cadre d’une mission. 

Ces dernières années, des progrès notables ont été réalisés dans la compréhension de l’émission 

de O2(
1∆) grâce à des observations spatiales approfondies. Ces observations ont été effectuées 

à l'aide d’instruments spatiaux tels que OSIRIS et SCIAMACHY, offrant ainsi des données 

plus complètes et détaillées. En utilisant les observations au limbe d'OSIRIS, Wiensz (2005) a 

restitué la distribution verticale des concentrations de O2(
1∆) à l'échelle globale et a constaté 

que l'airglow atteint son maximum de jour près de la stratopause, où l'impact des ondes de 

gravité est faible. Plus récemment, Sun et al. (2018) ont montré à partir des données de 

SCIAMACHY que l'impact des ondes de gravité sur l'intensité globale de l'airglow O2(
1∆) était 
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négligeable. 

En utilisant les observations au limbe de SCIAMACHY, les études indépendantes de Sun et al. 

(2018) et Bertaux et al. (2020) ont comparé les spectres d'émission de O2(
1∆) aux spectres 

d’absorption de O2 depuis la stratosphère jusqu’à la thermosphère (30-150 km).  Ils ont montré 

que les variations spatiales et spectrales de l’airglow étaient relativement bien comprises, et 

que ses caractéristiques spectrales pouvaient être adéquatement distinguées de l'absorption de 

O2 à la résolution spectrale des spectromètres spatiaux modernes. Selon Bertaux et al. (2020), 

les facteurs suivants permettent de distinguer les spectres d’airglow et d’absorption de O2 à 

1.27 µm :  

 

1. Les raies d’airglow sont plus étroites que les raies d’absorption. En effet, l’émission se 

produit à haute altitude et donc à une faible densité d’air, tandis que l’absorption se 

produit essentiellement dans la basse atmosphère à forte densité. Par conséquent, 

chaque raie d’absorption est élargie par des collisions. 

2. L'émission à 1.27 µm augmente linéairement avec la colonne de O2(
1∆) à toutes les 

longueurs d'onde, ce qui se traduit par une forme relative constante du spectre 

d'émission. En revanche, le spectre d'absorption n'est pas linéaire : la transmittance  

Tr = exp(-τ) se sature pour des épaisseurs optiques élevées de O2  (τ > 1), et la forme 

spectrale d'absorption n'est pas constante mais dépend du facteur de masse d'air. 

3. L'absorption induite par collision (CIA) n’affecte que le spectre d’absorption de O₂ car 

elle est proportionnelle au carré de la densité de O2 et donc confinée aux altitudes les 

plus basses. Ainsi elle est totalement négligeable dans la haute atmosphère où se produit 

l’émission.  

4. Le rapport entre l’émission de O2(
1∆) et l’absorption de O2 n’est pas constant, mais une 

fonction continue du nombre d’onde ν (en cm⁻¹). 

5. Les températures près de la surface et dans la mésosphère sont différentes, ce qui dicte 

des populations différentes des niveaux de rotation. 

 

En plus de la mesure de concentration de CO2 depuis l’espace, la bande d’absorption de O2 à 

1.27 µm, une fois débarrassée de l’airglow O2(
1∆), s'avère particulièrement adaptée à la mesure 

du méthane (CH4) depuis l'espace. En effet, le méthane présente des bandes d'absorption à 

1.7 µm et 2.4 µm. Comme pour le CO2, la bande d'absorption de O2 à 1.27 µm est donc 
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significativement plus proche des bandes d'absorption du méthane que la bande d’absorption 

de O2 à 0.76 µm traditionnellement utilisée. L’utilisation de la bande à 1.27 µm peut donc 

contribuer à réduire les incertitudes liées aux propriétés spectrales variables des aérosols et des 

nuages dans la mesure du méthane atmosphérique, l'un des principaux gaz à effet de serre. 

Ainsi, un satellite récemment lancé en mars 2024, MethaneSat (Rohrschneider et al., 2021), 

prévoit pour la première fois d'utiliser la bande de O2 à 1.27 µm pour inverser le rapport de 

mélange de méthane depuis l’espace, en complément des autres bandes traditionnelles.  

 

1.3 Objectifs de la thèse 

 
L'étude menée par Sun et al. (2018) a montré que si l'airglow n'était pas pris en compte dans 

les observations spatiales au nadir, cela entraînait un biais négatif d'environ 10 % sur la mesure 

de la colonne de O2 dans la bande à 1.27 µm. Ce biais important est de toute évidence 

incompatible avec l’objectif de pouvoir cartographier depuis l’espace les contrastes régionaux 

de CO2, qui sont au plus de 2 % et la plupart du temps inférieurs à 0.25 % (1 ppmv, Miller et 

al., 2007). L’analyse quantitative de l’émission de O2(
1∆) est donc d’importance capitale pour 

atteindre les buts affichés de Microcarb, et au-delà pour toutes les missions spatiales employant 

la bande de O2 à 1.27 µm pour la mesure des gaz à effet de serre. 

 

L'objectif principal de la thèse est par conséquent de conduire une analyse complète de notre 

compréhension quantitative de l’airglow de O2(
1∆), d’en identifier les biais éventuels et leur 

cause, et de tenter de les corriger. Ce travail est un prérequis pour une estimation précise de la 

colonne de O2 à partir de la bande à 1.27 µm. En effet, le calcul théorique de l’airglow fournira 

à Microcarb l’information a priori dans l’algorithme de restitution du spectre d’émission de 

O2(
1∆), qui sera ensuite être éliminé pour ne conserver que le spectre d'absorption de O2 à 

1.27 µm. Au cas où les spectres d’émission et d’absorption ne pourraient être correctement 

distingués, ce qui peut être le cas pour des raisons instrumentales ou pour de futures missions 

ne disposant pas d’une résolution spectrale suffisante, le calcul théorique de l’airglow sera 

directement retiré du spectre observé à 1.27 µm, rendant d’autant plus nécessaire une excellente 

précision de la modélisation de O2(
1∆).  

 

La démarche suivie dans cette thèse s'appuiera essentiellement sur un nouveau modèle 
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d'airglow de O2(
1∆), intégré à un modèle global de chimie-transport tridimensionnel avancé, 

appelé REPROBUS. Ses prédictions seront comparées à un large ensemble de données 

satellitaires décrivant la distribution spatio-temporelle de l’airglow ainsi que les espèces 

chimiques impliquées dans cette émission à 1.27 µm. 

 

Cette thèse s’inscrit dans la poursuite et l’approfondissement des travaux de Bertaux et al. 

(2020), qui ont utilisé REPROBUS pour conduire une première comparaison avec un sous-

ensemble réduit (3 jours par mois) des mesures d’airglow par l’instrument spatial 

SCIAMACHY. Dans leur étude, Bertaux et al. (2020) ont mis en évidence que le modèle 

d’airglow de REPROBUS sous-estimait de manière systématique l'émission intégrée 

verticalement de O2(
1∆) d'environ -13 % par rapport aux mesures de SCIAMACHY en mode 

nadir. Lorsque REPROBUS est comparé aux observations au limbe de SCIAMACHY, il 

apparaît que le désaccord entre le modèle et les observations se situe essentiellement entre 40 

et 70 km (Figure 1.6). Dans cette couche qui s’étend de la haute stratosphère à la basse 

mésosphère, REPROBUS sous-estime l’émission de O2(
1∆) de -10 à -45 %, le déficit maximal 

étant observé au-dessus de la stratopause vers 57 km dans les tropiques. Bertaux et al. (2020) 

ont attribué cette divergence au déficit d'ozone noté dans le modèle par rapport aux mesures de 

l'instrument GOMOS à bord d'ENVISAT. Ce résultat peut être rapproché des premiers travaux 

de Sandor et al. (1997), qui ont comparé les mesures de O2(
1∆) conduites au National Radio 

Astronomy Observatory (NRAO) en Janvier 1992 à un modèle photochimique 

unidimensionnel (Siskind et al., 1995). Cette étude a montré que le calcul théorique de O2(
1∆) 

par leur modèle conduisait à une sous-estimation de O2(
1∆) de -17% en moyenne (variant de 3 

à 33 %) entre 50 et 70 km. Sandor et al. (1997) ont souligné que la sous-estimation de O2(
1∆) 

était cohérente avec la sous-estimation de la quantité d'ozone calculée par leur modèle dans la 

mésosphère.
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Figure 1.6. Exemple du taux d'émission volumique de O2(
1∆) (photons.cm-3.s-1) observé par 

SCIAMACHY et calculé par le modèle REPROBUS pour le 3 janvier 2007. Trois profils sont tracés à 

des angles zénithaux solaires d'environ 30°, 60° et 80°, indiqués dans la légende. Les profils de 

SCIAMACHY sont représentés par des lignes pleines et les profils REPROBUS colocalisés sont 

représentés par des lignes en pointillés. D'après Bertaux et al. (2020). 

 

 

En poursuivant l’objectif d’un calcul de l’airglow aussi précis que possible, un enjeu majeur 

de cette thèse est donc de déterminer les causes de la sous-estimation de l’airglow par les 

modèles photochimiques actuels. Ce désaccord est-il révélateur d’un manque important dans 

notre connaissance de la chimie de la haute stratosphère et mésosphère ? l’ozone - qui est la 

source principale de O2(
1∆) - est-il effectivement sous-estimé dans la mésosphère lorsqu’on 

utilise des observations étendues et un modèle de dernière génération ? si oui, quelles en sont 

les causes, et comment y remédier ? Peut-on rapprocher la sous-estimation de l’airglow au 

déficit d’ozone “historique” documenté depuis les années 1980 dans les modèles 

stratosphériques ? Ce déficit est-il toujours présent dans un modèle moderne tel que 

REPROBUS qui adopte les données de cinétique chimique les plus récentes ? Telles sont les  

questions qui seront abordées dans ce travail.  

  

Pour y répondre, le présent manuscrit est organisé de la façon suivante : 

 

Le deuxième chapitre présente les généralités de l'atmosphère moyenne, en examinant à la fois 
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sa dynamique et ses processus photochimiques. Comprendre ces aspects est important car c'est 

dans cette région de l'atmosphère qu’intervient essentiellement l'émission de O2(
1∆). 

 

Le troisième chapitre se concentre sur la modélisation globale de la chimie et du transport de 

l’atmosphère moyenne avec le modèle tridimensionnel REPROBUS. Basé sur plus d'une 

centaine de réactions chimiques et forcé par des analyses météorologiques, REPROBUS inclut 

une description complète de la chimie de l'atmosphère moyenne et calcule la distribution 

tridimensionnelle de 58 espèces chimiques en fonction du temps. Nous présenterons sa 

structure générale, son forçage extérieur en termes de vents et de températures, ainsi que sa 

photochimie. 

 

Dans le chapitre 4, après avoir présenté l’historique des observations de l’airglow de O2(
1∆), 

nous décrirons la chaîne complète de mécanismes physico-chimiques conduisant à l’airglow 

de O2(
1∆) dans l'atmosphère terrestre, et comment celle-ci est représentée dans le modèle 

REPROBUS.   

 

Dans le chapitre 5, nous comparerons le modèle aux observations satellitaires afin d’étendre 

les recherches de Bertaux et al. (2020) sur une période temporelle plus longue et une couverture 

spatiale plus étendue. Pour cela, nous nous appuierons sur les mesures d’airglow acquises par 

l'instrument SABER embarqué sur le satellite TIMED, qui fournit des données continues 

d'airglow depuis plus de deux décennies. On s'appuiera également sur les observations d’ozone 

de l’instrument MLS à bord du satellite AURA. 

 

Au cours du chapitre 6, nous explorerons diverses approches pour remédier au déficit d'ozone 

diagnostiqué dans le modèle. Nous commencerons par examiner la modélisation des radicaux 

hydrogénés, qui sont les principaux destructeurs d’ozone dans la mésosphère.  Ensuite, nous 

étudierons l’impact de l’initialisation du modèle par les profils de O3 et de H2O. Nous 

procéderons également à une amélioration la photodissociation de O2 dans la région de Lyman 

alpha. Enfin, nous évaluerons l’impact de la température et nous conclurons en examinant un 

nouveau processus de formation d'ozone.  

 

Les efforts précédents aboutissent à la mise au point d’une version optimisée de REPROBUS. 

Dans le chapitre 7, nous procéderons à une réévaluation de l’airglow calculé par le modèle, en 

le confrontant aux observations de SABER. Nous établirons ensuite, à partir de nos simulations 
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REPROBUS, une climatologie synthétique de l'airglow qui pourra être utilisée dans les 

algorithmes opérationnels de MicroCarb. 

 

Dans le chapitre 8, nous étudierons l'impact du phénomène des réchauffements soudains sur la 

climatologie de l'airglow que nous avons établie. Ces réchauffements soudains, caractérisés par 

une augmentation rapide et importante de la température dans la haute atmosphère, ont des 

répercussions significatives sur la dynamique de l'atmosphère moyenne. Nous montrerons sur 

quelques exemples comment ces événements affectent les propriétés de l'airglow, notamment 

son intensité, sa distribution spatiale et ses variations temporelles.  

 

Enfin le chapitre 9 présentera les conclusions de ce travail et quelques-unes de ses perspectives. 
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2.  L’atmosphère moyenne 

 

L'atmosphère terrestre est la couche gazeuse qui enveloppe la Terre, que l’on appelle 

communément l’air. Elle est maintenue en place par la force gravitationnelle qui l’empêche de 

se disperser dans l'univers. L’air sec, dépourvu de vapeur d’eau, est principalement constituée 

d’azote (environ 78.05%) et d’oxygène (environ 20.95%) avec de faibles proportions d'autres 

gaz tels que l'argon, le dioxyde de carbone et l'ozone. Ce mélange gazeux joue un rôle vital en 

préservant la vie sur Terre : il filtre le rayonnement solaire ultraviolet, régule la température de 

surface par le biais de l'effet de serre et atténue considérablement les écarts de température 

entre le jour et la nuit. 

 

L'atmosphère terrestre se subdivise généralement en couches distinctes, délimitées par des 

inversions successives du gradient vertical de température. Ces couches sont associées à des 

processus physico-chimiques et des dynamiques différents. 

 

 

 

Figure 2.1: Profil de température climatologique, en fonction de l’altitude et de la pression. 
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La troposphère est la couche la plus proche de la surface terrestre et la plus dense de 

l’atmosphère (environ 80 % de la masse totale, dont 99% de la vapeur d’eau totale). C'est 

véritablement l'usine météorologique où se déploient les processus atmosphériques les plus 

actifs, incluant la formation des nuages, les phénomènes de précipitations et les orages. La 

troposphère est chauffée par le bas par transfert de chaleur depuis la surface continentale ou 

océanique, là où le rayonnement solaire de haute énergie est absorbé et réémis sous forme 

d'infrarouges. En conséquence, la température décroît régulièrement à mesure que l'on s'élève 

dans la troposphère, diminuant d'environ 6 degrés Celsius par kilomètre jusqu'à atteindre un 

minimum d’environ -55°C, définissant ainsi la tropopause. L’altitude de la tropopause varie en 

fonction de la latitude et de la saison, allant de 5 à 6 km aux pôles à 16 à 18 km à l’équateur.  

 

Au-delà de la tropopause, la stratosphère se dessine, caractérisée par un renversement du profil 

vertical de température : la température augmente progressivement avec l'altitude, atteignant 

une valeur maximale d’environ 270 K vers 50 kilomètres, à la stratopause. Contenant environ 

9,9 % de la masse de l’atmosphère, la stratosphère est caractérisée par une forte concentration 

en ozone, qui explique son gradient de température positif. En effet, l'ozone absorbe les 

rayonnements solaires ultraviolets (UV) et réchauffe ainsi la stratosphère. Ce gradient de 

température positif a pour effet d'inhiber les mouvements verticaux, conférant ainsi à cette 

couche une forte stratification et stabilité. 

 

Cependant, ce réchauffement dû à l'absorption du rayonnement UV par l'ozone est 

contrebalancé par un refroidissement causé par les émissions infrarouges associées aux espèces 

présentant des raies rovibrationnelles intenses (gaz à effet de serre) comme le dioxyde de 

carbone (CO2), la vapeur d’eau (H2O), et l’ozone (O3). Vers 50 km d'altitude, la quantité 

d'ozone diminue significativement, et le refroidissement dû à l’émission infrarouge prend le 

dessus, inversant à nouveau le gradient de température : c'est la stratopause, marquant la limite 

basse de la mésosphère.  
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La mésosphère s'étend généralement d'environ 50 km à environ 85 kilomètres (Brasseur et 

Solomon, 1986) et a parfois été désignée sous le nom d’“ignorosphère” (Pearce, 1999) en raison 

des difficultés à obtenir des mesures in-situ de constituants atmosphériques dans cette zone. 

Elle est caractérisée par une décroissance de la température avec l’altitude : c’est une couche 

thermiquement instable, favorisant les mouvements verticaux de l'air. La mésopause, qui 

marque la limite supérieure de la mésosphère, est la zone la plus froide de l’atmosphère 

terrestre, avec des températures descendant souvent en dessous de -90°C. 

 

Enfin, au-dessus de la mésopause (85 km) se trouve la thermosphère, caractérisée par un 

gradient de température positif comme pour la stratosphère. En effet, l’air y est réchauffé par 

l’absorption par O2 des rayons ultraviolets de très courtes longueurs d’ondes. La température 

peut y osciller entre 300°C et 1600°C en fonction de l’activité solaire. La thermosphère se 

prolonge jusqu’à la frontière extérieure de l’atmosphère, l’exosphère, qui se trouve à environ 

500 km d’altitude. Cependant, cette frontière peut varier considérablement en fonction de 

l’activité solaire. La thermosphère et la mésosphère ensemble sont parfois appelées 

l’ionosphère en raison de la présence d’ions - des particules chargées - dans ces couches.  

 

Dans notre travail, nous nous intéressons principalement à la stratosphère et la mésosphère qui 

constituent ensemble ce qu’on appelle l’atmosphère moyenne (middle atmosphere en Anglais). 

En effet, c'est presque exclusivement dans cette région de l’atmosphère qu’intervient l'émission 

de O2(
1∆) à 1.27 µm. 

2.1 Processus dynamiques 

 

La stratosphère se caractérise par de faibles transports verticaux en raison du gradient 

thermique positif. Pour donner un ordre de grandeur, le transport est environ 1000 fois plus 

important dans la direction horizontale que verticale.  

 

2.1.1 La circulation zonale 

 

La circulation zonale dans la moyenne atmosphère est illustrée sur la Figure 2.2 et la 

distribution de température sur la Figure 2.3 aux solstices de janvier et juillet. 
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Dans la moyenne et haute stratosphère, la température décroît uniformément du pôle d’été vers 

le pôle d’hiver, créant ainsi un gradient de température négatif depuis le pôle d’été vers le pôle 

d’hiver (Figure 2.2). Ce gradient de pression méridional engendre des vents dont le sens sera 

dicté par la force de Coriolis. C'est pourquoi un fort courant d’ouest (vent positif), soufflant de 

l'ouest vers l'est, est observé dans l’hémisphère d’hiver, centré vers 60°N dans la moyenne et 

haute stratosphère (Figure 2.3). Il est communément nommé polar night jet (ou PNJ, acronyme 

anglais pour désigner le courant jet de la nuit polaire). Le PNJ matérialise la frontière entre les 

moyennes latitudes et le vortex polaire, où des températures très faibles sont relevées. À 

l’inverse, dans l'hémisphère d’été, on observe un vent d’est communément appelé jet de 

l’hémisphère d’été, qui souffle de l’est vers l’ouest. On parle alors de la circulation 

anticyclonique d’été.  Ces jets de la moyenne atmosphère se ferment vers 80 km. 

 

Dans la basse stratosphère, la situation est différente. En effet, dans cette région, la température 

est minimale à l’équateur et maximale au pôle d’été et dans les moyennes latitudes de 

l’hémisphère d’hiver. Ainsi dans la basse stratosphère, l’ensemble des deux hémisphères est 

dominé par une circulation d’ouest avec, en particulier, la présence du courant jet subtropical 

localisé à l’interface entre la troposphère et la stratosphère et centré vers 30-40° de latitude. Ce 

courant jet subtropical est communément appelé le jet-stream. 

 

 
 

Figure 2.2: Coupes latitude-pression de la température (K) moyennée zonalement d’après la 

climatologie SPARC (Randel et al., 2004 ; Saint-Martin, 2010) pour les mois de janvier (gauche) et de 

juillet (droite). L’intervalle des contours est de 10 K. 
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Figure 2.3: Coupes latitude-pression du vent zonal (m.s−1) moyenné zonalement d’après la climatologie 

SPARC (Randel et al., 2004; Saint-Martin, 2010) pour les mois de janvier (gauche) et de juillet (droite). 

L’intervalle des contours est de 10 m.s−1. Les vents d’est (valeurs négatives) sont indiqués par des zones 

grisées. 

 

 

Les champs de température observés diffèrent significativement des champs prévus par 

l’équilibre radiatif, indiquant que l’équilibre atteint résulte d’autres forçages (Andrews et al., 

1987). En effet, comme mentionné précédemment, le chauffage de la moyenne atmosphère 

provient essentiellement de l’absorption des rayonnements ultraviolets par l’ozone (Brasseur 

and Solomon, 2005). À l’inverse, le refroidissement radiatif est dû à l’émission de rayonnement 

infrarouge associé aux espèces comme le CO2. Par conséquent, le taux de chauffage radiatif 

net de la moyenne atmosphère varie fortement en fonction des saisons, avec un maximum de 

chauffage au pôle d’été, où l’ensoleillement est maximal et l’absorption par l’ozone prévaut. 

Au pôle d’hiver, durant la nuit polaire, l’absence d’ensoleillement induit la domination du 

refroidissement radiatif par le rayonnement infrarouge. 

 

Toutefois, le champ de température en moyenne climatologique (Figure 2.2) montre que la 

mésosphère d’hiver est plus chaude que la mésosphère d’été, ce qui est contraire aux prévisions 

basées uniquement sur le transfert radiatif. De surcroît, la température de la stratosphère d’hiver 

est moins froide que prévu si l'on considère uniquement le transfert radiatif. L’écart entre la 

température réelle et la température en situation d’équilibre radiatif trouve son origine dans 

l'interaction de l'écoulement moyen (zonal) avec des perturbations ondulatoires, appelées aussi 

eddies. Ces ondes (eddies) sont les ondes de gravité et les ondes de Rossby, ou ondes 

planétaires. Les ondes de gravité ont une longueur d’onde de l’ordre de la dizaine de kilomètres, 
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tandis que celle des ondes planétaires est de l’ordre du millier de kilomètres. Elles sont 

déclenchées par les différences de température air-mer, l’orographie, les variations de relief à 

la surface, ou par la convection profonde. Cela explique que leur activité soit plus intense dans 

l’hémisphère nord, où les continents occupent une place plus importante. Les ondes de gravité 

freinent l’écoulement moyen lorsqu’elles déferlent dans la mésosphère et contribuent à la 

fermeture du jet (i.e. la vitesse du vent devient nulle) au niveau de la mésopause. Les ondes de 

Rossby déferlent dans la stratosphère aux moyennes latitudes, et freinent le jet d’ouest de 

l’hémisphère d’hiver. 

 

2.1.2 La circulation méridienne moyenne 

 

Ces modifications de l’écoulement moyen (zonal) par les ondes de gravité et les ondes de 

Rossby s’accompagnent d’une circulation méridienne, c’est-à-dire un mouvement dans les 

directions verticale et nord-sud, représentée schématiquement en Figure 2.4. 

 

Dans la mésosphère, la circulation méridienne se caractérise par un mouvement du pôle d’été 

vers le pôle d’hiver associé à un mouvement ascendant au pôle d’été et subsident au pôle 

d’hiver. Dans les régions de subsidence (ascendance), l’air se réchauffe (refroidit) par 

compression (détente) adiabatique. C’est la raison pour laquelle les températures polaires en 

hiver sont nettement plus hautes (autour de +50 K) que celles prédites par l’équilibre radiatif 

(Figure 2.3). Celà explique également les très basses températures observées à la mésopause 

polaire d’été. 

 

Dans la stratosphère, la circulation méridienne se caractérise par deux cellules (à peu près 

symétriques par rapport à l’équateur) où l’air monte dans la stratosphère au-dessus de la 

tropopause tropicale, se déplace vers le pôle, puis retourne dans la basse stratosphère aux hautes 

latitudes. La vitesse verticale typique est de 0.1 mm.s-1, tandis que la vitesse méridienne atteint 

1 m.s−1. Il faut à peu près 5 à 6 ans à une parcelle d’air pour être transportée de la troposphère 

vers la haute stratosphère.  
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Figure 2.4: Illustration schématique de la circulation méridienne moyenne. Les flèches blanches 

indiquent la circulation atmosphérique, les flèches doubles oranges représentent les processus de 

mélange bidirectionnels. Transport et mélange sont tous deux animés par l’activité ondulatoire (des 

ondes planétaires et de gravité). Les bandes vertes indiquent les barrières stratosphériques à la 

circulation et au mélange. Elles délimitent zones intertropicales, polaire et de mélange. D’après 

Bönisch et al. (2011). 

 

 

Les premières preuves de circulation méridienne moyenne ont été apportées par Brewer (1949) 

puis Dobson (1956) à partir de mesures de vapeur d’eau et d’ozone. Brewer (1949) tentait 

d’expliquer le caractère extrêmement sec de la stratosphère, tandis que Dobson (1956) 

s’attachait à expliquer la différence de localisation entre les régions où l’ozone est produit (aux 

basses latitudes) et les régions où l’on observe les maximas de concentration d’ozone (basse 

stratosphère polaire) (Figure 2.5). Cette circulation moyenne méridienne est ainsi 

communément appelée circulation de Brewer-Dobson. Le terme « circulation de Brewer-

Dobson » a été utilisé pour la première fois par Newell (1963) pour expliquer cette circulation 

globale.   
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Figure 2.5: Densité d’ozone (en unité Dobson par km) en fonction de la latitude et de l’altitude 

moyennée sur 9 ans de mesures de Nimbus-7 SBUV de 1980 à 1989. Les flèches noires représentent la 

circulation méridienne moyenne dite de Brewer-Dobson. La densité d’ozone croît de la couleur bleue 

à la couleur rouge (Cordero et al., 2008). 

 

 

2.2 Processus photochimiques et équilibre de la couche 

d’ozone 

 

L’atmosphère moyenne présente une composition simple comparée à la troposphère, qui 

regorge d'une grande diversité d'espèces chimiques et de particules en raison de sa proximité 

avec la surface terrestre. L’ozone est l’espèce caractéristique de la moyenne atmosphère 

(principalement la stratosphère), elle en régule la température et en explique la dynamique. Et 

c’est dans la stratosphère que la concentration d’ozone est la plus élevée, ce qui fait la 

singularité de cette espèce et témoigne de l’existence d’une source d’ozone stratosphérique. 

 

La chimie de l’ozone est le principal moteur de l'airglow de O2(
1∆) dans la moyenne 

atmosphère. Par conséquent, l'étude de la chimie de l'ozone dans la stratosphère et la 

mésosphère est essentielle pour comprendre les mécanismes sous-jacents à la formation de 

O2(
1∆) et à l’intensité de l'émission à 1.27 μm.  

 

Historiquement, la molécule d’ozone a été identifiée pour la première fois en 1839 par le 

chimiste Christian Friedrich Schönbein, à l’Université de Bâle en Suisse. Il a remarqué une 
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odeur particulière émanant d'un gaz généré dans le laboratoire, sans toutefois pouvoir identifier 

la structure chimique de ce gaz. Schönbein attribua cette odeur à un nouvel élément et l’a 

nommé “ozone”, dérivé du mot grec “ozein” signifiant “sentir”. Toutefois, la formule chimique 

de l’ozone, O3, n’a été établie qu’en 1865 par Jacques-Louis Soret. 

 

La découverte de la présence de la couche d'ozone dans l'atmosphère a été réalisée 

ultérieurement. En 1879, Alfred Cornu, a montré que la lumière solaire arrivant à la surface 

terrestre ne comportait pas de rayonnement ultraviolet (Cornu, 1879). Il en déduisit que 

l’absence de lumière ultraviolette était due à son absorption par l’atmosphère terrestre. 

Parallèlement, en 1881, le physicien anglais Hartley a mis en évidence l’existence d’une forte 

bande d’absorption de l’ozone dans l’ultraviolet. Cette observation le conduisit à émettre 

l’hypothèse que la limitation du spectre solaire était due à la présence d’ozone dans 

l’atmosphère. Mais il fallut attendre 1913 pour que cette hypothèse soit démontrée par des 

mesures physiques, effectuées par Charles Fabry et Henri Buisson à la Faculté des sciences de 

Marseille.  

La première théorie sur la formation et la destruction de l'ozone, mettant en jeu exclusivement 

des réactions avec l'oxygène, a été établie par Sydney Chapman en 1929. Chapman a montré 

que l'ozone O3 et l'oxygène atomique O interagissent rapidement entre eux, tandis que la 

somme des deux est liée à des processus chimiques beaucoup plus lents. Ce qui donna naissance 

à la famille des oxygènes impairs, appelés aussi OX = O3 + O. 

Cependant, le cycle de Chapman ne permet pas d’expliquer les niveaux d’ozone observés dans 

l’atmosphère moyenne. En effet, en ne prenant en compte que les photolyses et réactions 

chimiques des composés oxygénées (O, O2, et O3), il est possible de calculer le profil d’ozone 

prédit par le cycle de Chapman. Par exemple, Jacob (1999) a réalisé cette simulation, (Figure 

2.6) et a montré que les concentrations d’ozone prédites par le seul cycle de Chapman étaient 

nettement supérieures aux observations.  

https://en.wikipedia.org/wiki/Ozone


36 
 

 

Figure 2.6. Concentrations d’ozone (1012 molecules.cm-3) en fonction de l’altitude calculées à partir 

du cycle de Chapman seul (ligne pleine) et mesurées (en pointillés). Figure adaptée de Jacob (1999). 

 

Entre les années 1950 et 1970, la mise en évidence de cycles catalytiques destructeurs d’ozone 

a permis d’expliquer le profil d’ozone observé. Par définition, les catalyseurs ne sont pas 

consommés par les réactions qu’ils catalysent, et peuvent ainsi participer à la destruction de 

très nombreuses molécules d’ozone malgré leur faible concentration relative. 

Dans l’atmosphère moyenne, les catalyseurs impliqués sont : 

- les composés hydrogénés (HOX : H, OH, HO2) identifiés pour la première fois par Bates 

and Nicolet (1950).  

- les composés azotés (NOX :  NO, NO2) identifiés par Crutzen (1970).  

- les composés chlorés (ClOX : Cl, ClO) identifiés la même année par Molina and 

Rowland (1974) et Stolarski and Cicerone (1974). 

- les composés bromés (BrOX :  Br, BrO) identifiés par Wofsy et al. (1975). 

Ces travaux ont valu à Crutzen, Molina, et Rowland le prix Nobel de chimie en 1995. La suite 

de ce chapitre décrit plus en détail le fonctionnement du cycle de Chapman et des cycles 

catalytiques de destruction d’ozone. 
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2.2.1 Chimie des composés oxygénés : le cycle de Chapman 

 

Production des OX  

Sous l'impact du rayonnement ultraviolet, l'oxygène moléculaire subit une photodissociation, 

générant des atomes d'oxygène, selon la réaction suivante (Chapman, 1930) : 

                          JO2  :                    O2 + hν →  O + O                (P1) 

 

Où JO2 représente le taux de photodissociation de l'oxygène moléculaire. Cette 

photodissociation n’a lieu qu’aux longueurs d’ondes inférieures à 242 nm. Plus spécifiquement, 

aux longueurs d’ondes inférieures à 175 nm (continuum de Schumann-Runge) sont observées 

les valeurs maximales de la section efficace d’absorption de O2. Le rayonnement ultraviolet à 

ces longueurs d'onde est fortement absorbé par O2 dès la thermosphère, et est totalement filtré 

dans la stratosphère. Entre 175 et 205 nm (bandes de Schumann-Runge), l’absorption par O2 

varie très rapidement et très fortement en fonction de la longueur d’onde. Elle est dominante 

dans la mésosphère et joue un rôle secondaire dans la haute et moyenne stratosphère. Entre 205 

et 242 nm (continuum de Herzberg), l’absorption par O2 est relativement faible et n’intervient 

qu'à partir de la haute stratosphère. Le continuum de Herzberg domine les autres contributions 

du spectre d’absorption de O2 dans la haute et moyenne stratosphère, et est équivalente à celles 

des bandes de Schumann-Runge dans la basse stratosphère. En termes d’oxygènes impairs OX, 

la photodissociation P1 correspond bien à une production de OX puisque deux atomes 

d’oxygène O sont créés. 

 

Les atomes d’oxygène produits par P1 réagissent ensuite avec la molécule de dioxygène pour 

produire l’ozone : 

 

k1 :     O + O2 + M →  O3 + M            (R1) 
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Figure 2.7: Section efficace d'absorption de O2 (cm2) en fonction de la longueur d’onde entre 50 et 250 

nm (Brasseur and Solomon, 1984). 

 

 

Le tiers corps M de cette réaction est une molécule d’azote N2 ou d’oxygène O2. Cette réaction 

est très rapide et ne nécessite que quelques fractions de secondes dans la stratosphère. Elle 

entraîne également une libération de chaleur, qui correspond à l'énergie de la liaison O-O2 dans 

la molécule O3. Ceci explique en partie le gradient positif de température observé dans la 

stratosphère. La réaction R1 est le seul mécanisme prouvé qui conduit à la formation de la 

molécule d’ozone dans l’atmosphère. En termes de OX, le bilan de R1 est nul puisque la perte 

de O est compensée par la production de O3. Il s’agit d’une simple réaction d’échange à 

l’intérieur de la famille des oxygènes impairs OX. 

 

Destruction des OX 

 

Dans une atmosphère uniquement composée d’espèces oxygénées, la principale réaction de 

perte de OX intervient lorsque l’ozone se combine avec l'oxygène atomique pour former deux 

molécules d’oxygène :            

                         

  k2:   O + O3 → 2 O2         (R2) 

 

Cette réaction, qui dépend fortement de la température, conduit à la perte de O et O3. Deux 

molécules de OX sont donc perdues simultanément.  
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Comme mentionné précédemment, la réaction R1, qui transforme O en O3, ne fait qu’échanger 

deux membres à l’intérieur de la famille OX et ne constitue donc pas une perte nette de OX. La 

réaction d’échange symétrique à R1 est la photodissociation de O3, qui en absorbant le 

rayonnement ultraviolet, se brise et reforme l’oxygène atomique O, 

 

- soit dans son état fondamental O(3P) : 

 

JO3 :   O3 + hν (λ >310nm) →  O(3P) + O2(
3Σ)      (P2) 

 

- soit dans son état excité O(1D) : 

 

JO3* :   O3 + hν (λ < 310nm) → O(1D) + O2(
1∆)       (P3) 

 

On reconnaît en P3 le processus de formation de O2 dans son état excité O2(
1∆), déjà évoqué 

en introduction de cette thèse. Les espèces O2(
1∆) et O(1D) se désexcitent ensuite pour revenir 

à leur état fondamental soit par collision (quenching), soit par relaxation radiative en émettant 

un photon. La cascade d’énergie conduisant à l’émission d’un photon à 1.27 μm par O2(
1∆) 

sera détaillée dans le chapitre 3.  

 

On peut à partir de ces réactions établir le bilan de l'équilibre de O et O3 en ne considérant que 

les espèces oxygénées. Leur évolution s'écrit, en ignorant les phénomènes de transport :  

 

d[O]

dt
= 2 JO2 [O2] +  JO3tot [O3] −  k1[O][O2][M] − k2[O][O3] 

 

d[O3]

dt
=  k1[O][O2][M] −  JO3tot [O3] − k2[O][O3] 

 

Où le taux de photodissociation total de l’ozone JO3tot = JO3 + JO3*. La disparition de O n’étant 

due qu'aux réactions R1 et R2, la durée de vie de l’oxygène atomique est définie par : 

 

To =  
[O]

 k1[O][O2][M] + k2[O][O3]
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La réaction R1 est plus rapide que la réaction R2 de plusieurs ordres de grandeur.  On peut 

donc la négliger, ce qui donne : 

To =  
1

 k1[O2][M]
 

 

Par l’intermédiaire des concentrations en nombre de [O2] et de [M], la durée de vie To 

augmente fortement lorsque la pression diminue. Dans la haute stratosphère et la mésosphère, 

le domaine d’altitude principalement traité dans cette thèse, To demeure cependant court et 

n’est que de l’ordre de quelques dizaines de secondes. Ainsi, du fait de cette courte durée de 

vie, l’atome d’oxygène O est toujours en équilibre photochimique avec O3 et O2. On peut donc 

faire l’hypothèse de l’état stationnaire d[O]/dt = 0, ce qui permet d’exprimer le rapport 

d’abondance entre O et O3 : 

 

[O]

[O3]
=  

JO3tot + 2 × JO2  
[O2]
[O3]

 k1[O2][M] + k2[O3]
≈   

JO3tot

k1[O2][M]
 

 

 

Dans l’atmosphère moyenne, le taux de photodissociation de l'ozone JO3tot croît avec l’altitude, 

alors que [O2] et la densité atmosphérique, [M], diminuent. Il s’ensuit que le rapport O/O3 ci-

dessus augmente très rapidement avec l’altitude. O demeure cependant très inférieur à O3 dans 

toute la stratosphère (Figure 2.8). Ce n’est qu'au-delà de 60 km, dans la haute mésosphère, que 

la concentration d'oxygène atomique devient supérieure à celle de l'ozone. La valeur de JO3 

étant dépendante de l’angle zénithal, l’équilibre entre O et O3 varie avec l’heure locale. Au 

coucher du soleil, les atomes O sont progressivement convertis en O3 du fait de la diminution 

rapide de la photodissociation, puis disparaissent complètement pendant la nuit. Cet effet 

conduit à une variation diurne de O3, qui n’est cependant significative qu’au-delà de 55 km, 

lorsque le rapport O/O3 est au moins supérieur à 0.4 (Figure 2.9). Les altitudes où l’ozone 

présente une variation jour-nuit importante ne concernent que la partie supérieure du profil 

d’émission de O2(
1∆) à 1.27 μm, dont le pic se produit plus bas, entre 45 et 55 km, comme nous 

l’avons vu précédemment. Pendant la journée, en dehors des périodes de lever et coucher du 

soleil, la variation photochimique de l’ozone n’est significative qu’à partir de 70 km (Figure 

2.9). 
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Figure 2.8.  Profils verticaux des rapports de mélange de O et O3 calculés par REPROBUS le 15 mars 

2007 à 14 LT, latitude = 10°N et longitude = 8°E. 

 

 

 

Figure 2.9.  Variation diurne de la concentration d’ozone (molecule.cm-3) calculée par le modèle 

REPROBUS pendant 48 heures à partir du 1er juillet. Latitude = 0° et longitude = 10°E. Chaque 

courbe représente une altitude donnée de 40 à 70 km. 
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L’importance du cycle de Chapman (c’est à dire de la réaction R2) dans la perte de OX peut 

être calculée avec un modèle, comme représenté en Figures 2.10 et 2.11, qui montrent la 

contribution de chaque famille d’espèces chimiques à la perte instantanée de OX. On y voit que 

le cycle de Chapman ne représente au plus que 25% de la perte totale de OX à 45 km, son 

importance étant encore moindre aux autres altitudes. Cela explique l’impossibilité de 

reproduire le profil d’ozone observé à partir de la seule chimie des espèces oxygénées, et met 

en lumière le rôle capital joué par les cycles catalytiques de destruction d’ozone décrits dans 

ce qui suit. 

 

 

 

Figure 2.10. Taux de destruction des OX, calculés avec le modèle REPROBUS pour le 16 mars 2007 à 

13 LT pour une latitude de 10°N avec SZA = 28°. 
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Figure 2.11. (Gauche) : Taux de production et de perte de OX (molécule.cm-3.s-1) par les différentes 

familles chimiques de radicaux. (Droite) : Contribution relative (%) à la perte des OX de chaque famille 

chimique de radicaux. Les profils sont calculés par le modèle REPROBUS à 13 LT le 16 mars 2007, 

pour une latitude de 10°N. La contribution de chaque famille est déterminée en sommant les taux de 

destruction des cycles catalysés par chaque radical de la famille. 

 

2.2.2 Chimie des composés hydrogénés 

 

Production des HOX 

L'importance des composés hydrogénés dans la chimie de l’atmosphère moyenne, et par 

conséquent dans l'équilibre de l'ozone, a été soulignée pour la première fois par Bates and 

Nicolet (1950). 

La présence dans la moyenne atmosphère des radicaux hydrogénés à réaction rapide H, OH et 

HO2 (collectivement appelés HOX) résulte du transport de la vapeur d’eau (H2O), du méthane 

(CH4) et de l'hydrogène moléculaire (H2) depuis la troposphère. La vapeur d'eau (H2O) se 

trouve en faible abondance relative dans la moyenne atmosphère (quelques ppmv) en 
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comparaison avec la troposphère. Une partie de cette quantité limitée de vapeur d'eau provient 

des branches ascendantes des cellules de Hadley dans les tropiques, tel que décrit initialement 

par Brewer en 1949. Une fois dans la stratosphère, H2O est transportée vers le haut par la 

circulation de Brewer-Dobson et vers les pôles. De plus, de la vapeur d’eau se forme dans la 

moyenne et haute stratosphère par l’oxydation du méthane. L'hydrogène moléculaire (H2), 

quant à lui, est produit dans la basse stratosphère par la photodissociation du formaldéhyde, 

lui-même issu de l'oxydation du méthane. Dans la mésosphère, il peut également se former par 

la recombinaison de H et HO2, produits par la photodissociation de la vapeur d’eau.  

 

La vapeur d'eau, l'hydrogène moléculaire et le méthane génèrent des HOX en s’oxydant avec 

l’oxygène excité O(1D) généré par la photodissociation de l’ozone. Lorsque O(1D) réagit avec 

H2O, deux radicaux OH sont formés : 

 

                                                        H2O + O(1D)  → 2 OH       (R3) 

 

H2O peut également se photodissocier, dans la haute mésosphère et au-delà, par absorption du 

rayonnement UV aux longueurs d’onde inférieures à 200 nm : 

 

                                                  H2O + hν (λ<200 nm) → H + OH          (R4) 

 

                                              H2O + hν (λ<147 nm) → H2 + O(1D)        (R5)      

 

Entre 175 et 190 nm, l'efficacité quantique de la réaction R4 est de 100% alors qu’aux 

longueurs d’onde plus courtes (efficacité de 11% entre 105 nm et 145 nm), on assiste également 

à la formation de H2 (réaction R5). 

 

Concernant l’hydrogène moléculaire, H2 réagit rapidement avec O(1D) pour former des 

radicaux OH et H : 

                                                         H2 + O(1D) → H + OH 

 

Il produit également des HOX, au-delà de 40km, par réaction avec O : 

 

H2 + O → OH + H 
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Quant au méthane, il s’oxyde avec O(1D) pour produire du OH : 

 

                                                       CH4 + O(1D) → OH + CH3 

 

Parmi tous les mécanismes de production des radicaux hydrogénés, la réaction d’oxydation 

de la vapeur d’eau (réaction R3) est dominante du fait de sa vitesse plus rapide et de la plus 

grande abondance de H2O par rapport à H2 et CH4.  

 

Cycles catalytiques de destruction de l’ozone par l’hydrogène 

 

Les cycles de destruction de l’ozone catalysés par les HOX sont les suivants : 

 

- Cycle 1 : 

                                                             H + O3  → OH + O2       (R6) 

                                                              OH + O → H + O2      (R7) 

                                                          ___________________ 

                         Bilan :                              O + O3 → 2 O2 

 

Ce cycle est très efficace dans la mésosphère en raison de la quantité significative de H. Son 

étape cinétiquement déterminante est la réaction OH + O. Comme le montre la Figure 2.10, le 

cycle 1 est le principal processus destructeur des OX depuis environ 45 km et jusque dans la 

thermosphère.  

L’atome d’hydrogène H peut aussi réagir rapidement avec O2, pour former du HO2. Cette 

réaction initie un deuxième cycle de destruction de OX, dont l’étape déterminante est cette fois 

la réaction HO2 + O :  

 

- Cycle 2 : 

                                                             OH + O → H +O2          

                                                        H + O2 + M → HO2 +M      

                                                            HO2 + O → OH + O2      (R8)         

                                                       ____________________ 

                        Bilan :                       O + O + M → O2 + M 
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La Figure 2.10 montre que le cycle 2 représente en importance la deuxième perte des OX, 

derrière celle due au cycle 1, à partir d’environ 50 km et dans toute la mésosphère. Dans la 

stratosphère, du fait de la moindre disponibilité en H, une forme alternative au cycle 2 fait 

intervenir la réaction de OH avec O3 :  

- Cycle 3: 

                                                    OH + O3 → HO2 +O2             (R9) 

                                                    HO2 + O → OH + O2          (R8) 

                                                  ____________________ 

                          Bilan:                     O + O3 → 2O2 

 

Plus bas, dans la moyenne et basse stratosphère, c’est la disponibilité en atomes O qui fait 

défaut, et la reconversion de HO2 en OH s’effectue préférentiellement par réaction directe avec 

l’ozone. Cela déclenche le cycle suivant, qui s'éloigne de la forme canonique XO + O : 

 

- Cycle 4: 

                                                           OH + O3 → HO2 +O2                                

                                                          HO2 + O3 → OH + 2 O2    (R10)            

                                                          __________________ 

                          Bilan :                           O3 + O3 → 2O2                

      

Ce cycle est le principal mécanisme de destruction des OX dans la basse stratosphère (en-

dessous de 20 km, Figure 2.10) des latitudes moyennes. Son efficacité est limitée par la réaction 

R10, beaucoup plus lente que la réaction R8.  

 

Espèces réservoirs 

 

La terminaison des cycles ci-dessus intervient lors de la conversion des radicaux HOX en 

espèces à longue durée de vie, dites espèces réservoirs. La réaction de conversion la plus 

importante est la recombinaison directe de OH avec HO2 :  

 

                                                           OH + HO2 → H2O + O2        (R11) 
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Cette réaction conduit à la reformation de vapeur d’eau dont les radicaux hydrogénés sont 

majoritairement issus. L’interaction de OH et du radical azoté NO2, produisant l’acide nitrique 

HNO3, constitue le deuxième type de conversion des HOX en espèces réservoirs.  

 

En conclusion, on retiendra que les cycles catalysés par les radicaux HOX sont de loin les 

principaux destructeurs de OX à partir d’environ 45 km et dans toute la mésosphère, où ils 

représentent entre 80% et 100% de la perte totale (Figure 2.11). Leur importance est donc 

primordiale pour l’équilibre de l’ozone et donc de O2(
1∆) qui est un produit de sa 

photodissociation. Par voie de conséquence, l’airglow est très sensible à la quantité de HOX au 

niveau de la stratopause, où l’émission à 1.27 μm est maximale, et est aussi largement 

déterminé par les HOX dans toute la partie supérieure du profil de O2(
1∆), jusqu’à la 

thermosphère.  

  

2.2.3 Chimie des composés azotés 
 

 

Production des NOX 

 

La présence dans la moyenne atmosphère des oxydes d’azote, NO et NO2, appelés 

collectivement NOX, résulte de l’oxydation du protoxyde d’azote, N2O, et dans une moindre 

mesure de l’ionisation de l’azote moléculaire N2 par les particules à hautes énergie solaire dans 

la mésosphère. Le protoxyde d’azote N2O est émis au niveau du sol par des processus 

biologiques ou liés aux activités humaines (Bates and Witherspoon, 1952). La longue durée de 

vie de N2O dans la troposphère (≃ 120 ans), lui permet d’atteindre la stratosphère par transport 

vertical. Une fois parvenu dans la moyenne atmosphère, l’oxydation de N2O par O(1D) conduit 

à la production du monoxyde d’azote NO (Nicolet, 1971 ; Crutzen, 1970 ; McElroy and 

McConnell, 1971): 

 

                                                          N2O + O(1D) → 2 NO              

 

Dans la mésosphère, sous les effets des particules à hautes énergie solaire ou galactiques, 

l’azote moléculaire se dissocie pour former de l’azote atomique N. Ce dernier par réaction avec 
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l’oxygène moléculaire ou le radical OH produit NO : 

   

                                                               N + O2 → NO + O                               

                                                              N + OH  → NO + H                              

  

Cycles catalytiques de destruction de l’ozone par l’azote 

 

Dans la stratosphère, NO est transformé en NO2 par réaction avec l’ozone : 

  

                                                            NO + O3 → NO2 + O2                  

   

Le dioxyde d’azote NO2 formé ci-dessus réagit de jour avec l’oxygène atomique pour reformer 

NO : 

                                                          NO2 + O → NO + O2      (R12) 

 

La réaction de NO avec O3, suivie par la réaction de NO2 avec O, constituent le cycle 

catalytique des oxydes d’azote de destruction des OX : 

 

                                                          NO + O3 → NO2 + O2                                     

                                                          NO2 + O → NO + O2                    

                                                          __________________ 

                          Bilan :                            O3 + O →2 O2                        

 

La vitesse de ce cycle est limitée par la disponibilité en atome d'oxygène pour la réaction R12. 

C’est pourquoi ce cycle n’intervient que dans la haute et moyenne stratosphère. Il constitue le 

principal processus de perte de OX entre 25 et 40 km (Figure 2.10). 

 

En ce qui concerne la perte des oxydes d’azote, un processus clé dans la moyenne atmosphère 

est la photodissociation de NO. En effet, cette photodissociation génère de l’azote atomique, 
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qui réagit ensuite avec du NO pour reformer l’azote moléculaire N2 : 

 

                                                                NO + hν → N + O                             

                                                                N + NO → N2 + O                      

 

Espèces réservoirs 

 

Comme pour les HOX, l’acide nitrique HNO3 constitue l’espèce réservoir principal des oxydes 

d'azote, formé par la réaction entre OH et NO2. Cette réaction à trois corps est fortement 

dépendante de la pression et donc plus efficace dans la basse stratosphère. A plus haute altitude, 

HNO3 ne constitue plus un réservoir efficace des NOX. L’autre réservoir temporaire des NOX 

est le pentoxyde d’azote N2O5, qui découle de la réaction de NO2 avec l’ozone, conduisant à la 

formation de NO3 et N2O5. 

 

2.2.4 Chimie des composés chlorés et bromés 

 

La présence d'halogènes (chlore et brome) dans l'atmosphère moyenne résulte du transport 

ascendant depuis la troposphère d’espèces organo-chlorées (ou bromées) émises à la surface 

de la Terre à la suite de processus naturels ou anthropogéniques. Sous l’effet du rayonnement 

UV ou de l’oxydation par O(1D) ou OH, ces espèces se décomposent ensuite dans la 

stratosphère et libèrent des atomes de chlore Cl ou de brome Br. Les chimies du chlore et du 

brome dans la stratosphère sont largement similaires (Yung et al., 1980 ; Poulet et al., 1992 ; 

Lary, 1996) et initient des cycles de destruction efficaces des OX. 

 

Production des radicaux chlorés 

La principale source naturelle de chlore dans l'atmosphère moyenne résulte de la 

décomposition du chlorure de méthyle CH3Cl. Ce dernier provient de l'océan, mais est 

également généré par la combustion de la biomasse. En raison de sa durée de vie relativement 

longue (1.5 ans), des quantités importantes de ce composé pénètrent dans la stratosphère, où il 

est soit photodissocié soit oxydé par OH, libérant des atomes de chlore. 

A cette émission naturelle se superpose une production industrielle de nombreux composés 
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chlorés, dont les principaux sont des chlorofluorocarbones comme CFCl3 (CFC-11) et CF2Cl2 

(CFC-12). Avant leur interdiction par le Protocole de Montréal est ses amendements successifs, 

ces composés étaient largement utilisés dans l’industrie en tant que réfrigérants, solvants, 

extincteurs etc. Leur durée de vie dans la basse atmosphère est remarquablement longue (45 à 

100 ans). Cette longévité découle de leur grande stabilité chimique dans la troposphère, 

permettant ainsi leur transport jusqu'à la stratosphère où ils sont photodissociés pour générer 

des atomes de chlore. 

Cycles catalytiques de destruction de l’ozone par le chlore 

Une fois produit, le radical Cl réagit rapidement et quasi exclusivement avec O3 pour former 

ClO. Ce dernier réagit ensuite avec l’oxygène moléculaire, principalement dans la haute 

stratosphère, pour régénérer Cl suivant le cycle ci-dessous : 

                                                     Cl + O3 → ClO + O2                                     

                                                           ClO + O → Cl + O2        (R13)             

                                                          __________________ 

                          Bilan :                          O3 + O → 2 O2                        

 

Comme le montre la Figure 2.10, le cycle ci-dessus présente une efficacité maximale qui se 

situe typiquement autour de 40 km d’altitude. 

 

Espèces réservoirs 

 

Comme pour les radicaux des autres familles chimiques traitées précédemment, les radicaux 

Cl et ClO peuvent être séquestrés et transformés en des espèces réservoirs relativement inertes, 

réduisant ainsi les vitesses des cycles catalytiques de destruction des OX. Les principales 

espèces réservoirs du chlore sont l’acide chlorhydrique HCl et le nitrate de chlore ClONO2. 

HCl a la plus longue durée de vie des espèces chlorées dans la stratosphère (une dizaine de 

jours vers 30 km). Elle est par conséquent celle dont l’abondance est la plus élevée. Près de la 

stratopause et dans la mésosphère, ou intervient la majorité de l’émission de O2(
1Δ), la quasi-

intégralité du chlore est sous la forme du réservoir HCl. Les radicaux chlorés n’y jouent donc 
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pas de rôle significatif dans l’équilibre de l’ozone.  

 

Production des radicaux bromés 

 

Le brome dans la moyenne atmosphère est produit par la photolyse ou l'oxydation par OH de 

composés bromés émis à la surface. Le principal est le bromure de méthyle CH3Br, qui a des 

sources naturelles et industrielles. Sa durée de vie est légèrement inférieure à 1 an, ce qui 

permet à une fraction des émissions d'atteindre la basse stratosphère. En plus du CH3Br, il 

existe des composés bromés tels que les halons, exclusivement produits par des activités 

industrielles. Les deux plus abondants sont le CF2ClBr (H-1211) et le CF3Br (H-1301), dont 

les durées de vie sont respectivement de 16 ans et 65 ans. Ces composés sont entièrement 

transportés dans la stratosphère, où des atomes de brome sont libérés lors de leur dissociation. 

 

Cycles catalytiques de destruction de l’ozone par le brome 

 

L’atome de brome réagit avec l’ozone pour former du BrO, qui est le composé inorganique du 

brome le plus abondant dans la stratosphère en-dessous de 40 km d'altitude. BrO réagit avec 

l'oxygène atomique, amorçant ainsi le cycle de destruction des OX suivant : 

 

                                                    Br + O3 → BrO + O2                                    

                                                         BrO + O → Br + O2                       

                                                        __________________ 

                          Bilan :                         O3 + O → 2 O2                        

 

L’efficacité de ce cycle est généralement maximale dans la basse stratosphère, vers 20 km 

d’altitude (Figure 2.10). Toutefois, son importance dans l’équilibre général de la couche 

d’ozone est bien moindre que celle des cycles catalytiques décrits précédemment.  En effet, 

l'abondance des radicaux bromés (une dizaine de pptv au maximum) est très inférieure à celle 

des autres radicaux impliqués dans la destruction catalytique de l’ozone. Une exception est 

celle du printemps des régions polaires, où BrO peut réagir avec ClO, présent en forte quantité 

dans la basse stratosphère. Dans ces conditions particulières, la synergie entre les cycles 

catalytiques du brome et du chlore joue alors un rôle important dans la perte d’ozone polaire 
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car elle est non limitée par l’abondance d’oxygène atomique. Quoi qu 'il en soit, du fait de leur 

faible quantité et de leur domaine d’action essentiellement limité à la basse stratosphère, les 

radicaux bromés peuvent être négligés dans l’étude de l’émission de O2(
1∆) à 1.27 μm.  
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3. Modélisation 3D de la chimie-transport: 

REPROBUS 

 

Dans cette thèse, nous utilisons pour simuler la chimie de l’atmosphère moyenne, et plus 

particulièrement la distribution de O2(
1∆) et son émission à 1.27 μm, le modèle tridimensionnel 

de chimie-transport REPROBUS. 

 

Un modèle photochimique est un code informatique qui réunit un ensemble d'équations 

traduisant la physique et les processus photochimiques de l’atmosphère et qui, à partir d’un état 

initial supposé connu, permet de quantifier l'évolution spatio-temporelle d’une ou plusieurs 

espèces chimiques ou traceurs. Historiquement, l'intérêt pour le développement de modèles 

chimiques de l'atmosphère va de pair avec l’histoire de la recherche sur l’ozone, car la 

compréhension de sa formation, de son transport et de sa distribution dans l'atmosphère a été 

un moteur majeur du développement des modèles chimiques atmosphériques. Ce fut Wulf et 

Deming (1936) qui développèrent en 1936 le premier modèle d'ozone stratosphérique. C’est 

d’ailleurs grâce à leur modèle photochimique que les scientifiques britanniques et belges David 

Bates et Marcel Nicolet, ont déduit en 1950 le rôle important des espèces hydrogénées dans la 

destruction de l’ozone, réduisant ainsi le biais entre données et calculs théoriques (Bates and 

Nicolet, 1950). 

 

Les premiers modèles photochimiques étaient généralement des modèles en colonne verticale 

dits 1D (monodimensionnels), où les paramètres calculés ne dépendent que du temps et de 

l'altitude. Dans les années 1970, des modèles globaux couplant chimie et transport ont 

commencé à être développés. Ces modèles étaient principalement bidimensionnels (latitude-

altitude), supposant une uniformité dans la direction longitudinale. Aujourd’hui ces modèles à 

la dynamique simplifiée, dits 2D, sont encore parfois utilisés car ils permettent des études 

relativement réalistes et à coût informatique très modeste.  

 

Ce n’est qu’à la fin des années 1980 et début des années 1990, grâce aux progrès rapides en 

moyens de calcul, que furent élaborés les premiers modèles photochimiques tridimensionnels 

(i.e., Kaye and Rood, 1989 ; Granier and Brasseur, 1991 ; Chipperfield, 1999). Ces modèles 

permettent de prendre en compte toutes les dimensions spatiales et temporelles, et donc de 

décrire de façon beaucoup plus réaliste les processus de transport, fondamentalement 
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tridimensionnels, ou le cycle diurne de la photochimie, fondamentalement non-zonal. C’est à 

cette catégorie qu’appartient le modèle REPROBUS, décrit pour la première fois par Lefèvre 

et al. (1994) et développé de façon continue depuis. Le présent chapitre présente ses principales 

caractéristiques. 

 

3.1 Structure générale du modèle 

 

 

REPROBUS (Reactive Processes Ruling the Ozone Budget in the Stratosphere) est un modèle 

global qui appartient à la famille des “modèles de chimie-transport” ou Chemical Transport 

Model (CTM) en Anglais. Contrairement aux modèles de circulation générale (ou GCM pour 

General Circulation Model), les CTM ne résolvent pas les équations de la dynamique et du 

rayonnement. Ils ne calculent que les variations des espèces dues à la photochimie et au 

transport, les champs de vent et de température étant supposés connus et fournis par une source 

extérieure. Généralement, cette source provient des grands centres météorologiques, qui 

établissent des “analyses” 3D issues des meilleurs modèles de prévision du temps et de 

l’assimilation de l’ensemble des observations disponibles. En utilisant des analyses 

météorologiques comme forçage extérieur, les CTM permettent donc de reproduire une 

situation météorologique réelle, en adoptant des vents et températures qui sont en principe au 

plus près de la “réalité”. Les calculs effectués par les CTM ne concernent donc que les 

transformations chimiques (qui dépendent des températures analysées), le transport (qui 

dépend des vents analysés), et les sources et puits de constituants à la surface. La Figure 3.1 

présente une représentation schématique des différents processus impliqués dans l'évolution 

des concentrations chimiques au sein d'un modèle de chimie-transport. 
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Figure 3.1. Représentation schématique des différents processus impliqués dans l’évolution des 

concentrations chimiques dans un modèle de chimie-transport. Adaptée de Delmas et al. (2005). 

 

 

3.2 Forçage météorologique, transport et conditions 

initiales 

 

Forçage météorologique 

 

REPROBUS est forcé en chaque point de grille par les analyses fournies par le centre ECMWF 

(European Centre for Medium-Range Weather Forecasts), elles-mêmes produites par le modèle 

de prévision IFS (Integrated Prevision System) et son système d’assimilation de données. Le 

cœur de l'IFS est un modèle numérique global de l’atmosphère terrestre, couplé à des modèles 

d'autres composants du système terrestre, tels que l'océan. Au niveau mondial, IFS affiche les 

meilleurs scores de prévision depuis plusieurs décennies. Comme pour les autres centres de 

prévision météorologique, le système d'assimilation de données à l’ECMWF combine les 

dernières observations avec les prévisions récentes, pour obtenir la meilleure estimation 

possible de l'état du système terrestre à un instant t. 

 

Les analyses ECMWF utilisées pour piloter REPROBUS sont obtenues à une cadence 

temporelle de 3 h. Elles comprennent les trois composantes du vent, la température, la vapeur 

d’eau (utilisée seulement dans la troposphère), et la pression au sol. Elles sont désarchivées à 

la résolution horizontale nominale de REPROBUS, soit 2° de latitude de 90°N à 90°S, et 2° de 

longitude de 0° à 358°.   

 

Concernant la dimension verticale, la répartition des niveaux de REPROBUS coïncide avec 

celle des analyses ECMWF utilisées pour piloter le modèle. La discrétisation consiste en 

niveaux de pression hybrides qui suivent le relief près du sol (d’où la nécessité de disposer de 

l’analyse de pression sol) et deviennent progressivement des niveaux purement pression à 

mesure qu’on s’élève dans l’atmosphère (Figure 3.2). Le nombre de niveaux, et donc la 

résolution verticale, dépend de la version des analyses utilisées. Pour l'année 2007 considérée 

dans cette thèse, REPROBUS peut être forcé soit par les analyses ECMWF issues du système 

qui était opérationnel en 2007, avec 91 niveaux verticaux, soit par les réanalyses ECMWF 
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ERA5 (Hersbach et al., 2020), qui comptent 137 niveaux (Figure 3.2). En version 91 niveaux, 

la résolution verticale est d'environ 0.5 km dans la basse stratosphère, 2 km dans la haute 

stratosphère et 3 km dans la mésosphère. En version 137 niveaux, la résolution verticale est 

respectivement augmentée à environ 0.3 km, 1 km et 2.5 km. Dans les deux cas, le domaine 

vertical est identique et s'étend du sol à 0.01 hPa, soit environ 80 km.  

 

 
 

Figure 3.2. Répartition des niveaux verticaux de Reprobus. A gauche : analyses ECMWF 

opérationnelles en 2007 (91 niveaux). A droite : réanalyses ECMWF ERA5 (137 niveaux). 

 

 

 

Transport 

 

Toutes les espèces sont transportées séparément par le schéma semi-lagrangien de Williamson 

and Rasch (1989). Le schéma semi-lagrangien est un hybride de deux approches différentes 

dans la modélisation de l’advection : l’approche eulérienne et l’approche lagrangienne. Pour 

résoudre l’advection, le schéma semi-lagrangien utilise une grille fixe (méthode eulérienne), et 

les rétro-trajectoires (méthode lagrangienne) des particules au cours du pas de temps considéré. 

Pour chaque point de la grille régulière 2°x2° au temps t + Δt, les points de départ des particules 

au temps t sont calculés par rétro-trajectoire tridimensionnelle sur la durée de 3h qui sépare 

chaque échéance des analyses de vents ECMWF. Les points de départ se situant en général 
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entre les points de la grille régulière, on effectue une interpolation cubique de Hermite, 

modifiée pour éviter la production de valeurs négatives, afin de déterminer la valeur de départ 

de chaque traceur. La chimie est ensuite calculée tout le long de la trajectoire de 3h entre le 

point de départ et celui d’arrivée, en tenant compte des variations de pression, de température, 

et d’angle zénithal.  

 

Conditions initiales 

 

A l’exception de l’ozone, les valeurs initiales des espèces chimiques sont obtenues à partir 

d’une simulation à long terme du modèle 2D de Bekki and Pyle (1994). Ce modèle intègre une 

chimie complète de l’atmosphère moyenne et prend en compte l’évolution des gaz sources à 

longue durée de vie émis depuis la surface. La charge en aérosols est également évolutive en 

réponse aux éruptions volcaniques. Les espèces chimiques de REPROBUS sont donc 

initialisées en moyenne zonale pour l’année et le mois de départ voulus, en l’occurrence janvier 

2007 pour les simulations présentées dans cette thèse. 

 

Concernant l’ozone, REPROBUS est initialisé à partir du champ d’ozone analysé par ECMWF 

au premier jour de la simulation. L’initialisation est donc tridimensionnelle, et au plus proche 

de la réalité possible puisqu’elle est issue de l’assimilation des données satellitaires d’ozone 

disponibles au jour voulu. Pour l’année 2007 considérée ici, les mesures d’ozone assimilées 

par ECMWF sont principalement les mesures des spectromètres SBUV et SCIAMACHY. 

 

3.3 Photochimie 

 

La partie photochimique de REPROBUS décrit les chimies complètes de l’oxygène, de 

l’hydrogène, de l’azote, du chlore, et du brome sur un domaine vertical qui s’étend d’environ 

400 hPa jusqu’au sommet du modèle à 0.01 hPa. Elle calcule l’évolution des densités de 58 

espèces (Table 2), au moyen de 125 réactions en phase gazeuse et hétérogène, et 63 

photodissociations. Les processus hétérogènes sont pris en compte en utilisant un schéma 

détaillé qui décrit la condensation, la sédimentation, et l’évaporation des nuages 

stratosphériques polaires. Les données de cinétique chimique sont pour la plupart extraites de 

la dernière compilation en date du JPL (Burkholder et al., 2019). Pour les besoins de cette thèse, 
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une description plus détaillée de la photochimie de O2(
1∆) a également été introduite dans le 

modèle. Elle sera exposée plus en détail dans le Chapitre 4. 

 

 

Table 2 : Liste des espèces chimiques prises en compte dans REPROBUS. 

 

1 O2  16 NO  31  Cl2  49 Br 

2 O2(
1∆)  17 NO2   32 ClO  50 Br2           

3 O2(
3Σ)  18 NO3  33 OClO  51 BrO 

4 O(1D)  19 N2O5  34 Cl2O2  52 BrONO2  

5 O(3P)  20 HNO3  35 HCl  53 BrCl 

6 O3  21 HNO4  36 HOCl  54 CH3Br  

7 H2O  22 CO2  37 ClNO2  55 H1211 

8 H2  23 CO  38 ClONO2 56 H1301 

9 H  24 CH4  39 CFC11  57 CH2Br 

10 OH  25 CH3  40 CFC12  58 H2SO4      

11 HO2  26 CH2O  41 CFC113               

12 H2O2  27 CH3O2  42 CCl4 

13 N2O  28 CH3O2H 43 CH3CCl3 

14 N2  29 CHO  44 CH3Cl 

15 N  30 Cl  45 HCFC22 

 

Une amélioration majeure et récente du modèle REPROBUS est l’adoption d’un nouveau 

solveur chimique pour résoudre les systèmes d'équations différentielles ordinaires associés à 

l'évolution temporelle des concentrations d'espèces. En lieu et place de la précédente méthode 

dite d’Euler-Backward, REPROBUS utilise désormais le schéma semi-implicite adaptatif 

ASIS développé par Cariolle et al. (2017). ASIS a pour qualité principale le fait qu’aucune 

hypothèse d’équilibre photochimique ou de famille chimique n’est requise a priori : chaque 

espèce est traitée individuellement de la même façon, seul le degré́ d’implicité de son traitement 

numérique s’adapte automatiquement en fonction de l’abondance relative des réactants. Ainsi, 

le solveur s’adapte à des abondances (et donc à des durées de vie) qui peuvent être très 

différentes entre la surface et le sommet du modèle à 80 km, comme pour l’oxygène atomique 

O ou l’hydrogène H par exemple. Ce n’était pas le cas pour le solveur précédent de 
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REPROBUS, qui supposait par exemple que O et H étaient à l’équilibre photochimique au sein 

des familles OX et HOX dans toute l’atmosphère, hypothèse non valide dans la mésosphère où 

ces espèces ont une longue durée de vie. De plus, un pas de temps variable selon la méthode 

TWOSTEP de Verwer (1994) assure la stabilité de ASIS aux moments de forte variation des 

concentrations chimiques. Le long de chaque trajectoire semi-lagrangienne, le pas de temps 

chimique peut donc varier entre sa valeur maximale de 30 minutes (cas de chimie très stable 

pour toutes les espèces, typiquement de nuit) et sa valeur minimale de 10 secondes qui est 

parfois atteinte pour assurer la stabilité de la solution au lever ou au coucher du soleil. Enfin, 

ASIS assure une conservation exacte de la masse des traceurs, ce qui n’était pas le cas du 

solveur précédent de REPROBUS. 

A titre d’exemple, la Figure 3.3 compare un profil d’ozone mesuré de nuit par l’instrument 

satellitaire GOMOS le 23 août 2007 à celui calculé par REPROBUS, dans sa version 

précédente et dans sa version actuelle utilisant le solveur ASIS. On peut constater la très forte 

surestimation de l’ozone modélisé au-dessus de 60 km avec l’ancienne méthode, qui résulte 

d’hypothèses d’équilibre photochimique non valides dans la haute mésosphère. Ce biais est 

totalement supprimé avec le solveur ASIS, ce qui permet un très bon accord global avec 

GOMOS. 

 

 

Figure 3.3. Concentration d’ozone (molecule.cm-3) mesurée de nuit par GOMOS (courbe noire) le 23 

août 2007 et calculée par Reprobus (courbe rouge). A gauche : ancien solveur Euler-Backward. A 

droite : version actuelle avec solveur ASIS.  

     

 

Pour le calcul des photodissociations, REPROBUS fait appel à un modèle de transfert radiatif 

dans l’ultraviolet hérité du modèle TUV développé au NCAR (Madronich and Flocke, 1998). 

TUV utilise à la fois les harmoniques sphériques et les ordonnées discrètes pour représenter le 

champ de rayonnement direct, réfléchi, et diffus. Celui-ci est résolu avec un intervalle spectral 
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variable, entre une valeur minimale de 0.01 nm dans les bandes de Shumann-Runge de O2 qui 

nécessitent une très forte résolution, et une valeur maximale de 1.0 nm à partir de 205 nm et 

jusqu’à 850 nm. Comme pour les constantes cinétiques, les sections efficaces d’absorption des 

espèces photolysées sont pour la plupart tirées de la dernière compilation du JPL (Burkholder 

et al., 2019). Pour gagner en temps de calcul, les photodissociations de toutes les espèces sont 

précalculées une fois pour toutes par TUV pour la gamme d’angles zénithaux 0°-95° et de 

colonnes d’ozones 100-500 DU. Les photodissociations sont ensuite stockées dans une « 

lookup table » qui est fonction des colonnes totales d’air et d’ozone au-dessus du point de grille 

considéré, ainsi que de l’angle zénithal. Au cours de l’intégration de REPROBUS, une simple 

interpolation tridimensionnelle dans la lookup table est donc suffisante pour déterminer les 

valeurs des coefficients de photodissociation. 
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Chapitre 4 : Modélisation de l’émission de O2(1∆) 

 

L’émission dans l’infrarouge proche d’un photon à 1.27 µm se produit lorsque l’oxygène 

moléculaire dans son premier état excité O2(
1∆) relaxe spontanément vers son état fondamental 

O2(
3Σ). Il s’agit d’une des raies les plus intenses mesurées dans l’atmosphère des planètes 

telluriques. Après avoir présenté l'historique des observations de cette émission, ce chapitre 

décrit la chaîne complète de mécanismes conduisant à l’airglow de O2(
1∆) dans l'atmosphère 

terrestre, et comment celle-ci est mise en œuvre dans le modèle REPROBUS.   

 

4.1 Historique des observations de l’airglow 

 

La première observation rapportée de l’émission de O2(
1∆) à 1.27 µm pendant la journée a été 

faite par Noxon and Vallance Jones (1962) à bord d'un avion de recherche de l'armée de l'air 

américaine, équipé d'un spectromètre infrarouge à balayage. Auparavant, Gopshtein et Kushpil 

(1965) avaient fait état d’une mesure de 1956 indiquant une émission au-dessus de 30 km 

proche de 1.25 µm, mais n’avaient pas pu identifier la source. Par la suite, plusieurs autres 

observations de l’airglow ont été présentées dans les années 1960. On peut citer Noxon et 

Markham (1963), qui ont observé l'airglow pendant l'éclipse solaire de 1963 à bord d'un avion, 

en utilisant le même instrument que Noxon et Vallance Jones (1962). Les résultats de ces 

observations ont été présentés en détail par Gattinger et Vallance Jones (1966) et Noxon (1967). 

Enfin, grâce à un photomètre embarqué sur ballon, Evans et al. (1967) ont effectué des mesures 

des variations de l'intensité d'émission sur les périodes diurne et crépusculaire. 

 

Les hypothèses de l'époque avançaient déjà que O2(
1∆) pouvait être un résultat de la photolyse 

de l'ozone dans la stratosphère et la mésosphère (Gattinger and Vallance Jones, 1966 ; Evans 

et al., 1967). Ces hypothèses furent ensuite confirmées par les travaux d'Evans et al. (1968), 

qui réalisèrent en octobre 1966 les premières mesures du profil vertical de l'émission de O2(
1∆) 

jusqu'à une altitude dépassant 110 km, grâce à une fusée équipée d’un photomètre (Figure 4.1). 

Ce premier profil a révélé que l’airglow se produisait essentiellement dans la haute stratosphère 

et basse mésosphère, avec un maximum d’émission aux environs de la stratopause, à 50 km. 

L’analyse de ces données par Evans et al. (1968) a permis d'établir que l'émission de O2(
1∆) 

était principalement due à la photodissociation de l'ozone.  
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Figure 4.1: Première mesure du profil vertical de l'émission de O2(
1∆), exprimée en kR.km-1, mesurée 

par fusée en 1966 (Evans et al., 1968). 1 kR.km-1 correspond à un taux d’émission volumique (Volume 

Emission Rate ou VER) de 104 photons.cm-3.s-1. 

 

On remarque également en Figure 4.1 un pic secondaire d’airglow vers 85 km, qui suggère soit 

la présence d’un autre maximum d'ozone à cette altitude, soit une autre source d'émission. Ce 

pic secondaire fut confirmé par plusieurs observations dans les années 1970 (Llewellyn et al., 

1973 ; Llewellyn and Witt, 1977 ; Weeks et al., 1978 ; Noxon, 1982). A ces altitudes, il est 

difficile de mesurer directement l'ozone par spectroscopie solaire, en raison de son absorption 

résiduelle très faible. Par conséquent, la plupart des chercheurs ont longtemps hésité à attribuer 

ce maximum secondaire d’airglow à un maximum d’ozone. Ce n’est qu’avec l’étude de 

Thomas et al. (1984) qu'il a été démontré de manière concluante qu’un maximum secondaire 

d'ozone était effectivement présent autour de 85 km d’altitude.  

 

Comme nous l’avons vu, les premières observations de l’émission de O2(
1∆) ont été effectuées 

à des altitudes élevées, avec des avions (Noxon and Vallances Jones, 1962 ; Noxon and 

Markham, 1963), des fusées (Evans et al., 1968; Weeks et al., 1978), ou  des ballons (Gush and 

Buijs, 1964). La mesure depuis le sol de l’airglow présente en effet des difficultés du fait de 

l'absorption significative de l'émission par O2 dans la basse atmosphère, ce qui entraîne une 

réduction considérable de son intensité au niveau du sol. Néanmoins, quelques mesures 

réussies de l’airglow ont été effectuées au sol par Gattinger, (1968), Evans et al., (1970) ou 
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Pendleton et al., (1996).  

 

Enfin, l’airglow de O2(
1∆) est observé depuis le début des années 1980 à partir d'instruments 

satellitaires. Leur chronologie est représentée en Figure 4.2. Dans la plupart des cas, l'objectif 

premier de la mesure de l’airglow est d’obtenir une information sur le profil d’ozone, qui est 

recalculé à partir d’hypothèses d’équilibre photochimique de O2(
1∆). Les principaux 

instruments concernés sont les suivants :  

 

● Grâce à son spectromètre proche infrarouge dédié (0.7-1.4 µm et 1.2-2.4 µm), le Solar 

Mesosphere Explorer (SME, 1981-1989) fut le premier satellite à mesurer l’airglow de 

O2(
1∆). Le profil est obtenu entre 50 et 90 km au-dessus de la plupart des latitudes, à 

15h00 heure locale (Thomas et al. 1984).  

● Le satellite japonais OHZORA a observé quelques profils d’airglow en février et mars 

1984 à l’aide du radiomètre infrarouge IRA (Yamamoto et al., 1988).  

● L’airglow est mesuré par le spectromètre Optical Spectrograph and InfraRed Imager 

System (OSIRIS) à bord du satellite Odin (Llewellyn et al., 2004), qui est toujours 

opérationnel depuis son lancement en 2001. Jusqu’en 2007, 50 % du temps 

d'observation du satellite Odin est dédié à l’observation de l’atmosphère terrestre, 

l’autre moitié étant dédiée à l'astronomie.   

● Lancé en 2002 à bord de ENVISAT (ENVIronment SATellite), le spectromètre 

Scanning Imaging Absorption Spectrometer for Atmosphere Chartography 

(SCIAMACHY) a observé les spectres d'émission de O2(
1∆) en visée limbe et nadir 

(Bovensmann et al., 1999 ; Sun et al 2022). Il fut opérationnel jusqu’à la fin de la 

mission d’ENVISAT en 2012. 

● Enfin, l’émission de O2(
1∆) à 1.27 µm est observée depuis 2001 jusqu'à aujourd'hui par 

l'instrument Sounding of the Atmosphere using Broadband Emission Radiometry 

(SABER) à bord du satellite TIMED (Thermosphere, Ionosphere, Mesosphere 

Energetics and Dynamics) de la NASA (Russell et al., 1999 ; Mlynczak et al., 2007). 

Les observations de SABER constituent de loin le plus grand jeu de données 

observationnelles sur l’airglow de O2(
1∆). Elles seront décrites plus en détail dans le 

Chapitre 3, et seront largement utilisées pour valider notre modèle d’émission dans les 

Chapitres 5 et 7. 
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Figure 4.2: Instruments spatiaux mesurant l’airglow de O2(
1∆) et période de fonctionnement. 

 

4.2 Physique de l’émission de O2(1∆) dans l’atmosphère 

terrestre 

 

Ce sous-chapitre décrit les mécanismes de production et de relaxation de O2(
1∆) dans 

l’atmosphère de la Terre, représentés en Figure 4.3. Ils constituent la base théorique du modèle 

d’émission de O2(
1∆) mis au point et décrit dans la section 4.3. Ces processus constituent la 

base théorique du modèle d'émission de O2(
1∆) qui a été développé et introduit dans le modèle 

de chimie-transport REPROBUS, puis utilisé dans la suite de cette thèse. 

 

 

 

 
 

 

Figure 4.3. Illustration des mécanismes résultant à l’airglow de O2(
1∆) à 1.27 μm (en rouge) 

implémentés dans le modèle. Adapté de Mlynczak et al. (1993). 
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4.2.1 Production de O2(1∆) 

4.2.1.1   Production directe : photolyse de l’ozone 

 

Le principal processus direct conduisant à la formation de O2(
1∆) dans l’atmosphère moyenne 

de la Terre est la photodissociation de l’ozone aux longueurs d’ondes inférieures à 310 nm. 

Celle-ci produit une molécule de O2(
1∆) et un atome d’oxygène dans son état excité O(1D), 

avec un rendement quantique d’environ 0.9 : 

 

JO3* :  O3 + hν (< 310 nm) → O2(
1∆) + O(1D) 

 

Un autre processus de production directe de O2(
1∆) est la recombinaison des atomes d’oxygène 

dans leur état fondamental O(3P) : 

 

O(3P) + O(3P) + M → O2(
1∆) + M 

 

Cette production de O2(
1∆) n’intervient que dans la thermosphère entre 80 et 100 km d’altitude. 

Sa contribution à l’émissivité intégrée verticalement de O2(
1∆) étant de l’ordre de 10-4 (Wiensz, 

2005), elle sera négligée dans le reste de la thèse. 

 

4.2.1.2 Production indirecte par O(1D) 

 

Une contribution minoritaire mais non-négligeable à la production de O2(
1∆) est de nature 

indirecte puisqu’elle intervient par l’intermédiaire de l’oxygène excité O(1D) et de la cascade 

d’énergie qui s’en suit pour aboutir à O2(
1∆). Comme le montre la Figure 4.3, ce transfert 

d’énergie s’effectue via l’état intermédiaire O2(
1Σ).  

 

Une fois O(1D) formé par la photodissociation de l’ozone JO3*, sa relaxation vers O(3P) 

intervient de façon radiative ou collisionnelle (quenching). Le processus radiatif conduit à 

l’émission d’un photon à 630 nm : 

 

AD : O(1D) → O(3P)+ hν (630 nm) 
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La « raie rouge » à 630 nm est observée dans la thermosphère, où existent plusieurs processus 

importants de formation de O(1D). Cette émission intervient avec une constante de temps 1/A 

d’environ 2 minutes (Baluja and Zeippen, 1988). Dans la mésosphère et stratosphère ce 

processus est minoritaire, car la désexcitation de O(1D) s’effectue de façon beaucoup plus 

efficace par collision avec une molécule de N2 ou O2 : 

 

                                            KD,N2 : O(1D)+ N2 → O( 3P) + N2 

 

                                         KD,O2 : O(1D) + O2 → O( 3P) + O2(b
1Σ) 

 

Le dernier processus KD,O2  ci-dessus produit une molécule de O2 dans son second état excité 

O2(b
1Σ). Cette molécule instable transmet à son tour son énergie de façon soit radiative, soit 

collisionnelle. La relaxation radiative vers l’état fondamental O2(X
3Σ) intervient avec une 

constante de temps 1/A de 13s (Mlynczak and Solomon, 1993) et s’accompagne de l’émission 

d’un photon à 762 nm : 

 

AΣ  : O2(b
1Σ) → O2(X

3Σ) + hν (762 nm) 

 

La relaxation collisionnelle de O2(b
1Σ) s’effectue quant à elle avec O, O2, O3, N2, et CO2, et 

aboutit à l’état d’énergie inférieur O2(
1∆) : 

 

kΣ ,O : O2(b
1Σ) + O → O2(

1∆) + O 

 

kΣ ,O2: O2(b
1Σ) + O2 → O2(

1∆) + O2 

 

          kΣ ,O3 : O2(b
1Σ)  + O3 → O + 2 O2              70% 

                                                                              → O2(
1∆) + O3        30% 

 

kΣ ,N2 : O2(b
1Σ) + N2 → O2(

1∆) + N2 

 

kΣ ,CO2 : O2(b
1Σ) + CO2 → O2(

1∆)+ CO2 

 

La prise en compte de la contribution de O(1D) à l’émission de O2(
1∆) nécessite donc un calcul 
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de la concentration de O2(b
1Σ) qui fait intervenir sa relaxation radiative et ses vitesses de 

relaxation collisionnelle avec les cinq molécules ci-dessus. 

 

4.2.1.3 Production indirecte par excitation solaire de O2(b
1𝜮) 

 

Pour un calcul précis du profil d’émission de O2(
1∆), il est aussi nécessaire de prendre en 

compte l’excitation solaire (ou résonance optique) de O2(
1 Σ) à 762 nm, dont la contribution 

indirecte à l’émission de O2(
1∆) devient importante au-dessus de 60 km. En effet l’absorption 

par O2 d’un photon solaire dans la bande A à 762 nm l’élève directement au niveau d’énergie 

O2(
1Σ) : 

 

                                                       gO2  : O2 + hν (λ=762 nm) → O2 (
1Σ)  

 

La molécule O2(
1Σ) photoexcitée est ensuite soumise aux mêmes processus que ceux cités au 

paragraphe précédent, qui en cas de quenching conduisent à l’état O2(
1∆). 

 

4.2.2 Relaxation de O2(1∆) 

 

Une fois produit dans son état excité O2(
1∆), l’oxygène moléculaire transmet son énergie soit 

par relaxation radiative, soit par quenching avec les molécules environnantes.  

 

4.2.2.1 Relaxation radiative 

 

La relaxation radiative opère par émission d’un photon dans le proche infrarouge à 1.27 μm, 

qui abaisse O2 vers son niveau fondamental O2(
3Σ) : 

 

AΔ  :  O2(
1∆) → O2(

3Σ) + hν (1.27 μm) 

 

Cette transition s’effectue avec une constante de temps assez longue, dont la durée exacte a 

longtemps été source de divergence entre différentes études.  

 

A partir de spectres d'absorption atmosphérique du rayonnement solaire, Vallance Jones and 
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Harisson (1958) et Vallances Jones and Gattinger (1963) ont d’abord déterminé une durée de 

vie de O2(
1∆) égale à 5263 secondes et 6666 secondes respectivement (soit un coefficient 

d'Einstein A de 1.9  10-4 s-1 et de 1.5  10-4 s-1 respectivement). Sur la base des travaux de 

laboratoire, Badger et al. (1965) ont ensuite établi une durée de vie significativement plus 

courte de 3880 secondes (A = 2.58  10-4 s-1), une valeur longtemps acceptée. A partir de 

calculs quantiques ab initio, Klotz et al. (1984) ont plus tard déduit une durée de vie d’environ 

5405 secondes (A = 1.85  10-4 s-1). Hsu et al. (1992), à partir de mesures de laboratoire, ont 

déterminé une valeur de 3448.2 secondes (A = 2.9  10-4 s-1). La valeur de Hsu et al. (1992), 

obtenue avec un système optique amélioré, remplace une valeur deux fois plus petite 

précédemment rapportée par le même groupe de recherche (Lin et al., 1988).  

 

Dans le but de résoudre ce désaccord important entre les différentes déterminations des valeurs 

de A, et suite à la sélection par la NASA de l’instrument SABER, Mlynczak et Nesbitt (1995) 

ont entrepris une réanalyse des données de Hsu et al. (1992).  Leurs travaux ont établi une durée 

de vie radiative de O2(
1∆) de 6800 s, soit une augmentation de 75 % par rapport à la valeur de 

Badger et al. (1965) longtemps acceptée. Cependant, les déterminations ultérieures de la durée 

de vie radiative de O2(
1∆) dans la mésosphère par Pendleton et al. (1996) et Gamache et al. 

(1998) et l'étude de Sandor et al. (1997) ont continué à conforter la valeur de Badger et al. 

(1965) par rapport à celle de Mlynczak et Nesbitt (1995). Enfin, Lafferty et al (1998) à partir 

de mesures au laboratoire, ont déterminé un coefficient A égal à 2.237 ± 50  10-4 s-1, ce qui 

correspond à une durée de vie d’environ 4470 secondes. La valeur de Lafferty et al. (1998) est 

en accord à 15 % près avec la mesure antérieure de Badger et al. (1965). Elle est plus grande 

d'un facteur 1.5 que la valeur de de Hsu et al. (1992) corrigée par Mlynczak et Nesbitt (1995). 

La valeur de Lafferty et al. (1998) a été confortée par Newman et al (1999). Les deux études 

sont en excellent accord, réduisant considérablement l'incertitude de ce paramètre. Cette 

précision revêt une importance cruciale non seulement pour une meilleure compréhension 

quantitative de l’émission de O2(
1∆), mais aussi pour permettre une inversion précise de cette 

émission dans le cas où l'on souhaite en déduire les concentrations d'ozone dans la stratosphère 

supérieure et la mésosphère. Dans cette thèse, nous considérerons que la durée de vie radiative 

de O2(
1∆) déterminée par Lafferty et al. (1998), qui n’a pas été remise en cause depuis 25 ans, 

est représentative du consensus actuel. La valeur de 4470 s (soit 1h15) sera donc adoptée dans 

le calcul de l’émission par le modèle REPROBUS. 
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4.2.2.2 Relaxation par collision  

 

La relaxation par collision de O2(
1∆) peut s’effectuer avec O2, N2, O, O3, ou CO2. D’après les 

données de cinétique actuelles (Burkholder et al., 2019), les collisions avec O2 sont très 

largement dominantes dans l’atmosphère moyenne de la Terre : 

 

                                                 kΔ  : O2(
1∆) + O2 → O2(

3Σ) + O2 

 

La fréquence de collisions de O2(
1∆) avec O2 augmente évidemment avec la densité et donc 

lorsque l’on descend en altitude. Ainsi, la relaxation par collision de O2(
1∆) domine la 

relaxation radiative de O2(
1∆) à toutes les altitudes en-dessous de 75 km. Elle lui est supérieure 

d’un facteur 10 à 60 km, et d’un facteur 50-100 à 50 km (Wiensz, 2005).  

 

Nous avons adopté dans REPROBUS l’expression du taux de relaxation collisionnelle 

(quenching rate) de O2(
1∆) recommandée par le panel de International Union of Pure and 

Applied Chemistry (IUPAC, Atkinson et al., 2005) plutôt que par celle du Jet Propulsion 

Laboratory (Burkholder et al., 2019). Aux températures stratosphériques, l'expression 

recommandée par l'IUPAC conduit à un taux de quenching inférieur d’environ 10% à celui 

obtenu à partir du JPL. En adoptant cette valeur plus faible, Wiensz (2005) ainsi que Bertaux 

et al. (2020) ont noté un meilleur accord entre leurs modèles et les mesures de O2(
1∆) par 

OSIRIS et SCIAMACHY, respectivement. Sur la base de ces résultats, l’expression de kΔ 

recommandée par IUPAC sera celle choisie pour les calculs effectués dans le reste de cette 

thèse.   

 

4.3 Représentation de O2(1∆) dans REPROBUS. 

 

Les mécanismes de production et de relaxation de O2(
1∆) décrits précédemment et schématisés 

en Figure 4.3 ont tous été intégrés dans le modèle REPROBUS. L’implémentation de cette 

chaîne de processus a nécessité les modifications suivantes dans le code : 

 

- Deux nouvelles espèces ont été ajoutées : en premier lieu et évidemment O2(
1∆), mais aussi 

la molécule de O2 dans son second état excité, O2(b
1Σ). Ces deux espèces ne figuraient pas 

parmi les espèces traitées par la version de base du modèle. Le solveur ASIS ne faisant pas 
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de regroupement d’espèces ou d’hypothèses d’équilibre photochimique, O2(
1∆) et O2(b

1Σ) 

sont transportées individuellement par REPROBUS de la même façon que les autres 

espèces. 

 

- L’ensemble des réactions nécessaires à la description de la cascade de processus menant à 

l’émission de O2(
1∆) à 1.27 μm a été ajouté au modèle. Ces réactions sont listées en Table 

4.1. Dans la mesure du possible, comme pour les autres réactions de REPROBUS, le taux 

de réaction choisi est celui recommandé par la recommandation du JPL la plus récente 

(Burkholder et al., 2019). L’exception notable est le quenching de O2(
1∆) par O2, qui est 

celui recommandé par IUPAC (Atkinson et al., 2005), pour les raisons exposées 

précédemment. Les durées de vie radiative (coefficients d’Einstein A) des formes excitées 

de O et O2 sont quant à elles adoptées de la littérature la plus récente sur le sujet. 

 

Table 4.1: Réactions impliquées dans la production et la perte de O2(
1∆) dans le modèle REPROBUS. 

 

 
                                 Reactions                                                      Rate                                   Reference                                      

 

JO3∗           O3  +   hυ  →    O(1D)  +  O2(a1 Δ)                                                              Burkholder et al. (2019)                                                                                                                                                                     

gO2
           O2( 3Σg

− ) + hυ (762 nm) → O2(b1Σ)                                                      Winsz (2005) 

A∆      O2(a1 Δ)  →   O2( 3Σg
− )  + hυ (λ = 1.27 μm)            2.237× 10−4                       Lafferty et al. (1998) 

A𝐃        O(1D)    →   O(3P)  +   hυ  ( λ = 630 nm)                7.46× 10−3                    Baluja and Zeippen (1998) 

A𝚺       O2(b1Σ)  →   O2( 3Σg
− )  + hυ (λ = 762 nm)                0.0758                      Mlynczak and Salomon (1993) 

K𝚺,𝐎    O2(b1Σ) + O(3P)    →    O2(a1 Δ)   +  O (
3P)               8. × 10−14                        Burkholder et al. (2019) 

K𝚺,𝐎𝟐
   O2(b1Σ) + O2   →    O2(a1 Δ)   +  O2( 3Σg

− )                3.9 × 10−17                     Burkholder et al. (2019)                                          

K𝚺,𝐎𝟑
        O2(b1Σ) + O3   →    O2(a1 Δ)   +  O3         3.5 × 10−11 exp(-135/T) × 0.3   Burkholder et al. (2019)  

K𝚺,𝐍𝟐
        O2(b1Σ) + N2   →    O2(a1 Δ)   +  N2               1.8 × 10−15 exp(45/T)          Burkholder et al. (2019)                                 

K𝚺,𝐂𝐎𝟐
     O2(b1Σ) + CO2   →    O2(a1 Δ)   +  CO2                   4.2 × 10−13                     Burkholder et al. (2019)  

K𝐃,𝐎𝟐
        O(1D)  +  O2   →  O2(b1Σ)  +  O(3P)              3.3 × 10−11 exp(55/T)          Burkholder et al. (2019)  

K𝐃,𝐍𝟐
            O(1D)  + N2   →   O(3P)  +  N2                2.15 × 10−11  exp(110/T)       Burkholder et al. (2019)                                                       

K Δ,𝐂𝐎𝟐
           O2(a1 Δ) + O2   →    O2  +  O2                   3.0 × 10−18 exp(-200/T)          Atkinson et al. (2005) 

 
J est une fréquence de photolyse (s-1) et 𝑔 est le taux d’excitation solaire (s-1). A représente les probabilités de 

transition spontanée (s-1) et K représente les taux de réaction collisionnelle (molécules-1.cm3.s-1). T désigne la 
température (K). 
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A titre d’illustration, la Figure 4.4 trace le taux de photodissociation de l’ozone (JO3*) calculé 

par REPROBUS pour des conditions équatoriales à l’équinoxe et divers angles zénithaux. Ce 

processus fait évidemment partie du jeu standard de photolyses dans REPROBUS, et n’a pas 

été ajouté pour les besoins de la modélisation de O2(
1∆). Cette Figure permet néanmoins de 

représenter la variation en altitude du principal mécanisme à l’origine de l’airglow à 1.27 μm. 

Selon l’angle zénithal considéré, le taux de photolyse de l’ozone devient maximal entre 55 et 

65 km d’altitude. Au-delà de 65 km, JO3* ne varie plus avec l’altitude. Cela résulte des faibles 

concentrations d’ozone de la haute mésosphère et de la quasi-absence d’écrantage du flux 

ultraviolet. 

 

 
Figure 4.4. Exemple de taux de photodissociation JO3* de l’ozone (s-1) calculé pour des conditions 

équatoriales à l’équinoxe et divers angles zénithaux (0-80°). 

 

 

Concernant la production indirecte de O2(
1∆) par O(1D), celle-ci est décrite de façon exacte par 

l’ajout de l’espèce intermédiaire O2(b
1Σ) dans REPROBUS. Pour la simulation dite “nominale” 

de REPROBUS décrite dans la suite de cette thèse, le seul processus manquant est la production 

de O(1D) issue de la photodissociation de O2 dans le continuum de Schumann-Runge et par la 

raie Lyman-alpha, noté JO2* en Figure 4.3. D’après Wiensz (2005), ce mécanisme ne devient 

en théorie important que dans la thermosphère, au-dessus de 90 km. Il sera néanmoins introduit 

dans REPROBUS et quantifié dans le Chapitre 6. Du point de vue du calcul, en dépit des faibles 

durées de vie de O(1D) et O2(b
1Σ), aucune approximation ou hypothèse a priori d’équilibre 

photochimique n’est effectuée pour ces espèces. Cela est rendu possible par le solveur chimique 
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ASIS qui traite automatiquement les espèces à courte durée de vie de façon implicite et assure 

la stabilité numérique du modèle. 

 

Le calcul du taux d’excitation solaire gO2 de O2(b
1Σ) dans la bande A à 762 nm est paramétré 

à partir des calculs raie-par-raie de Wiensz (2005). L’expression de gO2 utilisée ici est de la 

forme : 

 gO2 (NO2) =g∞ exp (−𝑏 NO2
c  )  

Où NO2
c est la colonne oblique de O2 au-dessus du point considéré et g∞ = 6.1×10-9 s-1 le taux 

d’excitation solaire au sommet de l’atmosphère. Les coefficients b et c sont déterminés par un 

fit log/log des données de Wiensz (2005). A titre d’exemple, la Figure 4.5 illustre les valeurs 

de gO2 calculées à l’Equateur pour plusieurs angles zénithaux. Ces résultats sont en bon accord 

quantitatif avec le calcul complet de Wiensz (2005). 

 

 
 

Figure 4.5. Taux gO2 d’excitation solaire de O2(b
1Σ) dans la bande A à 762 nm (photo-excitation. 

molécule-1.s-1) calculé pour des conditions équatoriales à l’équinoxe et divers angles zénithaux. 

 

Enfin, le modèle REPROBUS fournit en sortie le rapport de mélange volumique de O2(
1∆) à 

chaque point de grille et chaque niveau. Ce rapport de mélange est ensuite converti en 

concentration (molecule.cm-3). Le taux d’émission volumique ƐΔ à 1.27 μm, exprimé en 
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photons.cm-3.s-1, s’obtient enfin en multipliant la concentration [O2(
1∆)] par la probabilité de 

transition spontanée AΔ: 

 

 ƐΔ = [O2(
1∆)]. AΔ 

 

Avec AΔ= 2.237×10-4 s-1 (Lafferty et al., 1998). 

 

Contributions à l’émission de O2(1∆)  

 

La Figure 4.6 représente les contributions à l’émission de O2(
1∆) de la photodissociation de O3, 

du transfert d’énergie de O(1D), et de la photo-excitation de O2(b
1Σ) à 762 nm. Dans la 

stratosphère, la photodissociation de O3 représente environ 80 % de l’émission totale de O2(
1∆), 

et le transfert d’énergie de O(1D) environ 20%. L’excitation solaire de O2(b
1Σ) devient 

importante dans la mésosphère. Elle contribue à O2(
1∆) à hauteur de 20 % à 60 km et 50 % à 

80 km. Ces résultats sont en accord avec la littérature (Mlynczak and Olander, 1995 ; Wiensz, 

2005) mais une comparaison précise exigerait l’emploi de profils d’entrée (en particulier 

d’ozone) strictement  identiques, ce qui n’est pas le cas ici. 

 

 
Figure 4.6: Densité totale de O2(

1∆) et contributions respectives de la photodissociation de O3, du 

transfert d’énergie de O(1D), et de la photo-excitation de O2(b
1 Σ) à 762 nm. Ces profils sont calculés 

par REPROBUS pour un angle zénithal de 60° aux latitudes moyennes et à l’équinoxe. 
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Profil d’émission de O2(1∆)  

 

En termes d'émissivité à 1.27 μm ou VER (Volume Emission Rate), exprimée ici en 

photons.cm-3.s-1, l’exemple de la Figure 4.6 montre que l’émission de O2(
1∆) est maximale 

lorsque l’angle zénithal est minimal. L’intensité de l’airglow est en effet principalement pilotée 

par le SZA, ce qui est le simple reflet de l’évolution diurne du taux de photolyse de l’ozone. 

Par voie de conséquence, pour un profil d’ozone donné, l’airglow est donc toujours maximal à 

12 h locales, lorsque la photolyse de l’ozone est la plus intense. Aux angles zénithaux faibles, 

le pic d’émission de produit légèrement en-dessous de la stratopause, entre 45 et 50 km. Aux 

angles zénithaux élevés, le maximum d’émission diminue en intensité mais augmente en 

altitude, ce qui reflète l’évolution du profil du taux de photolyse de l’ozone, déjà illustrée en 

Figure 4.4. L’émission de O2(
1∆) est totalement négligeable en-dessous de 20 km.  

 

 
 

Figure 4.6. Profils d’émissivité de O2(
1∆) calculés par REPROBUS à l’équinoxe de printemps (21 mars 

2015) à l’équateur et pour divers angles zénithaux. 

 

 

Exemple de sortie 3D de l’émission de O2(1∆) 

 

Un exemple de sortie tridimensionnelle de REPROBUS est donné en Figure 4.7, qui représente 

au 17 février 2007 la distribution d’ozone calculée à un niveau proche du maximum d’émission 
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de O2(
1∆) à 0.9 hPa (environ 50 km), et l’émission volumique de O2(

1∆) à 1.27 μm 

correspondante. La corrélation entre les deux champs est évidente sur ces tracés. Elle illustre 

la possibilité de mesure indirecte de l’ozone à partir de l’émission de O2(
1∆), pour peu que l’on 

puisse mesurer cette émission à un niveau donné. Cette capacité a fréquemment été utilisée 

dans le passé à partir de mesures au limbe d’instruments spatiaux, notamment SME (Thomas 

et al., 1984), OSIRIS (Wiensz, 2005), ou SABER (Mlynczak et al., 2007). Elle sera également 

offerte lors des phases de visée au limbe de MicroCarb, qui permettront de mesurer le profil 

vertical de l’émission de O2(
1∆), et donc d’en déduire le profil d’ozone correspondant.  

 

    

 

Figure 4.7. Concentration d’ozone (en 109 molécules.cm-3, à gauche) et émission volumique de O2(
1∆) 

à 1.27 μm (en 107 photon.s-1.cm-3, à droite) calculées par le modèle REPROBUS à 0.9 hPa (environ 50 

km) le 17 février 2007 à 12 UT. 
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Chapitre 5 : Simulations 3D de l’airglow et 

comparaison aux observations 

 

Après avoir introduit dans REPROBUS la photochimie de l’airglow, décrite dans le chapitre 

précédent, nous avons conduit une série de simulations tridimensionnelles d’une durée d’une 

année, pour diverses configurations du modèle. Nous exposons dans le présent chapitre les 

résultats de la simulation de référence, dite “nominale”, pour laquelle aucun changement n’est 

appliqué au modèle d’airglow décrit précédemment, et lorsque REPROBUS est piloté par les 

analyses opérationnelles ECMWF du 1er janvier 2007 au 31 décembre 2007. 

L'objectif premier est d'évaluer la précision de l'airglow calculé par notre modèle par rapport 

aux mesures de l’émission de O2(
1∆). Les données observationnelles qui nous serviront de 

référence dans cette thèse sont celles de l'instrument SABER à bord du satellite TIMED. Cette 

évaluation quantitative de l’airglow calculé par REPROBUS, qui s’effectue sur un domaine 

global et une année complète, étend largement le domaine de l'étude de Bertaux et al. (2020), 

qui se basait sur un volume limité de données (3 premiers jours de chaque mois) et sur un 

nombre de points spatiaux restreints. Après avoir succinctement exposé les données spatiales 

utilisées, nous examinerons la distribution verticale du taux d'émission volumique (VER) de 

O2(
1∆) (en photons.cm-3.s-1), puis l’airglow intégré verticalement (en photons.cm-2.s-1.sr-1), qui 

sera l’observable au nadir dans le canal à 1.27 μm de Microcarb. 

Comme la photolyse de l'ozone constitue le principal moteur de l'airglow de O2(
1∆), notre 

second objectif consistera à déterminer la qualité du champ d’ozone calculé par REPROBUS, 

en particulier dans la haute stratosphère et mésosphère où la majorité de l’émission de O2(
1∆) 

intervient. A cette fin, nous comparerons la distribution d'ozone calculée par le modèle à celle 

déduite des observations de l'instrument MLS à bord du satellite AURA. 

5.1 Données spatiales utilisées 

5.1.1 SABER  

 

L’instrument SABER (Sounding of the Atmosphere using Broadband Emission, Figure 5.1), 

est un radiomètre à balayage à 10 canaux, embarqué à bord du satellite Thermosphere 

Ionosphere Mesosphere Energetics and Dynamics (TIMED) de la NASA, lancé en 2001 
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(Mlynczak et Russell, 1995 ; Mlynczak, 1997). Le design général de l’instrument et ses 

performances de calibration sont décrits de manière détaillée dans Russell et al. (1999). TIMED 

a été placé en orbite non synchrone avec le soleil, à une altitude de 625 km, avec une inclinaison 

orbitale de 74.1° et une période orbitale moyenne de 1.6 h. Le passage à l'équateur se déplace 

d'environ 12 minutes par jour.  

 

 

 
 

Figure 5.1: Instrument SABER assemblé avant d'être recouvert d'une isolation multicouche. (Esplin et 

al., 2023) 

 

L'un des canaux de SABER est centré à 1.27 μm, avec une transmission nominale de 5% de 

1.298 μm à 1.254 μm, ce qui permet de mesurer l’airglow de O2(
1∆). La radiance équivalente 

au bruit dans le canal de l’airglow de SABER est de 2.4  10-10 W cm-2 sr-1 et le rapport 

signal/bruit dépasse 1000 en dessous de l'altitude tangente de 90 km (Mlynczak et al., 2007). 

Le produit principal déduit de la radiance mesurée par ce canal, utilisé pour mesurer de façon 

indirecte l'ozone de jour, est le taux d'émission volumique de O2(
1∆), fourni par SABER entre 

40 et 105 km. Les taux d'émission sont calculés au-dessus de 70 km à partir d'une inversion de 

Abel (raie faible) de la radiance au limbe. Ce calcul donne le taux d'émission volumique 

convolué par la fonction de réponse spectrale relative de SABER. Pour obtenir le taux 

d'émission total déconvolué, un facteur de correction est appliqué au taux d'émission mesuré. 

Ce processus de déconvolution du taux d'émission est décrit par Mlynczak et al. (2005). Pour 

l'airglow de O2(
1∆), le facteur est d'environ 1.28. Autrement dit, le taux d'émission total de 

O2(
1∆) fourni dans les produits SABER (“unfiltered”) et utilisé dans cette thèse, est d'environ 

1.28 fois le taux d'émission brut non déconvolué. 

 

Le passage à l'équateur de TIMED se déplace d'environ 12 minutes par jour. Avec 53 secondes 
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pour balayer un profil de rayonnement au limbe, SABER fournit environ 96 profils verticaux 

par orbite. Cela représente plus de 1400 profils par jour pour chacun des 10 canaux avec un 

taux d'échantillonnage correspondant à environ 0.38 km d'espacement entre les échantillons 

pour chaque profil. Les scans au limbe de SABER ont une résolution verticale de 2 à 3 km 

(Mertens et al., 2001 ; France et al., 2012). La couverture spatiale de SABER alterne environ 

tous les 2 mois de 83°S-52°N à 52°S-83°N. Comme l’instrument doit toujours observer vers le 

côté anti-solaire de la plateforme, le satellite exécute tous les 60 jours une manœuvre de lacet 

qui renverse l'hémisphère dominant couvert par SABER. Ainsi, il faut environ 60 jours pour 

effectuer une couverture complète de 24 heures en temps local (Dakermanji et al., 1997). Nous 

utilisons ici la dernière version 2.0 des données de SABER disponibles publiquement 

(http://saber.gats-inc.com). 

 

5.1.2 MLS 

 

Le Microwave Limb Sounder (MLS, Figure 5.2) est un spectromètre à micro-ondes et l'un des 

quatre instruments du satellite AURA de la NASA, lancé le 15 juillet 2004 pour fournir des 

informations sur la troposphère, la stratosphère et la mésosphère terrestre (Waters et al., 2006). 

Il constitue une version améliorée du premier MLS à bord du Upper Atmosphere Research 

Satellite (UARS), lancé le 12 septembre 1991 et qui a terminé sa mission en août 2001 (Waters 

et al., 1990).  

 

Faisant partie du groupe de satellites d'observation terrestre appelé A-train, AURA est en orbite 

quasi-polaire et héliosynchrone (nœud ascendant à 13:45 LT) à une altitude de 705 km. MLS 

mesure l'émission thermique millimétrique et submillimétrique dans cinq régions spectrales 

allant de 115 GHz à 2.5 THz afin de d’inverser les profils de température et les concentrations 

de plus de 15 espèces traces atmosphériques. En balayant le limbe atmosphérique terrestre 

toutes les 24.7 secondes, MLS fournit 240 balayages par orbite et 3500 par jour avec une 

empreinte au sol d'environ 6 km across-track et 150 km along-track. Sa couverture spatiale 

s’étend de 82°N à 82°S.  
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Figure 5.2. Illustration et photographie de l'instrument MLS (Waters et al., 2006). 

 

Nous avons utilisé la version 5 des produits MLS, qui est la plus récente à ce jour. Le document 

sur la qualité des données MLS v5.0x (Livesey et al., 2020) fournit de manière détaillée toutes 

les informations sur le format et le contenu des fichiers de données MLS. 

 

À partir des mesures de radiance effectuées autour de 240 GHz, MLS fournit les profils d'ozone 

sur 55 niveaux de pression entre 261 et 0.001 hPa, avec une résolution verticale estimée à 2.5 

~ 5.5 km, de la haute troposphère à la mésosphère moyenne. Jiang et al. (2007), Livesey et al. 

(2008) et Froidevaux et al. (2008) ont décrit la validation détaillée des produits MLS V2.2 et 

leur comparaison avec d'autres ensembles de données. Les résultats de ces validations restent 

valides pour les données d'ozone stratosphérique de la version 5. La précision estimée pour un 

seul profil d’ozone (c'est-à-dire non moyenné) est d'environ 0.1 ppmv à 0.15 ppmv entre 16 et 

50 km, et diminue progressivement à 0.3 ppmv à 0.4 ppmv entre 50 et 70 km. 

Le radical hydroxyle OH est mesuré à 2.5 THz. MLS fournit le produit OH sur 49 niveaux de 

pression, et il est recommandé de n'utiliser que ceux dans la plage de pression de 32 à 0.0032 

hPa. La résolution verticale du produit OH de MLS est de 2.5 km entre 32 et 0.01 hPa. La 

précision d'un profil individuel est estimée à 4.7 × 10⁶ cm-³ autour de 10 hPa et 3.6 × 10⁶ cm-³ 

autour de 0.1 hPa. La précision relative est meilleure que 10 % pour la moyenne zonale de OH 

dans une bande de latitude de 10° avec une journée de données (environ 100 échantillons) sur 

21–0.01 hPa. Les mesures du radical hydroperoxyle HO2 sont quant à elles effectuées à partir 

de deux raies de HO₂ centrées à 649.72 et 660.50 GHz. Le faible signal attribuable à HO2 se 

traduit par un produit utilisable uniquement entre 10 et 0.046 hPa. La résolution verticale du 



80 
 

produit HO2 de MLS varie de 4 km à 10 hPa à 5 km à 1 hPa et 7 km à 0.1 hPa. La précision 

pour un seul profil varie de 56 × 10⁶ cm-³ à 10 hPa à 4 × 10⁶ cm-³ à 0.046 hPa. Étant donné que 

très peu de HO2 est présent la nuit, la différence jour-nuit de HO2 est effectuée pour réduire les 

erreurs systématiques à un niveau acceptable (Livesey et al., 2020). La technique de mesure de 

OH et HO2, l'étalonnage de l'instrument et les études de validation sont décrits dans Pickett et 

al. (2006, 2008) et Wang et al. (2013). 

La vapeur d’eau (H2O) est obtenue à partir des mesures de radiance effectuées autour de 190 

GHz dans tel que décrit par Read et al. (2007) et Livesey et al. (2020). La région verticale 

recommandée s'étend de 316 à 0.001 hPa, avec une résolution verticale variant de 1.3 et 3.6 

km dans la plage de pressions allant de 316 à 0.22 hPa, et qui se dégrade pour atteindre 6 à 11 

km pour des pressions inférieures à 0.22 hPa. Pour un seul profil de H2O, les incertitudes de 

mesure sont de 10 % près de la tropopause et dans la stratosphère et de 15% dans la mésosphère 

(Read et al., 2007) et la precision est d’environ 7 à 8 % dans la stratosphère et la mésosphère. 

Concernant la température, MLS inverse les profils de température principalement à partir des 

bandes proches des raies spectrales de O2 à 239 GHz pour la troposphère et à 118 GHz pour la 

stratosphère (Livesey et al., 2020). La température est inversée sur 47 niveaux de pression avec 

une résolution verticale de 3 à 4 km de 261 à 10 hPa, 7 à 8 km à 1–0.1 hPa, et 11 km à 0.01 

hPa. La précision sur un seul profil de température MLS varie de 0.5 K dans la basse 

stratosphère à environ 3.4 K dans la mésosphère. 

5.2 Distribution verticale de O2(1∆) 

 

Nous examinons tout d’abord la distribution verticale de O2(
1∆) calculée par la simulation 

nominale de REPROBUS, forcée par les analyses opérationnelles ECMWF, et la comparons 

aux mesures SABER.  

 

Les profils verticaux sont ici illustrés en termes de taux d’émission volumique (VER) exprimé 

en photons.cm-3.s-1. Dans les figures qui suivent, le VER est représenté suivant l’angle zénithal 

solaire en abscisse et l’altitude en ordonnées. Comme vu précédemment, l'émission à 1.27 μm 

est en effet essentiellement pilotée par l’angle zénithal et est pratiquement indépendante de la 

longitude. Les taux d'émission volumique obtenus avec SABER et calculés par REPROBUS 

ont été moyennés suivant l’angle zénithal dans des bins de 2 degrés partant de 0 à 85° d’angle 
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zénithal. Suivant l'altitude, ils ont été moyennés par bins de 2 km entre 40 et 50 km, 3 km entre 

50 et 59 km, 4 km entre 59 et 75 km, et 5 km entre 75 et 80 km. Les données ont été 

sélectionnées dans la bande de latitude de 30°N à 30°S, où les données SABER offrent la 

meilleure couverture spatio-temporelle. Elles ont enfin été moyennées mensuellement sur les 

quatre mois représentatifs des solstices et équinoxes. 

 

Les Figures 5.3 et 5.4 montrent respectivement le VER de O2(
1∆) mesuré par SABER et calculé 

par REPROBUS pour janvier, mars, juillet, et septembre 2007. Au premier ordre, il est 

manifeste que le modèle restitue fidèlement la structure générale du profil d’airglow de O2(
1∆) 

tel qu’observé par SABER. REPROBUS reproduit correctement la répartition verticale de 

l'airglow, avec un pic d’émission qui se situe autour de 45 km pour les angles zénithaux 

inférieurs à 50°. Il traduit également de manière adéquate l'élévation de l'altitude du maximum 

d'airglow avec l’augmentation de l'angle zénithal. 

 

 

Figure 5.3. Taux d'émission volumique (VER) de O2(
1∆) (photons.cm-3.s-1) en fonction de l'angle 

zénithal solaire mesuré par SABER. Les données sont moyennées sur les latitudes 30°S-30°N. De 

gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007.  
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Figure 5.4. Taux d'émission volumique (VER) de O2(
1∆) (en photons.cm-3.s-1) en fonction de l'angle 

zénithal solaire calculé par REPROBUS. Les données sont moyennées sur les latitudes 30°S-30°N. De 

gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007.  

 

La figure 5.5 présente la différence relative entre SABER et REPROBUS. En dessous du pic 

d'émission, entre 40 et 45 km, le modèle tend à légèrement surestimer l'émission par rapport 

aux observations. Cette tendance s'inverse au-dessus du pic, où le modèle présente en général 

une forte sous-estimation de l'airglow. La différence est maximale autour de 60 km, où 

REPROBUS calcule une émission inférieure de -25 à -30 % à celle mesurée par SABER. Ce 

fort biais est présent à tous les angles zénithaux et ne présente pas non plus de variation marquée 

avec la saison. Il est par conséquent conforme au biais observé par Bertaux et al. (2020) à partir 

de REPROBUS et des données SCIAMACHY, déjà illustré en Figure 1.6. La sous-estimation 

de l’émission à 1.27 μm dans la haute stratosphère et basse mésosphère, diagnostiquée à partir 

de deux instruments indépendants, semble donc un caractère robuste de l’airglow calculé par 

REPROBUS dans sa version nominale, forcée par les analyses opérationnelles ECMWF. 
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Figure 5.5. Différence relative (%) entre le VER calculé par REPROBUS et observé par SABER. La 

différence est calculée comme suit : (REPROBUS - SABER) /SABER x100. Les données sont moyennées 

sur les latitudes 30°S-30°N. De gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007. 

 

5.3 Airglow de O2(1∆) intégré 

 

Pour simuler l'airglow de O2(
1∆) tel qu'observé depuis le nadir (ce qui sera le cas pour 

MicroCarb dans son mode nominal), nous avons procédé à une intégration verticale du VER 

observé par SABER et calculé par REPROBUS. Cette intégration est réalisée à partir de 40 km, 

la plus basse altitude où le VER est inversé par SABER, jusqu'à 80 km, où se situe le niveau le 

plus élevé de REPROBUS. La couche 40-80 km comprend 90% de l’airglow émis par O2(
1∆). 

La réabsorption par O2 dans la géométrie du nadir est faible et a donc été négligée. 

 

Les Figures 5.6 et 5.7 présentent les cartes de l'airglow de O2(
1∆) intégré verticalement 

obtenues à partir de SABER et de REPROBUS. Pour filtrer les variations avec l'heure locale, 

les données sont sélectionnées dans la fenêtre de 14±1 heures locales (14±1 LT), qui est le 

créneau horaire offrant le plus de couverture spatiale, et sont moyennées sur les mois de janvier, 

mars juillet et septembre 2007. Cette condition sur l'heure locale, associée à la géométrie 

d'observation de SABER et à la manœuvre de lacet réalisée par TIMED tous les 60 jours, limite 

la couverture des données observationnelles à environ 30° (sud ou nord) dans l'hémisphère 

automnal. Comme déjà montré par Bertaux et al. (2020) à partir des données de SCIAMACHY, 

la répartition de l’airglow en Figure 5.6 est presque indépendante de la longitude. À une heure 

locale donnée, l’émission de O2(
1∆) est plus faible aux hautes latitudes, en raison des angles 
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zénithaux solaires plus grands. La région d’émission maximale se déplace avec la saison et suit 

la latitude du point subsolaire. Cela illustre à nouveau l'importance de l'angle zénithal solaire 

en tant que principal facteur de l'intensité de l'airglow de O2(
1∆) intégré verticalement. La seule 

exception à cette règle peut être observée en septembre 2007 près de 60°S, lorsque le 

déplacement du vortex polaire, pauvre en ozone, provoque une réduction locale de l'airglow de 

O2(
1∆) sur le secteur 45°W. 

 

La Figure 5.7 montre l’airglow de O2(
1∆) calculé par la simulation nominale de REPROBUS 

contrainte par les analyse opérationnelles ECMWF. Comme attendu du fait de la diminution 

du taux de photolyse de l’ozone avec l’angle zénithal, les hautes latitudes en hiver, non 

couvertes par SABER, montrent une forte réduction de l’airglow de O2(
1∆) calculé par le 

modèle, tombant à zéro dans les régions de nuit polaire. Aux latitudes basses et moyennes, la 

champ d’airglow calculé par REPROBUS présente une morphologie identique à celle de 

SABER, avec la quasi-absence de variations longitudinales et le déplacement saisonnier du 

maximum d'émission avec le point subsolaire. En septembre 2007, près de 60°S, la réduction 

locale de l'émission de O2(
1∆) associée au déplacement du vortex polaire est également bien 

reproduite par REPROBUS. 
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Figure 5.6. Airglow de O2(
1∆) intégré entre 40 et 80 km (1012 photons.cm-2.s-1.sr-1) mesuré à 14±1 LT 

par SABER. De gauche à droite et de haut en bas : janvier, mars, juillet et septembre 2007. 

 

 

Figure 5.7 Airglow de O2(
1∆) intégré entre 40 et 80 km (1012 photons.cm-2.s-1.sr-1) calculé à 14±1 LT 

par REPROBUS. De gauche à droite et de haut en bas : janvier, mars, juillet et septembre 2007. 
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La Figure 5.8 illustre la différence relative entre les observations de SABER et les calculs de 

REPROBUS. On peut constater que le modèle REPROBUS sous-estime systématiquement 

l’airglow de O2(
1∆) à toutes les latitudes et saisons. En moyenne annuelle, le déficit de brillance 

observé dans REPROBUS par rapport à SABER est de -11.0±2.7 %. Ce résultat est en accord 

avec le déficit de -13 % constaté par Bertaux et al. (2020), qui utilisèrent comme référence un 

ensemble limité d'observations (avril 2007) de SCIAMACHY en visée nadir. 

 

 

 

Figure 5.8. Différence relative (%) entre l'airglow O2(
1∆) intégré calculé par REPROBUS forcé par 

les analyses opérationnelles de l'ECMWF et mesuré par SABER. Les données sont intégrées entre 40 

et 80 km à 14±1 LT. La différence est calculée comme suit : (REPROBUS - SABER)/SABER x100. De 

haut en bas : janvier, mars, juillet et septembre 2007. 

 

5.4 Distribution d’ozone 

La photolyse de l'ozone étant le principal moteur de l'airglow de O2(
1∆), nous avons comparé 

l'ozone calculé par REPROBUS aux observations des instruments satellitaires MLS et SABER 

afin d'établir si le déficit d’airglow dans le modèle peut être expliqué par un déficit d’ozone 

dans le modèle.   
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Les Figures 5.9 et 5.10 montrent respectivement la moyenne zonale d'ozone observée par MLS 

et calculée par REPROBUS pour les quatre mois représentatifs de l'année 2007. Elle est établie 

de jour (SZA < 85°), et couvre une plage d'altitude allant de 20 à 80 km, avec une résolution 

de 5° de latitude et une échelle d'altitude basée sur les 91 niveaux de pression des données 

opérationnelles ECMWF. 

 

Figure 5.9. Moyenne zonale du rapport de mélange d'O3 (ppmv) observé par MLS. Moyenne mensuelle 

de gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007 pendant la journée (SZA < 85°). 

 

 
 

Figure 5.10. Moyenne zonale du rapport de mélange d'ozone (ppmv) calculé par REPROBUS forcé par 

les analyses opérationnelles de l’ECMWF. De gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007 

pendant la journée (SZA < 85°). 
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De façon générale, le modèle représente très bien la morphologie de la distribution zonale 

d’ozone observée, ainsi que ses variations saisonnières. L'accord quantitatif entre MLS et 

REPROBUS est examiné plus en détail dans la Figure 5.11. Cette dernière montre que l'ozone 

est sous-estimé par REPROBUS dans la région d'altitude entre 30 et 70 km. Dans la haute 

stratosphère (30-50 km), l'ozone modélisé est de 5 à 15 % inférieur à MLS. Une différence plus 

importante est observée dans la mésosphère (50-70 km), où la sous-estimation de l'ozone dans 

REPROBUS atteint environ -30 % à 60 km par rapport aux observations. Dans la basse 

stratosphère (20-30 km), l'ozone modélisé est au contraire de 5 à 10 % plus élevé que MLS.  

 

 

Figure 5.11. Différence (%) entre l’ozone calculé par REPROBUS et mesuré par MLS. La différence 

est calculée comme suit : (REPROBUS - MLS) /MLS x100. De gauche à droite : janvier, mars, juillet 

et septembre 2007 pendant la journée (SZA < 85°). 

 

Le domaine vertical et l'amplitude de la sous-estimation de l'ozone dans REPROBUS sont 

remarquablement cohérents avec la sous-estimation de l'airglow de O2(
1∆) dans le modèle 

rapportée par Bertaux et al. (2020). Comme l'airglow de O2(
1∆) à une altitude donnée est 

proportionnel à la quantité d'ozone, nous pouvons affirmer que le déficit d'ozone noté dans 

REPROBUS est la cause majeure du déficit d'airglow de O2(
1∆). Nous examinerons dans le 

Chapitre 6 les causes possibles de ce manque d'ozone modélisé dans la haute stratosphère et la 

mésosphère. 
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Une comparaison des profils d’ozone calculés par REPROBUS avec les mesures d’ozone de 

SABER a également été effectuée.  En effet, outre la mesure de l'airglow à 1.27 μm, SABER 

effectue également des mesures directes d'ozone à partir de sa bande d’absorption dans 

l’infrarouge à 9.6 μm. 

La Figure 5.12 illustre la moyenne du rapport de mélange d’ozone observé par SABER à 

9.6 μm et calculé par REPROBUS pour le mois de juillet de l'année 2007, en fonction de l’angle 

zénithal et de l’altitude. La différence entre REPROBUS et SABER est présentée en Figure 

5.13. Cette dernière montre clairement un déficit d’ozone dans le modèle par rapport à SABER 

dans toute la haute stratosphère et la mésosphère. Le maximum de déficit est observé comme 

pour MLS dans la basse mésosphère, autour de 60 km. SABER confirme donc que la sous-

estimation de l'airglow de O2(
1∆) dans REPROBUS coïncide avec une forte sous-estimation de 

l’ozone.  

Toutefois, le déficit d’ozone dans le modèle est plus important par rapport à SABER (maximum 

de -45 %) que par rapport à MLS (maximum de -30 %). Ce résultat rejoint les conclusions de 

Siskind et al. (2013), qui ont observé un déficit d'ozone plus faible dans leur modèle lorsqu’il 

est comparé avec MLS plutôt qu'avec SABER. Cette différence peut s’expliquer par le biais 

positif des mesures d’ozone de SABER, tel que mentionné dans plusieurs études antérieures. 

Huang et al. (2008) ont réalisé une comparaison de l'ozone mesuré par SABER avec celui 

mesuré par MLS ainsi que par les spectromètres et télescopes infrarouges cryogéniques 

embarqués sur la navette spatiale. Ils ont observé que l'ozone mesuré par SABER était 

systématiquement plus élevé dans la plage d’altitude de 55 à 75 km. De plus, dans une étude 

de validation plus approfondie, Rong et al. (2009) ont constaté que l'ozone mesuré par SABER 

était plus élevé que toutes les données comparées, dans toutes les régions de l’atmosphère 

moyenne, à l'exception de la basse stratosphère. Ils ont pu établir que le biais positif de SABER 

dans la stratosphère se situait généralement entre 10 et 15 %, ce qui est cohérent avec la 

différence que nous observons lorsque REPROBUS est comparé soit à MLS (Figure 5.11), soit 

à SABER (Figure 5.13). 

Le biais positif des données d’ozone de SABER a motivé la décision d’adopter les données de 

MLS comme référence dans notre analyse du déficit d’ozone dans REPROBUS. De plus, MLS 

démontre une meilleure cohérence dans la moyenne atmosphère avec la plupart des autres 

observations d’ozone, comme cela a été détaillé dans les travaux de Jiang et al. (2007), Livesey 

et al. (2008), ou Froidevaux et al. (2008). 
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Figure 5.12. Rapport de mélange de O3 (ppmv) en fonction de l’angle zénithal observé par SABER (à 

gauche) et calculé par REPROBUS (à droite), en moyenne sur le mois de mars 2007. 

 

                               

Figure 5.13: Différence (%) entre l’ozone calculé par REPROBUS et observé par SABER, en moyenne 

pour le mois de mars 2007. La différence est calculée comme suit : (REPROBUS - SABER)/SABER 

x100.  
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Chapitre 6 : Enquête sur le déficit d’ozone 

modélisé dans l’atmosphère moyenne 

 

Le problème du déficit d'ozone dans l’atmosphère moyenne constaté au chapitre précédent n'est 

pas spécifique au modèle REPROBUS. Historiquement, les modèles ont systématiquement 

sous-estimé la concentration d'ozone par rapport à diverses observations aux altitudes 

comprises entre 35 et 80 km (i.e., Butler, 1978 ; Frederick et al., 1978 ; Solomon et al., 1983 ; 

Eluszkiewicz et al., 1993 ; Siskind et al., 2013). L'ampleur du déficit rapportée dans les années 

1980 était d’environ 30 à 40 % dans la haute stratosphère (Froidevaux et al., 1985). Dans la 

mésosphère, le déficit d'ozone atteignait un facteur deux (Rusch et Eckman, 1985). Grâce à des 

améliorations des paramètres de taux de réaction, des estimations plus précises des quantités 

de chlore réactif total et des données révisées sur le flux solaire, les études ultérieures ont 

montré un déficit d'ozone réduit à 20-30 % (Natarajan & Callis, 1989 ; McElroy & Salawitch, 

1989 ; Siskind et al., 1998).  

 

Dans les années 1990, les seules études discordantes furent celles menées par Crutzen et al. 

(1995) et Grooß et al. (1999) qui, avec le même modèle photochimique en boîte contraint par 

des profils observés de l’instrument HALOE, ont trouvé un accord plutôt satisfaisant entre leur 

modèle et les observations d'ozone autour de 40 km. Ils en ont donc conclu l’absence de déficit 

d’ozone dans la haute stratosphère. Ce résultat fut contesté par Khosravi et al. (1998), qui 

identifièrent un déficit d'ozone même lorsque leur modèle était contraint avec les observations 

de HALOE. Khosravi et al. (1998) ont avancé que les résultats contradictoires de Crutzen et al. 

(1995) pouvaient s'expliquer par les rapports de mélange d’ozone et de NOX issus de HALOE 

plus faibles que ceux de la version ultérieurement améliorée. Ils ont également montré un écart 

entre l’ozone observé et modélisé qui varie en fonction de l'altitude et de la latitude, un aspect 

difficile à reproduire avec le modèle de boîte de Crutzen et al. (1995) intégré en un seul point.  

 

Plus récemment, Jonsson (2005) a revisité ce problème en utilisant un modèle de boîte contraint 

par les observations de HALOE. Il a établi que son modèle présentait une sous-estimation 

systématique de l'ozone d'environ 10 % dans la haute stratosphère et 35 % dans la mésosphère. 

Siskind et al. (2013), en comparant leur modèle avec les observations de SABER et de MLS, 

ont également noté un déficit d’ozone de 10 % à 30 % dans la mésosphère. Enfin, Debosscher 
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et al. (2020) ont diagnostiqué un déficit d'ozone d'environ 20 % dans leur modèle par rapport 

aux observations de MLS autour de 50 km (1 hPa). Le but de ce chapitre est de mener l’enquête 

sur le déficit d’ozone identifié dans REPROBUS au chapitre précédent. Nos résultats suggèrent 

que le problème “historique” du déficit d’ozone dans les modèles est toujours d’actualité, en 

dépit de l’usage d’un modèle 3D à l’état de l’art et des dernières données de cinétique chimique. 

Ce problème n’est donc pas nouveau, mais les analyses publiées dans la littérature ont rarement 

utilisé un modèle tridimensionnel, et n’ont jamais considéré la stratosphère et la mésosphère 

de façon simultanée. L’objectif est donc de comprendre, et si possible de réduire, le déficit 

d’ozone important noté dans la mésosphère (-25%) et dans la haute stratosphère (-15%), une 

condition sine qua non pour une prédiction précise de l’émission de O2(
1∆). Plusieurs facteurs 

potentiellement contributifs seront examinés : les radicaux HOX et les incertitudes sur la 

cinétique chimique les concernant, l’impact des profils initiaux d’ozone et de vapeur d’eau, la 

photodissociation de O2, et l’effet de la température. Enfin, nous examinerons d’éventuels 

processus alternatifs de formation d’ozone dans la stratosphère. 

 

6.1 Radicaux hydrogénés (HOX) et incertitudes sur la 

cinétique chimique 

 

Les radicaux hydrogénés jouant le premier rôle dans la destruction de l’ozone dans la haute 

stratosphère et mésosphère, il est naturel de s’interroger en premier lieu sur la qualité de la 

restitution des HOX par les modèles, et si celle-ci peut expliquer le déficit d’ozone modélisé.  

 

Jusqu’aux années 1980, dans la mésosphère, le déficit d'ozone fut attribué à une trop grande 

efficacité du cycle catalytique des HOX (Rusch et Eckman, 1985). Les améliorations apportées 

aux paramètres des taux de réaction ont plus tard permis de réduire ce déficit. Malgré cela, à la 

fin des années 1990, des sur-prédictions de OH de 25 à 35 % étaient encore observées dans la 

mésosphère lors de la comparaison des résultats de modèles avec les données de MAHRSI 

(Conway et al., 1996, 2000 ; Summers et al., 1997). Parallèlement, un déficit de HO2 modélisé 

était constaté, de l'ordre de 25 % dans la stratosphère (Jucks et al., 1998) et entre 23-47 % dans 

la mésosphère (Sandor et Clancy, 1998). Une solution tentante à ce problème est de réduire le 

taux de réaction entre HO2 et O, ce qui entraîne moins de OH, plus de HO2 et une destruction 

de Ox plus lente. En réduisant le taux de cette réaction de 40 à 50 %, les divergences entre les 

modèles et les observations peuvent être résolues dans la mésosphère (Clancy et al., 1994 ; 
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Summers et al., 1997 ; Sandor et Clancy, 1998 ; Conway et al., 2000). Cependant, ce 

changement aggrave les prédictions des modèles pour OH dans la stratosphère (Jucks et al., 

1998). 

 

Plus récemment, des études indépendantes utilisant les instruments MLS (Pickett et al., 2008) 

et SHIMMER (Englert et al., 2008) ont trouvé un bon accord entre OH observé et modélisé 

dans la moyenne atmosphère. Pour expliquer ce résultat contradictoire avec les études 

précédentes, Englert et al. (2010) ont argumenté que les données MAHRSI pouvaient connaître 

des problèmes de calibration non corrigés, entraînant des quantités de OH trop faibles. Ils ont 

ainsi conclu que les modèles utilisant la chimie standard ne surestiment pas le OH 

mésosphérique. Canty et al. (2006) et Siskind et al. (2013) sont parvenus à des conclusions 

similaires. Les deux études n'ayant trouvé aucun indice d'une surestimation systématique du 

OH mésosphérique, elles en ont déduit que le déficit d'ozone dans les modèles n’était 

probablement pas dû à une mauvaise caractérisation des HOX dans la mésosphère. 

 

Afin de réévaluer ce problème avec un modèle utilisant les taux de réaction les plus récents 

recommandés pour la chimie des HOX, nous nous intéressons dans un premier temps à la 

somme globale des radicaux hydrogénés calculés par REPROBUS. En l’absence de mesures 

globales de la répartition d’atomes d’hydrogène H, nous réduisons ici les HOX à la somme de 

OH et HO2, observés simultanément dans toute l’atmosphère moyenne par l’instrument MLS.  

 

Les Figures 6.1 et 6.2 présentent la moyenne zonale du rapport de mélange de HOX (c’est à 

dire OH + HO2), respectivement observé par MLS et calculé par REPROBUS pour les quatre 

mois de 2007 déjà considérés pour l’ozone. Ces figures montrent une augmentation monotone 

de la quantité de HOX avec l’altitude, et un bon accord qualitatif entre les observations et le 

modèle. En termes quantitatifs, la Figure 6.3 montre la différence relative entre les rapports de 

mélange observés et calculés de HOX pour ces quatre mois. Notre analyse se concentre 

exclusivement sur le HOX diurne (SZA < 75°).  
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Figure 6.1. Moyenne zonale du rapport de mélange de HOX (ppbv) observé par MLS. De gauche à 

droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007 pendant la journée (SZA < 75°). 

 

 

Figure 6.2. Moyenne zonale du rapport de mélange de HOx (ppbv) calculé par REPROBUS. De gauche 

à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007 pendant la journée (SZA < 75°). 

 

Figure 6.3. Différence (%) entre le rapport de mélange de HOx calculé par REPROBUS et observé par 

MLS. La différence est calculée comme (REPROBUS - MLS) / MLS x100. De gauche à droite : janvier, 

mars, juillet et septembre 2007 pendant la journée (SZA < 75°). 
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Pour les quatre mois sélectionnés, REPROBUS sous-estime généralement les HOX. La 

différence est inférieure à 10 % dans la stratosphère et la basse mésosphère jusqu'à 60 km. Une 

plus grande différence d'environ 30 % à 40 % est observée vers le sommet du modèle à 70 km. 

Cette sous-estimation des HOX calculés par REPROBUS peut avoir de multiples causes, les 

plus évidentes étant des taux de réaction ou des températures incorrects. Cependant, ces 

résultats ne révèlent pas de défaut majeur quant à la quantité totale de HOX dans toute la 

stratosphère et la basse mésosphère, même si des imperfections notables subsistent dans la 

haute mésosphère. Le point clé ici est que la sous-estimation la plus importante de O3 par 

REPROBUS, observée autour de 60 km dans le Chapitre 5, ne coïncide pas avec une 

surestimation des radicaux HOX. Au contraire, le rapport de mélange de HOX calculé par le 

modèle dans cette gamme d'altitude est légèrement sous-estimé de -10% en moyenne annuelle. 

On peut donc conclure que le déficit d’ozone mésosphérique dans REPROBUS n’est pas 

attribuable à une surestimation des radicaux HOX pris dans leur ensemble. 

 

Une cause possible des disparités entre REPROBUS et les observations d’ozone (et donc 

d’airglow) peut être liée aux incertitudes sur les taux de réaction chimique mesurés en 

laboratoire. La sensibilité des résultats du modèle à ces incertitudes peut être explorée en faisant 

varier ces vitesses de réaction afin d’optimiser l’accord avec les observations.  

 

Pour une réaction bimoléculaire, la constante cinétique de réaction k(T) peut être décrite par 

l'expression d'Arrhenius : 

k(T) = A exp (− E/RT) 

où : 

● k (T) est le coefficient de vitesse de réaction à la température T. 

● A est le facteur pré-exponentiel (également appelé facteur de fréquence), qui représente 

la fréquence des collisions entre les molécules réactives. 

● E est l'énergie d'activation de la réaction. 

● R est la constante universelle des gaz (environ 8,314 J/mol·K). 

● T est la température absolue en Kelvin. 

Les paramètres cinétiques A et E/R sont issus des recueils de compilation des données 

cinétiques et photochimiques tel que celui du du JPL (Burkholder et al., 2019). Ce dernier 

collecte les données expérimentales provenant de diverses sources et laboratoires, en 
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sélectionnant soigneusement les ensembles de données les plus fiables et représentatifs. Les 

recommandations pour les paramètres cinétiques, tels que la constante de vitesse à 298 K 

(k(298 K)), l'énergie d'activation E/R, et le facteur pré-exponentiel A sont généralement 

déterminées à partir de la moyenne des valeurs provenant des différentes études et par 

ajustement des données expérimentales à l'équation d'Arrhenius.  

Parallèlement, l’incertitude pour chaque constante cinétique est recommandée. L’incertitude 

estimée tient compte des techniques utilisées, des difficultés expérimentales et des erreurs 

systématiques potentielles. En général, l'incertitude est symétrique. Cela signifie que la 

constante de vitesse réelle peut être supérieure ou inférieure à la valeur recommandée d'un 

facteur f(T). L’incertitude estimée du coefficient de vitesse est donnée généralement par 

l'expression suivante : 

𝑓(𝑡) = 𝑓(298 𝐾) exp |𝑔 (
1

𝑇
−  

1

298
)| 

 

où f(298 K) est le facteur d’incertitude à 298 K (par exemple f(298 K) = 1.10 pour une 

incertitude de 10 %) et g un paramètre sans dimension qui décrit la variation estimée de 

l’incertitude avec la température. 

Pour analyser l'impact de l'incertitude des constantes cinétiques sur la simulation de l'ozone par 

REPROBUS, nous avons sélectionné en priorité les trois réactions clé de la chimie des HOX 

dans la haute stratosphère et mésosphère. Dans le Tableau 3, les réactions (R7) et (R8) 

représentent les processus de perte de OX par les radicaux hydrogénés. La réaction (R11) est 

quant à elle la principale réaction de perte des HOX. 

Les incertitudes recommandées sur les valeurs de ces constantes cinétiques recommandées sont 

généralement fonction de la température, et donc de l’altitude. Elles sont tracées en Figure 6.4. 

Nous notons que les réactions OH + O et OH + HO2 présentent des incertitudes identiques sur 

leurs constantes cinétiques, comprises entre 15 et 25 % de la valeur recommandée dans toute 

l'atmosphère moyenne.  Pour la réaction O + HO2, l'incertitude se situe entre 5 et 15 %. 
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Tableau 3.  Les différentes réactions sélectionnées et leurs paramètres cinétiques. A est le facteur pré-

exponentiel. E/R valeur du rapport entre E l'énergie d'activation de la réaction et R la constante 

universelle des gaz. k(298 K) est la constante cinétique de réaction à 298 K. f(298 K) est le facteur 

d’incertitude à 298 K. Le paramètre sans dimension g décrit la variation de l’incertitude avec la 

température. 

No Réactions A E/R k(298) f(298) g 

R7 O + OH → H + O2   1.8×10-11 –180 3.3×10-11 1.15 50 

R8  O + HO2 → OH + O2 3.0×10-11 –200 5.9×10-11 1.05 50 

R11    OH + HO2    → H2O + O2    4.8×10-11 -250 1.1×10-11 1.15 50 

 

 

 

Figure 6.4. Incertitude (%) en fonction de l’altitude sur les constantes cinétiques des réactions O + 

HO2 (vert), O + OH (rouge), et OH + HO2 (bleu). 
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Pour ces réactions sélectionnées, nous allons diminuer ou augmenter leur constante cinétique 

dans les limites recommandées de leur incertitude, afin d'évaluer leur impact sur le calcul de 

l'ozone dans le modèle. 

- Diminution des taux de réaction de O + OH et O + HO2 

Dans un premier temps, dans le but de réduire le déficit d’ozone dans REPROBUS, on se 

propose de diminuer les constantes cinétiques des (R7) et (R8), principales réactions de perte 

des OX dans la mésosphère et haute stratosphère. Dans cet exercice, les constantes cinétiques 

sont fixées à leur limite basse autorisée par l’incertitude publiée par le JPL (Burkholder et al., 

2019). Cette étude a été réalisée avec la version 1D (selon la verticale) de REPROBUS. Les 

états initiaux sont extraits d’une simulation 3D de REPROBUS pour une date et une position 

donnée. Il s'agit ici du 16 mars 2007 à 13 UT à 30°N et 8°E avec un angle zénithal solaire initial 

de 37.4°. 

 

En Figure 6.5, on constate que ce changement a peu d’impact sur la quantité totale de HOx. 

L’accord avec MLS demeure satisfaisant dans la plupart de l’atmosphère moyenne, il n’est que 

légèrement amélioré au-dessus de 65 km. Ce résultat s’explique par le fait que les réactions O 

+ OH et O + HO2 ne constituent que des processus d’échange entre les radicaux hydrogénés, 

et non de perte ou de production nette de HOX. 

 

La réduction de la vitesse des réactions (R7) et (R8) n’a aucun impact sur l’ozone calculé par 

le modèle dans la basse et moyenne stratosphère (Figure 6.6). Dans la haute stratosphère et la 

mésosphère, le déficit d’ozone dans le modèle est réduit. Il passe d’environ -30 % à -25 % vers 

60 km, et est totalement résorbé à 70 km. Ceci est un résultat direct de la moindre efficacité 

des cycles de destruction de l’ozone par les radicaux HOX, qui est déterminée par la vitesse des 

réactions O + OH et O + HO2. Toutefois, le déficit d’ozone dans le modèle demeure important, 

et n’est que marginalement réduit en dépit d’une réduction maximale des vitesses de 

destruction des Ox par les radicaux hydrogénés. 
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Figure 6.5. Impact sur les HOx de la diminution des constantes cinétiques des réactions O + OH et O 

+ HO2. (Gauche) Profils de HOx calculés par le modèle et observé par MLS. (Droite) Différence 

relative des profils calculés par le modèle par rapport à MLS. Date : 16 mars 2007 à 13 UT avec 

latitude = 30°N et sza = 37.4°. 

 

 

Figure 6.6. Impact sur l’ozone de la diminution des constantes cinétique des réactions O + OH et O 

+ HO2. (Gauche) Profils d’ozone calculés par le modèle et observés par MLS. (Droite) Différence 

relative des profils calculés par le modèle par rapport à MLS. Date : 16 mars 2007 à 13 UT avec 

latitude = 30°N et sza = 37.4°. 
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- Augmentation du taux de réaction de OH + HO2 

Nous pouvons également intervenir sur la constante cinétique de la principale réaction de perte 

des HOX, à savoir la réaction (R11). L'augmentation de la constante cinétique de cette réaction, 

dans les limites de l'incertitude recommandée, permet de réduire la quantité de HOX disponible 

pour détruire les Ox. En Figure 6.7, comme attendu, nous observons une diminution des HOX 

dans le modèle, mais celle-ci dégrade le bon accord général avec MLS qui était obtenu avec la 

version nominale du modèle.  

Concernant l’ozone, en Figure 6.8, ce changement n'a aucun impact dans la basse et moyenne 

stratosphère. Dans la haute stratosphère et la mésosphère, le déficit d'ozone dans le modèle est 

réduit mais de façon marginale, passant d'environ -25 % à -20 % à 55 km. Le ralentissement 

de la principale réaction de perte des HOX, dans les limites autorisées par l’incertitude 

recommandée, n’est donc pas à lui seul suffisant pour améliorer les résultats du modèle de 

façon significative.  

 

 

Figure 6.7 Impact sur les HOx de la diminution de la constante cinétique de la réaction OH + HO2. 

(Gauche) Profils de HOx calculés par le modèle et observé par MLS. (Droite) Différence relative des 

profils de HOx calculés par le modèle par rapport à MLS. Date : 16 mars 2007 à 13 UT avec latitude 

= 30°N et sza = 37.4°. 
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Figure 6.8 Impact sur l’ozone de la diminution des constantes cinétiques des réactions OH + HO2. 

(Gauche) Profils d’ozone calculés par le modèle et observé par MLS. (Droite) Différence relative des 

profils calculés par le modèle par rapport à MLS. Date : 16 mars 2007 à 13 UT avec latitude = 30°N 

et sza = 37.4°. 

 

- Diminution des taux de réaction de O + OH et O + HO2 et augmentation du taux de 

réaction de OH + HO2 

Nous cumulons ici les deux expériences précédentes, en diminuant la vitesse des réactions O 

+ OH et O + HO2, et en augmentant simultanément la vitesse de la réaction OH + HO2. 

L’objectif est donc de réduire à la fois l’efficacité des HOX à détruire l’ozone, ainsi que la 

quantité totale de HOX. 

 

Nous notons en Figure 6.9 que l’impact sur l’ozone est plus important que pour les scénarios 

précédents. A 55 km par exemple, le déficit initial d’ozone de -25% est réduit à -15%. 

Néanmoins, dans toute la haute stratosphère et la basse mésosphère, la sous-estimation de 

l’ozone par le modèle est encore loin d’être éliminée (-17% en moyenne), en dépit de 

modifications des vitesses de réactions qui peuvent être considérées comme extrêmes car 

ajustées dans la direction favorable et avec l’amplitude maximale autorisée par les incertitudes 

publiées. On pourrait envisager de modifier les constantes cinétiques de ces réactions au-delà 

de leurs incertitudes recommandées, comme dans certaines études antérieures (i.e., Canty et al, 

2006 ; Siskind et al., 2013). Leurs résultats ne furent cependant pas plus concluants que les 

nôtres. En conclusion, dans l’état actuel des données de laboratoire, modifier les constantes 

cinétiques dans l'intervalle estimé de leur incertitude n’apparaît pas comme une piste 
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prometteuse pour éliminer le déficit d’ozone présent dans les modèles photochimiques de la 

haute stratosphère et basse mésosphère.  

 

 

Figure 6.9. Impact sur l’ozone de la diminution des constantes cinétiques des réactions O + OH et O 

+ HO2 et de l’augmentation simultanée de OH + HO2. (Gauche) Profils d’ozone calculés par le modèle 

et observé par MLS. (Droite) Différence relative des profils calculés par le modèle par rapport à MLS.  

Date: 16 mars 2007 à 13 UT avec latitude = 30°N et sza = 37.4°. 

 

6.2 Forçage du modèle par les profils d’ozone et de vapeur 

d’eau observés. 

 

Dans cette partie, nous étudions la sensibilité de REPROBUS à son initialisation, en forçant le 

modèle avec les profils d’ozone et de vapeur d’eau observés par MLS. L’objectif est de 

contraindre l’état initial du modèle avec une distribution d’espèces chimiques au plus proche 

possible de la réalité, et d’évaluer son impact sur le déficit d’ozone mésosphérique. 

 

Comme pour la section précédente, cette étude a été réalisée avec la version 1D de 

REPROBUS. Les états initiaux sont extraits des données MLS et d’une simulation 3D du 

modèle pour le 15 mars 2007 à 13 UT à 30°N et 8°E avec un angle zénithal solaire initial de 

37.7°. Nous intégrons ensuite deux simulations de 24h du modèle 1D : l’une intégralement 

initialisée par un run 3D de REPROBUS (simulation nominale), l’autre pour laquelle le profil 

initial d’ozone ou de H2O est remplacé par la mesure MLS. 
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Initialisation avec le profil d’ozone observé par MLS 

 

A l'état initial, le profil de O3 mesuré par MLS, celui du modèle nominal et leur différence 

relative sont présentés dans la Figure 6.10. On observe un accord satisfaisant entre les rapports 

de mélange de O3 calculés par le modèle et ceux mesurés par MLS dans la basse et moyenne 

stratosphère. En revanche, le déficit d’ozone dans le modèle est clairement visible dans la haute 

stratosphère et la mésosphère. Lorsque le modèle est contraint par le profil de O3 observé par 

MLS, la Figure 6.11 montre que 24h plus tard, le profil de O3 calculé par le modèle concorde 

exactement avec le profil initial issu de MLS dans la basse et moyenne stratosphère. Dans la 

haute stratosphère et mésosphère, où la durée de vie de l’ozone est courte, l’ozone retourne 

rapidement à sa valeur d’équilibre. Au bout de 24h, le profil d’ozone calculé par la simulation 

initialisée par l’ozone MLS est identique à celui de la simulation nominale, et montre le même 

déficit au-dessus de 40 km. La chimie de la mésosphère est donc insensible à la seule 

initialisation de l’ozone, et la raison du déficit d’ozone dans REPROBUS doit être recherchée 

ailleurs. 

 

 

 

Figure 6.10. (Gauche) Profils initiaux de O3 (ppmv) issu de la version nominale de REPROBUS et 

mesuré par MLS. (Droite) Différence relative (%) entre les profils initiaux. La différence est calculée 

comme suit : (REPROBUS-MLS) x100 /MLS. Ces données sont obtenues pour la date du 15 mars 2007 

à 30°N et 8°E avec un angle zénithal solaire de 37°. 
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Figure 6.11. (Gauche) Profils de O3 (ppmv) calculés par REPROBUS après 24h dans sa version 

nominale (courbe rouge) et lorsqu’il est initialisé par le profil de O3 mesuré par MLS (courbe bleue). 

La courbe verte représente la mesure MLS. (Droite) Différence relative (%) entre REPROBUS et MLS 

après 24h pour les deux simulations. La différence est calculée comme suit : (REPROBUS nominale -

REPROBUS contrainte)x100/REPROBUS nominale. Ces données sont obtenues pour la date du 16 

mars 2007 à 30° N et 8°E avec un angle zénithal solaire de 37°. 

 

 

Initialisation du modèle avec le profil de vapeur d’eau mesuré par MLS  

 

Nous nous tournons à présent vers l’impact de la distribution initiale de H2O sur les résultats 

de REPROBUS. La vapeur d’eau étant la principale source des radicaux hydrogénés HOX, une 

surestimation de H2O pourrait être l’une des causes du déficit d’ozone dans le modèle. Comme 

pour l’exercice précédent concernant l’ozone, nous avons réalisé deux simulations 1D de 

REPROBUS, l’une dont la vapeur d’eau est initialisée par un run 3D, l’autre par un profil MLS. 

 

La Figure 6.12 compare les deux profils initiaux de H2O. On observe un bon accord général 

entre les rapports de mélange de H2O calculés par le modèle et ceux mesurés par MLS. En 

particulier, le gradient vertical de H2O, dû à l’oxydation du méthane, est bien reproduit par 

REPROBUS. Cependant, un écart notable est présent dans la mésosphère, où le modèle 

surestime H2O avec un biais maximum de +25% vers 65 km.  

L’impact du forçage du profil de H2O par MLS sur la quantité calculée de HOX est présenté en 

Figure 6.13. L’accord entre le profil de HOX de la simulation nominale de REPROBUS et MLS 

est très bon (<10%) jusqu’à 62 km. Lorsque le profil de H2O est contraint par MLS, le rapport 
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de mélange de HOX diminue à partir de 65 km. Ce résultat est causé par la diminution de H2O, 

entraînant une moindre production de HOX. En termes de HOX, l’accord avec MLS est 

néanmoins dégradé : on observe un quasi-doublement de la sous-estimation des HOX de la part 

de REPROBUS, qui atteint presque -20% à 65 km. Le fait que MLS observe dans le même 

temps moins de H2O et plus de HOX que le modèle suggère soit une production de HOX 

beaucoup plus efficace que prévue par la théorie, soit un problème de biais instrumental dans 

l’une ou l’autre des mesures. La première hypothèse ne peut être une explication viable pour 

le déficit d’ozone dans REPROBUS, car elle implique une diminution supplémentaire de 

l’ozone mésosphérique et non une augmentation. La seconde réclame une analyse approfondie 

des données MLS de vapeur d’eau et de HOX, qui dépasse le cadre de la présente thèse mais 

en constitue l’une des perspectives possibles. 

 

 

 
 

Figure 6.12. (Gauche) Profils initiaux de H2O (ppmv) issu de la version nominale de REPROBUS et 

mesuré par MLS. (Droite) Différence relative (%) entre les profils initiaux. La différence est calculée 

comme suit : (REPROBUS-MLS)x100 /MLS. Ces données sont obtenues pour la date du 15 mars 2007 

à 30°N et 8°E avec un angle zénithal solaire de 37°. 
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Figure 6.13.  (Gauche) Profils de HOx (OH + HO2, en ppbv) calculés par REPROBUS après 24h dans 

sa version nominale (courbe rouge) et lorsqu’il est initialisé par le profil de H2O mesuré par MLS 

(courbe bleue). La courbe verte représente la mesure MLS. (Droite) Différence relative (%) des profils 

entre REPROBUS et MLS après 24h pour les deux simulations. La différence est calculée comme suit : 

(REPROBUS nominale - REPROBUS contrainte) x100 /REPROBUS nominale. Ces données sont 

obtenues pour la date du 16 mars 2007 à 30°N et 8°E avec un angle zénithal solaire de 37°. 

 

L'impact sur l’ozone de l’initialisation par le profil MLS de H2O est illustré en Figure 6.14.  Du 

fait de la diminution des HOX dans la mésosphère, la quantité d’ozone calculée augmente 

d’environ 5% au-dessus de 60 km. L’accord avec MLS est donc amélioré mais seulement de 

façon marginale, le deficit d’ozone mésosphérique dans REPROBUS demeurant de l’ordre de 

-25% autour de 60 km.  

Le forçage de REPROBUS par le profil observé de H2O a donc un léger impact positif sur le 

profil d’ozone modélisé, mais qui reste largement insuffisant pour combler le déficit d’ozone 

noté dans la mésosphère. Ce résultat est en accord avec l'étude de Khosravi et al. (1998), limitée 

à la moyenne et haute stratosphère, qui n’ont pas observé de correction appréciable du déficit 

d’ozone dans leur modèle lorsque celui-ci était forcé par la vapeur d’eau de l’instrument spatial 

HALOE. En conclusion, nous écartons une représentation incorrecte de la vapeur d’eau dans 

REPROBUS comme cause majeure du déficit d’ozone identifié dans la haute stratosphère et 

mésosphère. 
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Figure 6.14.  (Gauche) Profils de O3 (ppmv) calculés par REPROBUS après 24h dans sa version 

nominale (courbe rouge) et lorsqu’il est initialisé par le profil de H2O mesuré par MLS (courbe bleue). 

La courbe verte représente la mesure MLS. (Droite) Différence relative (%) des profils entre 

REPROBUS et MLS après 24h pour les deux simulations. La différence est calculée comme suit : 

(REPROBUS nominale - REPROBUS contrainte) x100 /REPROBUS nominale. Ces données sont 

obtenues pour la date du 16 mars 2007 à 30°N et 8°E avec un angle zénithal solaire de 37°. 

 

6.3 Améliorations des processus de photodissociation 

 

Dans la poursuite de notre objectif de réduire le déficit d’ozone dans REPROBUS, nous 

explorons à présent le calcul des photodissociations. Nous avons ainsi procédé à deux 

améliorations notables dans le modèle : l'amélioration de la résolution spectrale des calculs de 

photodissociation dans la région de la raie Lyman alpha, et la production d’atomes excités 

O(1D) lors la photodissociation de O2 dans le continuum de Shumann-Runge. L’impact de ces 

deux modifications sur l’ozone calculé par REPROBUS est présenté ci-dessous. 

 

Amélioration de la résolution spectrale dans la région de la raie Lyman alpha 

 

La raie Lyman alpha, émise par l’hydrogène solaire et centrée à 121.6 nm, est une raie très 

intense qui contient plus d’énergie que toutes les longueurs d'ondes inférieures à 200 nm dans 

le spectre solaire, malgré sa largeur spectrale très étroite (Figure 6.15). Dans l’atmosphère de 

la Terre, la raie Lyman alpha n’est absorbée de façon significative que par O2. Par coïncidence, 

la section efficace d’absorption de O2 présente un étroit minimum à la même longueur d’onde 

que la raie Lyman alpha : il existe donc une “fenêtre atmosphérique” pour le rayonnement 

solaire à 121.6 nm, lui permettant de pénétrer profondément dans la mésosphère et de 
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photodissocier des espèces telles que H2O. La photodissociation de H2O étant une source de 

HOX, eux-mêmes destructeurs d’ozone, il existe un lien assez direct entre la description de la 

raie Lyman alpha dans un modèle et la quantité d’ozone calculée par ce même modèle dans la 

thermosphère et mésosphère.  

 

 

Figure 6.15. Flux solaire (W.m-2.nm-1) mesuré dans la région de la raie Lyman-alpha (Atlas 3, Thuillier 

et al., 2004) et pris en compte dans REPROBUS avant (old) et après (new) l’augmentation de la 

résolution spectrale.    

 

Pour une description optimale de la pénétration de la raie Lyman alpha, et de son impact sur la 

photodissociation de H2O, nous avons multiplié par 20 la résolution spectrale des calculs entre 

121.4 et 121.9 nm. La largeur de bande du module de photodissociation passe ainsi de 0.2 nm 

à 0.01 nm. Comme on peut le voir en Figure 6.15, la forme de la raie Lyman alpha désormais 

adoptée dans REPROBUS coïncide exactement avec le spectre proposé par Thuillier et al. 

(2004). L’amélioration reste cependant modérée du fait de la résolution originale de 0.1 nm du 

spectre d’entrée. L’impact de l’augmentation de la résolution spectrale sur la section efficace 

de O2 est nettement plus marqué (Figure 6.16) : le fond du minimum d’absorption à 121.6 nm, 

mesuré à haute résolution par Lacoursière et al. (1999), est désormais beaucoup mieux résolu 

par REPROBUS et près de 30% inférieur à la version antérieure du modèle.  
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Figure 6.16. Section efficace d’absorption (cm2) de l’oxygène moléculaire O2 dans la région de la raie 

Lyman alpha. Les courbes rouge (old) et verte (new) représentent respectivement la section efficace de 

O2 prise en compte dans REPROBUS avant et après l’augmentation de la résolution spectrale. Les 

données originales de section efficaces sont d’après Lacoursière et al. (1999).  

 

L'impact de l’augmentation de la résolution spectrale sur le taux de photodissociation de O2 est 

montré en Figure 6.17. L’écart avec la version précédente à basse résolution ne se manifeste 

qu'au-delà de 65 km, et est généralement inférieur à 1 %. Ce résultat s’explique par la faible 

contribution de la seule raie Lyman alpha à la photodissociation de O2, qui intervient elle sur 

tout le spectre jusqu’à 242 nm. 

 

La Figure 6.18 illustre l’impact de l'amélioration de la résolution de la raie Lyman alpha sur la 

photodissociation de H2O. Il est beaucoup plus important que pour O2. En effet, H2O est à 

toutes les longueurs d’onde relativement bien protégé du rayonnement UV par O2, sauf dans la 

fenêtre à 121.6 nm. Le poids de la raie Lyman alpha dans la photodissociation de H2O est donc 

important, et une faible modification de l’opacité UV dans cette région peut avoir un impact 

significatif. La photodissociation de H2O augmente dans la haute mésosphère (60-80 km), avec 

un maximum de +15 % vers 72 km. Ce résultat s’explique logiquement par la plus faible 

section efficace de O2 à 121.6 nm (Figure 6.16), conduisant à une plus forte pénétration du 

rayonnement solaire et donc à une plus forte photodissociation. 
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Figure 6.17. A gauche : taux de photolyse (s-1) de O2, avant (old) et après (new) l’augmentation de la 

résolution spectrale dans la région de Lyman alpha. A droite : différence (%) entre les deux calculs. 

L’angle zénithal est de 45° et la colonne d’ozone de 300 DU. 

 

 

 
 

Figure 6.18. (Gauche) : taux de photolyse (s-1) de H2O, avant (old) et après (new) l’augmentation de 

la résolution spectrale dans la région de Lyman alpha. (Droite) : différence (%) entre les deux calculs. 

L’angle zénithal est de 45° et la colonne d’ozone de 300 DU. 

 

 

L’impact de la plus forte photodissociation de H2O sur la quantité totale de HOX (H + OH + 

HO2) calculée par la version 1D de REPROBUS est illustré en Figure 6.19. Celle-ci augmente 

mais seulement de façon modeste avec une différence d’environ +2.5 % à 70 km et au-delà par 

rapport à la version à basse résolution spectrale de REPROBUS. Cela s’explique par le rôle 

mineur de la photodissociation de H2O dans la production de HOX dans la mésosphère, dont 

les termes dominants sont l’oxydation de H2O et CH4 par O(1D).  
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Néanmoins, du fait de l'augmentation de la concentration des HOX, l’ozone diminue dans la 

mésosphère sous l’effet des cycles de destruction catalysés par l’hydrogène (Figure 6.20). La 

différence maximale d’ozone est de -5 % à 70 km par rapport à la version à basse résolution 

spectrale de REPROBUS.  

 

En conclusion, une meilleure résolution des calculs de photodissociation dans la région de 

Lyman alpha est une indéniable amélioration de REPROBUS qui sera conservée dans le reste 

de cette thèse.  Cependant, elle ne conduit pas à une augmentation de l’ozone mais au contraire 

à une diminution (modeste) de l’ozone dans la haute mésosphère. Cette piste pour corriger le 

déficit d’ozone dans REPROBUS peut donc être écartée.  

 

 

 
 

Figure 6.19. (Gauche) : concentration (molecule.cm-3) de HOx (H + OH + HO2) avant (old) et après 

(new) l’augmentation de la résolution spectrale dans la région de Lyman alpha. (Droite) : différence 

(%) entre les deux calculs. L’angle zénithal est de 45° et la colonne d’ozone de 300 DU. 
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Figure 6.20. (Gauche) : concentration (molecule.cm-3) de O3 avant (old) et après (new) l’augmentation 

de la résolution spectrale dans la région de Lyman alpha. (Droite) : différence (%) entre les deux 

calculs. L’angle zénithal est de 45° et la colonne d’ozone de 300 DU. 

 

 

Production de O(1D) par photodissociation de O2   

 

Dans la thermosphère et mésosphère, sous l’action des longueurs d’ondes inférieures à 

175.9 nm, la molécule d’oxygène se photodissocie pour produire deux atomes d’oxygène dont 

l’un est dans son état excité O(1D) :  

 

                                 JO2*         O2 + hν (λ<175.9 nm) → O(1D) + O(3P)  

 

Cette source additionnelle de O(1D), notée JO2* en Figure 4.3, était négligée dans la version 

nominale du modèle du fait de sa faible contribution supposée à l’émission de O2(
1Δ), d’après 

Wiensz (2005). Nous avons néanmoins décidé de l’intégrer au modèle et d’évaluer son impact 

sur nos résultats.  

 

La Figure 6.21 compare les profils de O(1D) calculés par la version 1D de REPROBUS avant 

et après l’intégration de JO2*. La différence n’est visible qu’à partir de 70 km et atteint +8 % 

au sommet du modèle à 80 km. L’impact sur l’ozone est négligeable (Figure 6.22) mais le 

surplus de O(1D) se traduit par une augmentation de +1 % de O2(
1Δ) à 80 km (Figure 6.23). 

Cet effet résulte de la source indirecte de O2(
1Δ) via O(1D) et O2(Σ), décrite dans le Chapitre 4. 

Il est en bon accord quantitatif avec les calculs de Wiensz (2005).  
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En conclusion, nous avons implémenté dans REPROBUS la production de O(1D) par photolyse 

de O2 aux longueurs d’ondes inférieures à 175 nm. Ce processus augmente O2(
1Δ) de +1 % à 

80 km mais ne corrige en rien le déficit d’ozone identifié dans le Chapitre 5.  

 

 
 

Figure 6.21. (Gauche) : concentration (molecule.cm-3) de O(1D) avant (old) et après (new) l’ajout de 

JO2*. (Droite) : différence (%) entre les deux calculs. L’angle zénithal est de 45° et la colonne d’ozone 

de 300 DU. 

 

 

 

 
 

Figure 6.22. (Gauche) : concentration (molecule.cm-3) de O3 avant (old) et après (new) l’ajout de JO2*. 

(Droite) : différence (%) entre les deux calculs. L’angle zénithal est de 45° et la colonne d’ozone de 

300 DU. 
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Figure 6.23. (Gauche) : concentration (molecules.cm-3) de O₂(¹Δ) avant (old) et après (new) l’ajout de 

JO2*. (Droite) : différence (%) entre les deux calculs. L’angle zénithal est de 45° et la colonne d’ozone 

de 300 DU. 

 

6.4 Impact de la température 

 

Nous nous tournons à présent vers l'étude de la sensibilité de nos résultats à la température. En 

effet, dans leur étude du problème du déficit d'ozone, Khosravi et al. (1998) ont identifié que 

le manque d'ozone dans leurs simulations pouvait être significativement réduit en utilisant des 

données de température en meilleure concordance avec les observations. Cependant, leur étude 

était limitée à la haute stratosphère (37-50 km) et n'a pas examiné la mésosphère. 

Dans la simulation nominale, les températures utilisées pour piloter la chimie de REPROBUS 

sont issues de la version des analyses ECMWF qui était opérationnelle en 2007. Ces analyses 

ont été produites par les cycles Cy31r2, Cy32r2 et Cy32r3 du modèle IFS de l'ECMWF. En 

comparaison avec les mesures de température de MLS (Schwartz et al., 2008), les moyennes 

zonales des analyses ECMWF pour les quatre mois sélectionnés de 2007 montrent un bon 

accord dans la stratosphère jusqu'à environ 50 km (Figure 6.24). Cependant, au-dessus de cette 

altitude, les températures ECMWF sont significativement plus élevées que les températures 

MLS avec un biais chaud d'environ 10 à 15 K dans la mésosphère. Ce résultat est conforme à 

l'étude de validation de Schwartz et al. (2008), qui ont constaté que les analyses opérationnelles 

de ECMWF dans la mésosphère étaient plus chaudes que les températures de MLS d'environ 

10 K dans la bande de latitude 50°S-50°N.  
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Figure 6.24. En haut : Température en moyenne zonale (K) observée par MLS. Milieu : analyses 

opérationnelles ECMWF. En bas : différence (K) ECMWF - MLS. De gauche à droite : janvier, mars, 

juillet et septembre 2007 pendant la journée (SZA < 85°). 
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Dans le même esprit que Khosravi et al. (1998), nous avons examiné si le biais chaud des 

températures utilisées par REPROBUS dans la mésosphère pouvait avoir un effet significatif 

sur le déficit d'ozone dans le modèle. À cette fin, nous avons réalisé une deuxième simulation 

de REPROBUS pour l'année 2007, pour laquelle les analyses opérationnelles d'ECMWF ont 

été remplacées par les réanalyses ERA5 de ECMWF pour piloter les températures et les vents 

du modèle. ERA5 est basée sur le cycle Cy41r2 de l'IFS qui était opérationnel en 2016 

(Hersbach et al., 2020). Elle bénéficie ainsi d'une décennie de développements du cœur 

dynamique, de la physique du modèle, et du système d’assimilation de données par rapport à 

la version de l'IFS de 2007. En particulier, ERA5 inclut une paramétrisation de l’effet des ondes 

de gravité non-orographiques, et une climatologie des gaz à effet de serre plus réaliste, toutes 

deux introduites dans IFS en 2009. D’après Bechtold et al. (2009), ces changements ont conduit 

à des améliorations substantielles dans la structure du champ de température de la haute 

stratosphère et de la mésosphère. 

 

La Figure 6.25 présente les moyennes zonales des températures ERA5 pour les quatre mois 

considérés précédemment en 2007, ainsi que la différence avec les températures de MLS. En 

dessous de 45 km, les températures ERA5 sont similaires à celles des analyses opérationnelles 

et l'accord avec MLS est généralement meilleur que 2 K en moyenne mensuelle. En revanche, 

les températures de ERA5 montrent un refroidissement prononcé par rapport aux analyses 

opérationnelles au niveau de la stratopause et dans la mésosphère. Cet effet est essentiellement 

dû aux améliorations apportées à la physique du modèle IFS en 2009, comme l’ont documenté 

Bechtold et al. (2009). Il en résulte que le biais chaud observé dans la mésosphère avec les 

analyses opérationnelles est presque complètement résorbé avec ERA5 (Figure 6.25, bas). On 

note au contraire, aux latitudes basses et moyennes, un faible biais froid d'environ 3 K à 60 km 

(en moyenne annuelle) par rapport aux températures MLS. Ce biais froid est plus prononcé aux 

pôles d'été, ce qui pourrait résulter d'une circulation méridienne moyenne trop intense dans la 

réanalyse ERA5. Un biais froid dans ERA5 a également été noté dans la mésosphère par 

plusieurs études qui ont réalisé des comparaisons avec des observations lidar au sol de nuit 

(Ehard et al., 2017 ; Marlton et al., 2021). Cependant, en valeur absolue, l'accord avec les 

températures MLS dans la haute atmosphère est considérablement amélioré avec ERA5.  
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Figure 6.25. En haut : Température en moyenne zonale (K) des réanalyses ERA5 de ECMWF. En bas: 

différence (K) avec MLS. De gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007 pendant la 

journée (SZA < 85°). 

 

Les Figures 6.26 et 6.27 offrent une représentation continue des profils de température 

ECMWF diurnes (SZA < 85) pour l'année 2007. Elles viennent conforter, sur l’année, la 

tendance observée pour les quatre mois précédemmment sélectionnés. On notera également les 

discontinuités de température dans l’atmosphère moyenne induites par les changements de 

version du modèle IFS, le 5 juin 2007 pour le cycle Cy32r2 et le 6 novembre 2007 pour le 

Cy32r3. 
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Figure 6.26. Profil moyen journalier des températures observées par MLS (en haut), fournies par les 

analyses opérationnelles ECMWF (milieu), et par les réanalyses ERA5 (bas), sur toute l’année 2007 

dans la bande de latitude 90°S-90°N. 

 

 

 
 

Figure 6.27. Différence (K) entre les profils de température observés par MLS et les analyses ECMWF 

opérationnelles (en haut) ou ERA5 (en bas), sur toute l’année 2007 dans la bande de latitude 90°S-

90°N. 

 

Nous pouvons à présent examiner la sensibilité de l'ozone à la température lorsque REPROBUS 

est contraint par les réanalyses ERA5. Le rapport de mélange d'ozone en moyenne zonale 

calculé par le modèle forcé par les réanalyses ERA5, et sa différence relative avec l'ozone 

observé par MLS, sont présentés en Figure 6.28. On observe que jusqu'à 45 km, l'ozone calculé 

avec ERA5 montre peu de différence avec celui obtenu avec les analyses opérationnelles en 
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Figure 5.11. La Figure 6.29, qui illustre la différence relative entre l’ozone calculé par 

REPROBUS avec les analyses opérationnelles et avec les réanalyses ERA5 confirme cette 

observation, en montrant une différence quasi-nulle jusqu’à 45 km entre les deux approches. 

Ce résultat est attendu puisque les températures ERA5 ne montrent pas de différences 

significatives avec celles des analyses opérationnelles dans cette gamme d'altitude. Ainsi le 

déficit d'environ 15 % par rapport à MLS persiste autour de 40 km d'altitude. En revanche, on 

note une augmentation significative de l'ozone calculé avec ERA5 au niveau de la stratopause 

et dans la mésosphère. Il en résulte que le biais moyen de l'ozone de REPROBUS par rapport 

à MLS diminue d’environ -25 % à -5 % dans cette tranche d'altitude. Le biais devient même 

positif aux pôles d'été, ce qui est cohérent avec la circulation méridienne trop forte déduite du 

biais froid de la température en Figure 6.25. La figure 6.29 montre une augmentation de l’ozone 

calculé REPROBUS forcé avec ERA5 d’environ 15 à 25 % par rapport à l’ozone calculé 

lorsque le modèle est forcé les analyses opérationnelles.  

 

Ces résultats montrent que, toutes choses égales par ailleurs, la température joue un rôle majeur 

dans la quantité d'ozone présente dans la mésosphère. Cette relation peut être illustrée plus 

avant en calculant la corrélation entre l’ozone et la température à 50 et 60 km, à la fois pour 

MLS et REPROBUS (Figure 6.30), en mars. Les données sont restreintes à la période de jour 

afin de filtrer les effets des variations diurnes de l'ozone, qui sont par nature indépendantes de 

la température. Les résultats confirment que, aux deux niveaux d’altitude, O3 est anti-corrélé 

avec la température pendant la journée. REPROBUS reproduit relativement bien la pente de la 

relation O3-température observée par MLS. À la stratopause (50 km), le modèle tend encore à 

sous-estimer l'ozone par rapport à MLS, comme le montre aussi la moyenne zonale de la Figure 

6.30. Les résultats du modèle sont en meilleur accord avec MLS à 60 km, en particulier aux 

basses températures, même si un léger biais négatif d’ozone reste encore visible mais 

généralement compris dans les barres d’erreur de MLS. 
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Figure 6.28. En haut : Rapport de mélange d'ozone (ppmv) en moyenne zonale calculé par REPROBUS 

forcé par les réanalyses ERA5 de ECMWF. En bas : différence (%) avec MLS. La différence est calculée 

comme (REPROBUS - MLS) /MLS x100. De gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007 

pendant la journée (SZA < 85°). 

 

 
Figure 6.29. Différence (%) entre la moyenne zonale d’ozone calculée par REPROBUS forcé par les 

analyses opérationnelles et forcé par les réanalyses ERA5. La différence est calculée comme 

(REPROBUS avec ERA5 - REPROBUS opérationnel) /REPROBUS opérationnel x100. De gauche à 

droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007 pendant la journée (SZA < 85°). 
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Figure 6.30. Relation entre l'ozone et la température observée par MLS (orange) et calculée par 

REPROBUS forcé par les réanalyses ERA5 (bleu). Moyenne du 15 au 25 mars 2017 pour SZA < 85°. 

Les zones ombrées représentent l'écart type à 1 sigma. (a) 0.782 hPa, environ 50 km. (b) 0.29 hPa, 

environ 60 km. 

 

Pour identifier les causes de la dépendance inverse de la température de l'ozone à la stratopause 

et dans la mésosphère, nous avons réalisé une analyse similaire à celle de Jonsson et al. (2004), 

qui ont étudié la variation photochimique de l'ozone dans le contexte d'un doublement du 

refroidissement dû au CO2 dans la moyenne atmosphère. En adoptant leur méthode, nous avons 

linéarisé l'équation d'état de l'ozone autour de l'état stationnaire de l'expérience de référence 

REPROBUS (c-à-d la simulation nominale forcée par les analyses ECMWF opérationnelles). 

La dérivation de cette équation permet de quantifier la contribution relative de chaque terme 

photochimique qui intervient dans le bilan global de l'ozone. 

En effet, le taux de variation photochimique des oxygènes impairs pendant la journée peut être 

écrit comme suit : 

d[Ox]

dt
= 2JO2

[O2] − 2k2 [O][O3] 

                                        −2k12 [NO2][O] − 2k13 [ClO][O] 

                                   − k7 [OH][O] − k9 [OH][O3] 

                                        −k8 [HO2][O] − k10 [HO2][O3] 

                                                     − k6 [H][O3] + autres petits termes 

 

(1) 
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Où k2, k12, k13, k7, k9, k8, k10, et k6  sont respectivement les constantes cinétiques des réactions  

R2, R12, R13, R7, R9, R8, R10 et R6 (détaillées dans le chapitre 2). 

Sachant que les contributions des réactions R9, R8 et R10 et R6 sont faibles dans la haute 

stratosphère et mésosphère (Figure 2.11), (1) peut être simplifiée en :  

d[Ox]

dt
= 2JO2

[O2] − 2k2 [O][O3] − 2k12 [NO2][O] 

                                        −2k13 [ClO][O] − 2k7 [OH][O] 
 

 

Pour simplifier, nous avons supposé un équilibre photochimique rapide entre OH et HO2 par 

les réactions R7 et R8 (cette hypothèse est tout à fait valide au-dessus de 40 km) afin de 

représenter le taux de perte d'oxygène impair par les HOX selon un seul terme assorti d’un 

facteur 2. L'équation (2) décrit raisonnablement bien l'équilibre photochimique de l'oxygène 

impair dans la région de 30 à 70 km, comme l’a vérifié Jonsson et al. (2004). 

La répartition diurne de OX entre O3 et O est contrôlée par la photolyse de O3 et la 

recombinaison via P2, P3 et R1. Cet équilibre s’exprime par la formule suivante, déjà détaillée 

dans le Chapitre 2, section 2.2.1: 

[O]

[O3]
=  

JO3 tot

k1[M][O2]
= R  

 

=>        [O] =  [O3] R             (3) 

 

En supposant l’état d'équilibre photochimique pour l'oxygène impair et en substituant 

l’expression de [O] de (3) dans (2), on obtient l’équation quadratique en [O3] suivante :  

0 = JO2
[O2] − Rk2 [O3]2 − Rk12 [NO2][O3] 

  −Rk13 [ClO][O3] − R k7 [OH][O3] 

 

Cette équation peut être résolue si les concentrations [NO2], [ClO] et [OH] sont connues. 

Cependant, ces espèces dépendent elles-mêmes de l'abondance en ozone. Ici nous préférons 

différencier l’équation (4) afin de pouvoir quantifier la contribution relative de chaque terme 

aux variations de O3 autour de son point d’équilibre. En différenciant l’équation (4), on obtient 

l’expression suivante, qui exprime la variation relative du rapport de mélange fO3 : 

(2) 

(4) 



123 
 

 

d fO3

fO3

=
1

A
 
JO2

 [O2]

R [O3]

dJO2

JO2

 −
k2 [O2]

A [O3]
( 

dk2

k2

+ r) 

 

 

−
k12 [NO2]

A 
( 

dk12

k12

+
dfNO2

fNO2

+ r) 

 

 

−
k13 [ClO]

A 
( 

dk13

k13

+
dfClO

fClO

+ r)  

 

 

−
k7 [OH]

A 
( 

dk7

k7

+
dfOH

fOH

+ r)  

 

 

avec : 

A = 2k2[O3] + k12 [NO2]  + k13 [ClO]  + k7 [OH] 
 

 

et 

r =
d(JO3

+ JO3∗ )

JO3
+ JO3∗ 

−  
d(k1[M])

k1[M]
 

 
 

Le terme P représente la contribution à la variation d’ozone de la production d'oxygène impair. 

Les termes de perte L1, L2, L3 et L4 représentent respectivement les contributions du cycle de 

Chapman (OX), des NOX, des ClOX, et des HOX. A l’intérieur de chaque terme figurent les 

variations de vitesse de réaction (par exemple dk2 pour le terme L1) ou de rapport de mélange 

(par exemple dfNO2 pour le terme L2) observées entre deux simulations différentes du modèle 

utilisé. En ce qui concerne REPROBUS, on peut donc utiliser l’équation (5) pour déterminer 

l’importance de chacun des termes P, L1, L2, L3, L4 lorsque l’ozone est modifié en réponse à 

une température forcée par ERA5 plutôt que par les analyses opérationnelles.  

 

Pour simplifier, nous ne considérons le résultat de cette analyse qu’en un seul point, situé à 

P L1 

L3 

L2 

L4 

(5) 
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10°N le 16 mars 2007, pour un angle zénithal de 25°. La Figure 6.31 compare en ce point les 

profils de température fournis par les analyses opérationnelles et les réanalyses ERA5. Une 

mésosphère plus froide est évidente selon ERA5, avec des températures plus basses d'environ 

20 K par rapport à l'analyse opérationnelle dans la gamme d’altitude 55-60 km.  

 

 
 

Figure 6.31. a) Profils de température (K) pour 10°N, 8°E le 16 mars 2007 à 13 UT. Les courbes rouge 

et bleue représentent respectivement l'analyse opérationnelle (ECMWF_OP) et la réanalyse ERA5. Le 

profil de température MLS le plus proche est également indiqué en vert. b) La différence d’ozone (O3, 

%, rose) entre les simulations REPROBUS pilotées par l'analyse opérationnelle ECMWF et la 

réanalyse ERA5 est comparée au changement relatif prédit par l’expression (5) linéarisée de l'équilibre 

de l'OX (marron). P représente la contribution de la production d'OX, tandis que les termes L montrent 

la contribution de chaque processus de perte d'OX (à noter le signe négatif). 

 

 

La Figure 6.31 montre également la différence relative entre les profils d'ozone calculés avec 

l'analyse opérationnelle et avec ERA5. L'augmentation totale de +30% de l’ozone dans la basse 

mésosphère obtenue avec le schéma chimique complet de REPROBUS 3D est assez bien 

reproduite par la simple équation linéarisée (5), notée P‐ L1 - L2 - L3 - L4 en Figure 6.31. Le 

terme de production P montre très peu de variation lorsque les températures ERA5 sont 

adoptées à la place des analyses opérationnelles. On peut voir que l'augmentation de O3 est 

essentiellement due à une réduction du terme L4 et donc de l'efficacité des cycles HOX. Le plus 
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faible taux de perte par les HOX calculé avec les températures ERA5 explique plus de 80 % de 

l'augmentation de O3 au-dessus de 55 km. Cette destruction plus lente de OX par les HOX n'est 

pas due à un ralentissement des constantes de vitesse k8 de HO2 + O → OH + O2 ou k7 de OH 

+ O → H + O2. Bien au contraire, k8 et k7 montrent une légère accélération (3 % à 5%) lorsque 

la température diminue de 20 K, comme le montre la Figure 6.32.  

 

 

 
 

Figure 6.32. Différence relative (%) des constantes cinétiques des réactions HO2 + O (bleu), OH + O 

(orange) et O + O2 + M (vert) pour un profil de température issu des analyses opérationnelles ECMWF 

ou des réanalyses ERA5. Le point considéré est 10°N, 8°E le 16 mars 2007 à 13 UT. La différence est 

calculée comme suit (K_ERA5 - K_operational) /K_operational x100. 

 

 

Ce résultat peut sembler contre-intuitif. Mais, en accord avec Jonsson et al. (2004), le principal 

facteur qui explique l'augmentation de O3 est la forte accélération de la constante de vitesse k1 

de O + O2 + M → O3 + M, comme le montre la Figure 6.32.  Celle-ci augmente en effet de 

+30 % pour un refroidissement de 20 K, ce qui cause un déplacement significatif de l’équilibre 

photochimique entre O et O3, au détriment de O dont l’abondance va diminuer. Comme la perte 

d'oxygène impair par HOX est proportionnelle à la densité [O], l’accélération de k1 entraîne 

une perte plus lente d'oxygène impair de la part des HOX. Au-dessous de 55 km, la dépendance 

en température de la réaction de perte de Chapman (k2: O + O3 → O2 + O2) par le terme L1 

devient un facteur significatif dans l'augmentation de O3 associée aux températures plus basses 

de ERA5. En Figure 6.31b, cette réaction explique environ la moitié de l'augmentation de O3 à 



126 
 

48 km et devient le principal contributeur près de la stratopause et en dessous. Cependant, dans 

cette plage d'altitude, l'effet de la température n'est pas suffisant pour éliminer complètement 

le déficit en O3 dans le modèle, qui reste visible dans la Figure 6.28. 

 

En conclusion de ce chapitre, nous avons démontré que les températures mésosphériques trop 

élevées des analyses ECMWF opérationnelles en 2007 sont la cause principale de la sous-

estimation de l’ozone mésosphérique par REPROBUS. L’utilisation des températures ERA5 

réanalysées, en meilleur accord avec les observations, permet une élimination quasi-totale du 

biais négatif d’ozone au-dessus de 50 km. Ce résultat s’explique par un ralentissement du cycle 

de destruction d’ozone par les HOX et, dans une moindre mesure, par le ralentissement de la 

réaction entre O et O3.      

 

  

6.4 Déficit d’ozone résiduel à 35-45km 

 

Alors que le déficit d'ozone peut être presque complètement éliminé dans la mésosphère par 

l'utilisation de températures appropriées, il subsiste dans notre modèle un déficit de 10 à 15 % 

dans la stratosphère autour de 35 à 45 km. Notre travail rejoint ainsi les nombreuses études qui 

ont documenté le problème historique du déficit d'ozone calculé par les modèles dans la haute 

stratosphère (par exemple, Grooß et al., 1999 ; Khosravi et al., 1998; Siskind et al., 1995). 

 

Dans notre modèle, le déficit d’ozone à 35-45 km résiste à l'utilisation des dernières données 

cinétiques, qui incluent l'important canal source de HCl de la réaction ClO + OH → HCl + O2, 

identifié par Khosravi et al. (1998). Ce processus réduit en effet l’efficacité du chlore comme 

catalyseur de la destruction d’ozone et contribue à augmenter l’ozone autour de 40 km. Pour 

progresser sur la question du déficit d’ozone modélisé dans la gamme 35-45 km, nous avons 

ré-examiné, pour la première fois avec un modèle tridimensionnel, la possibilité d'une source 

supplémentaire d'ozone produite par l'oxygène hautement excité vibrationnellement, comme 

l'ont théorisé Price et al. (1993) et Miller et al. (1994). Ce mécanisme intervient selon le schéma 

suivant, où O2(
3Σg, ν ≥ 26) est l'oxygène moléculaire dans l'état vibrationnellement excité 

v ≥ 26, produit dans une faible fraction par la photolyse de l’ozone aux longueurs d’onde 

inférieures à 243 nm : 

 



127 
 

                                     O3 + hν (λ < 243 nm) → O2(
3Σg, ν≥ 26) + O (3P)              (R14) 

 

                                      O2(
3Σg, ν ≥ 26) + O2(

3Σg, v = 0) → O3 + O (3P)               (R15) 

 

Le rendement quantique de la production de O2(
3Σg, ν ≥ 26) à partir de la photolyse de O3 

diminue avec la longueur d'onde, passant d'environ 7.3 % à 193 nm (Stranges et al., 1995) à 

0.06 % à 240 nm (Geiser et al., 2000). Nous avons utilisé ces mesures de laboratoire et un 

ajustement polynomial du troisième ordre (Figure 6.33) pour définir dans REPROBUS une 

fonction du rendement quantique pour la production de O2 (
3Σg, ν ≥ 26). 

 

 

Figure 6.33.  Rendement quantique de la production d’oxygène vibrationnellement excité O2(
3Σg, 

ν ≥ 26) lors de la photolyse de l’ozone pour des longueurs d’onde de 180 à 250 nm. 

 

Concernant la réaction (R15), les mesures effectuées pour déterminer la fraction des molécules 

O2(
3Σg, ν ≥ 26) subissant une relaxation vibrationnelle jusqu’à l'état ν = 1 indiquent clairement 

la présence d'un "canal sombre" (dark channel), en accord avec une réaction chimique formant 

O3 (Rogaski et al., 1995 ; Toumi et al., 1996). Une production inattendue de O et O3 a 

également été observée dans l'effluent d'un jet de microplasma He/O2 se déversant dans l'air 

ambiant, qui pourrait être expliquée par la réaction (R15) (Ellerweg et al., 2012). Dans nos 

simulations, nous avons considéré que toutes les molécules de O2(
3Σg, ν ≥ 26) formées par la 

photolyse de O3 conduisent à la production de O et O3 selon la réaction (R15). 
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Figure 6.34. En haut : Augmentation de O3 (%) dans REPROBUS lorsqu’on inclut la production 

supplémentaire de O3 à partir de l'oxygène vibrationellement excité O2(
3Σg, ν ≥ 26). En bas : différence 

(%) entre REPROBUS incluant cette production supplémentaire de O3 et MLS. Les vents et les 

températures sont pilotés par les réanalyses ERA5 de ECMWF. La différence est calculée comme 

(REPROBUS-MLS) /MLS × 100. De gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 2007 pendant 

la journée (SZA < 85°). 

 

La Figure 6.34 montre l'augmentation de O3 lorsque les réactions (R14) et (R15) sont 

introduites dans le réseau chimique de REPROBUS. Le changement par rapport à la simulation 

avec une chimie standard se situe essentiellement entre 35 et 45 km, avec un maximum 

d'environ +10 % à 40 km dans les tropiques. Ce résultat est en bon accord avec les simulations 

2D de Miller et al. (1994) et Toumi et al. (1996), qui furent les premiers à évaluer l'impact 

potentiel de l'oxygène excité vibrationnellement sur l'ozone stratosphérique. Dans 
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REPROBUS, ce processus permet de réduire le déficit en O3 dans la plage d'altitude souhaitée. 

En conséquence, l'accord avec les observations MLS s'améliore notablement aux basses 

latitudes, où le déficit restant est réduit d’un facteur proche de 2 et est désormais de l'ordre de 

5 % à 10 % entre 40 et 45 km. La production supplémentaire d’ozone par l'oxygène excité 

vibrationnellement reste donc une explication possible pour réduire le déficit historique en 

ozone noté dans les modèles. Cependant, comme ce processus est loin d’avoir été entièrement 

démontré expérimentalement, les résultats obtenus ici doivent être traités avec prudence. Ils 

appellent néanmoins à compléter les mesures en laboratoire du rendement quantique de 

production de O2(
3Σg, ν ≥ 26) sur la plage 193-210 nm, ainsi qu’à mieux caractériser 

expérimentalement les produits de la réaction O2(
3Σg, ν ≥ 26) + O2(

3Σg, v = 0), afin de 

confirmer un processus de formation d’ozone potentiellement important dans la haute 

stratosphère. 
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Chapitre 7 : Simulation 3D de l’airglow avec les 

réanalyses ERA5 

 

Le chapitre précédent a mis en lumière la température comme facteur clé influençant la 

distribution de l'ozone dans la mésosphère. L'utilisation des températures des réanalyses ERA5, 

plus basses que les les analyses opérationnelles et en meilleur accord avec les observations, 

ralentit à la fois les cycles catalytiques des HOX (en déplaçant l'équilibre entre O et O3) et la 

réaction de perte d'ozone par le cycle de Chapman. Ces deux facteurs combinés conduisent à 

une élimination presque totale du déficit d’ozone dans la mésosphère inférieure. Ce chapitre 

traite des résultats sur l’airglow lorsque REPROBUS est forcé par les réanalyses ERA5. Nous 

analyserons d'abord le profil vertical d'airglow, puis l'airglow intégré verticalement. Enfin, pour 

les besoins de MicroCarb, nous établirons une climatologie de l'airglow. Cette climatologie 

fournira une description spatiale et temporelle de l’airglow, ainsi que sa variabilité en fonction 

de l’angle solaire zénithal et de la latitude. 

 

7.1 Profil vertical 

 

La Figure 7.1 montre le VER de O2(
1∆) calculé par REPROBUS dans sa configuration forcée 

par les réanalyses ERA5 et sa différence relative par rapport aux observations de SABER. Le 

VER est moyenné sur la bande de latitude 30°N-30°S et est représenté en fonction de l'altitude 

et de l'angle zénithal solaire comme dans le chapitre 5. 

Lorsqu'il est forcé par les réanalyses ERA5, REPROBUS calcule un airglow de O2(
1∆) plus 

intense à tous les niveaux entre 45 et 55 km comparé à la version nominale du modèle (Figure 

5.4). Logiquement, les changements dans le VER par rapport au résultat obtenu avec les 

analyses opérationnelles reflètent ceux déjà notés pour l'ozone. L'augmentation du VER est 

directement liée à l'augmentation de l'ozone modélisé, qui résulte elle-même des températures 

plus basses de ERA5. En conséquence, l'accord avec SABER est largement amélioré, avec une 

différence généralement comprise entre +5 % et -5 % dans la plage d'altitude où le VER est la 

plus intense, entre 40 et 60 km. En particulier, la sous-estimation significative du VER (-30 %) 

notée avec les analyses opérationnelles autour de 60 km est presque complètement éliminée 

avec ERA5. 
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Figure 7.1. (Haut) : Taux d'émission volumique de O₂(¹Δ) (photons.cm-³.s-¹) en fonction de l'angle 

zénithal solaire calculé par REPROBUS forcé par les réanalyses ERA5 de l'ECMWF. Bas : différence 

(%) avec SABER. Les données sont moyennées entre 30°N et 30°S. La différence est calculée comme 

suit : (REPROBUS - SABER) /SABER x100. De gauche à droite : janvier, mars, juillet et septembre 

2007. 

 

Les seules altitudes où O2(
1∆) ne montre pas d'amélioration significative par rapport aux run 

forcé par les analyses opérationnelles sont au-dessus de 65 km en janvier et mars (70 km en 

juillet et septembre), où le VER reste sous-estimé par le modèle d'environ -10 à -20 %. Ce biais 

est sans doute lié à l’imprécision des températures ERA5 à proximité du sommet du modèle 

IFS, qui souffrent de l'absence de données de température à assimiler et des systèmes 

d’amortissement mis en place pour stabiliser le modèle aux niveaux les plus élevés. 

Néanmoins, l’airglow de O2(
1∆) est faible au-dessus de 70 km, et ne représente qu'environ 
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~3 % de l’airglow intégré verticalement tel qu’il est mesuré en géométrie nadir. Ces résultats 

démontrent la capacité de REPROBUS, lorsqu'il est forcé par les réanalyses ERA5, à simuler 

l'airglow de O2(
1∆) avec un excellent accord avec les observations, en particulier dans la haute 

stratosphère et basse mésosphère où cet airglow est le plus intense.  

7.2 Airglow intégré 

 

Comme dans le chapitre 5, pour calculer l’airglow tel qu’il sera vu au nadir par MicroCarb, 

nous avons intégré verticalement le VER calculé par REPROBUS forcé par ERA5, et l’avons 

comparé aux mesures SABER. Dans les deux cas, l'intégration est effectuée à partir de 40 km, 

la plus basse altitude où le VER est inversé par SABER, jusqu'à 80 km, le niveau le plus élevé 

de REPROBUS. Les données sont moyennées mensuellement et sont restreintes à la fenêtre de 

14±1 LT afin de filtrer les variations avec l'heure locale. 

En Figure 7.2, l'utilisation des réanalyses ERA5 pour piloter REPROBUS conduit à une 

augmentation systématique de l’airglow de O2(
1Δ) par rapport à ce qui était obtenu avec les 

analyses opérationnelles (Chapitre 5, Figure 5.7). Ce résultat est attendu en raison de 

l'augmentation significative du VER dans la région de 50-70 km (Figure 7.1). En conséquence, 

bien que légèrement sous-estimé, l'airglow intégré O2(
1Δ) calculé avec les réanalyses ERA5 

est significativement plus proche de SABER que celui calculé avec les analyses opérationnelles 

(Figure 7.3). En moyenne globale et annuelle, la différence entre REPROBUS et SABER chute 

de -11.0 ± 2.7 % avec les analyses opérationnelles (Chapitre 5.3) à -4.2 ± 2.8 % avec ERA5. 

Le fait que cette différence reste négative peut être attribué au faible manque d'ozone et de 

O2(
1Δ) qui persiste dans la haute stratosphère, comme vu précédemment. Néanmoins, le déficit 

initial en airglow diagnostiqué au début de cette thèse (Figure 5.7) a été réduit d’un facteur 

proche de trois en utilisant les températures mésosphériques plus basses des réanalyses ERA5. 

En plus des températures ERA5, l'inclusion de l'effet de l'oxygène excité vibrationnellement, 

comme envisagé dans le Chapitre 6, réduit la différence entre le modèle et SABER à -1.6 

± 2.9 %. On retiendra donc que même pour des mesures intégrées verticalement sur toute la 

colonne atmosphérique, comme le seront les futures observations de MicroCarb au nadir, 

l'utilisation de températures précises dans la mésosphère est d’importance capitale pour une 

estimation précise de l’airglow de O2(
1Δ) par un modèle photochimique. 
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Figure 7.2 Airglow de O2(
1∆) intégré entre 40 et 80 km (1012 photons.cm-2.s-1.sr-1) calculé à 14±1 LT 

par REPROBUS. De gauche à droite et de haut en bas : janvier, mars, juillet et septembre 2007. 

 

 

 
 

Figure 7.3. Différence relative (%) entre l'airglow O2(
1∆) intégré calculé par REPROBUS forcé par 

les analyses opérationnelles de l'ECMWF et mesuré par SABER. Les données sont intégrées entre 40 

et 80 km à 14±1 LT. La différence est calculée comme suit : (REPROBUS - SABER) /SABER x100. De 

haut en bas : janvier, mars, juillet et septembre 2007. 
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7.3 Climatologie de l’airglow pour MicroCarb 

 

Dans le cadre de la mission MicroCarb, l'utilisation en temps quasi-réel (J+1) du modèle 3D 

REPROBUS serait en théorie la meilleure option pour fournir un a priori fiable de l’airglow de 

O2(
1Δ). En effet, un modèle alimenté par les données de vents et de températures analysées est 

le mieux capable de reproduire avec fidélité la variabilité quotidienne de la dynamique 

stratosphérique et les événements exceptionnels (tels que les réchauffements soudains) qui 

influent sur la distribution de l’ozone et donc de l’airglow. Toutefois, la mise en œuvre d'une 

chaîne de traitement en temps réel est complexe et demande des ressources en personnel et en 

temps de calcul importantes. Cela implique une procédure quotidienne de désarchivage des 

analyses ECMWF (qui nécessite de contrôler en temps réel leur disponibilité et tout problème 

éventuel de transmission), l'exécution du modèle 3D qui dure de 1h30 à 2h00 par jour de 

simulation, ainsi qu'une surveillance régulière de la qualité des résultats et de leur évolution à 

long terme pour prévenir toute dérive du modèle. Une alternative pour contourner ces 

difficultés serait d'utiliser les résultats de REPROBUS déjà disponibles via la chaîne en temps 

réel du centre de données Aeris/ESPRI sur les serveurs de l'IPSL. Cependant, le service 

REPROBUS d'Aeris/ESPRI, conçu à des fins de recherche, n’offre pas la robustesse requise 

pour une application opérationnelle au sein du segment sol de Microcarb. En effet, ce service 

peut être affecté par des interruptions non planifiées dues à des sauvegardes, des mises à jour, 

des coupures de réseau ou des pannes (de climatisation par exemple). Bien que ces interruptions 

soient très bien gérées par l’équipe restreinte de ESPRI, la remise en route de la chaîne 

REPROBUS s’effectue sans la contrainte du temps réel, ce qui complique l'adoption de cette 

solution pour Microcarb. 

 

Nous avons montré dans cette thèse que l’airglow une fois intégré verticalement était 

essentiellement piloté par l’angle zénithal et montrait peu de variabilité d’un jour à l’autre. Pour 

un angle zénithal donné, il varie également peu selon la longitude. Dès lors, il peut être envisagé 

que la prédiction de l’airglow puisse se faire dans le segment sol de MicroCarb à partir d’une 

simple climatologie de l’airglow de REPROBUS, tabulée en angle zénithal, plutôt que par un 

run 3D de REPROBUS forcé en temps réel par les analyses ECMWF. L’évolution saisonnière 

de l’airglow (dictée par celle de l’ozone) peut être prise en compte dans la climatologie par 

l’ajout de la dimension mensuelle, tandis que sa répartition à grande échelle est définie par une 

dimension en latitude. La climatologie de l’airglow obtenue à partir de REPROBUS consiste 

donc en une lookup table à trois dimensions, qui est fonction du mois, de la latitude, et de 
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l’angle zénithal. A partir de ces paramètres d’entrée, connus pour chaque observation de 

MicroCarb, une simple interpolation dans la table suffit à retrouver le profil d’émission de 

O2(
1Δ) et son émission intégrée prédits par REPROBUS.  

 

En pratique, nous avons construit une climatologie REPROBUS de l’airglow à partir de la 

simulation de l’année 2007 forcée par les analyses ERA5 décrite précédemment dans cette 

thèse. Pour chaque mois de l’année, la climatologie est tabulée de 90°N à 90°S selon 91 bins 

de 2° de latitude, et de 0° à 94° d’angle zénithal selon 47 bins de 2°. Son domaine vertical 

coïncide avec celui de REPROBUS, du sol à 0.01 hPa (environ 80 km).  

 

 
 

Figure 7.4. Comparaison du run 3D (à gauche) et de la climatologie REPROBUS (à droite) pour le 25 

septembre 2007 à 1300UT. En haut : Rapport de mélange d’ozone (ppmv) à 0.9 hPa (environ 50 km). 

Au centre : Taux d'émission volumique (VER) de O2(
1∆) à 0.9 hPa, en 107 photons.cm-3.s-1 . En bas : 

Intensité verticale intégrée de O2(
1∆) en 1012 photons.cm-2.s-1.sr-1 
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La Figure 7.4 compare les résultats obtenus le 25 septembre 2007 à 13 UT pour le run 3D et 

reconstitués à partir de la climatologie. Cet exemple est volontairement très défavorable car le 

champ d’ozone à 0.9 hPa (où l’émission de O2(
1Δ) est la plus intense) montre un maximum 

local aux hautes latitudes de l’hémisphère sud qui s’écarte notablement de la climatologie du 

mois de septembre. Ce maximum se répercute sur l'airglow au même niveau pression, qui 

s'écarte également de la climatologie. Toutefois, on observe que l'intégration verticale de 

l'airglow amortit largement les variations locales. Seule la forme légèrement ovalisée du 

maximum d’émission au point subsolaire trahit la présence du maximum local dans 

l’hémisphère sud à 0.9 hPa. En dépit de ces conditions non-zonales défavorables à l’emploi 

d’une climatologie zonale dans sa construction, le champ intégré de O2(
1Δ) issu de la 

climatologie reproduit de façon assez satisfaisante celui issu du run 3D. 

 

Du point de vue quantitatif, la Figure 7.5 compare l’airglow calculé par la simulation 3D et 

celui reconstitué à partir de la climatologie, pour 4 jours de janvier, mars, juillet, et septembre 

2007. Aux basses et moyennes latitudes, l’écart entre les prédictions d’airglow est 

généralement inférieur à 2 %. Le calcul sur l’ensemble de l’année montre un biais moyen nul 

et une dispersion moyenne à 1-sigma d’environ 1 % jusqu’à 40° de SZA, et de 2 % entre 40° 

et 70° de SZA. La dispersion entre la climatologie et le run 3D s’accentue jusqu’à 10 % à 

l’approche de 90° d'angle zénithal du fait de la variation très rapide de l’airglow au lever et au 

coucher du soleil. Cet écart reste néanmoins acceptable compte-tenu de la très faible émission 

produite à ces angles élevés. 

 

Néanmoins, on note en Figure 7.5 des écarts parfois importants (supérieurs à 5 %) aux hautes 

latitudes, en particulier au mois de mars dans l’hémisphère sud et septembre dans l’hémisphère 

sud. Comme le montre la Figure 7.6, ces écarts sont largement corrélés à des écarts de 

température entre la climatologie et le résultat du run 3D pour un jour donné. Par exemple, 

l’excès d’airglow prédit par la climatologie au-dessus de l’Europe le 4 mars 2007 est clairement 

lié aux températures plus basses prédites par la climatologie du mois de mars. Nous avons 

montré au Chapitre 6 que cet écart de température entraînait une augmentation de concentration 

d’ozone et par conséquent d’airglow. Cet écart peut s’expliquer par la perturbation du vortex 

polaire liée à l'épisode de réchauffement stratosphérique qui a eu lieu fin février 2007. L’effet 

d’une circulation non zonale est également visible dans l’hémisphère sud au mois de septembre, 
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où la déformation et l’excursion en latitude du vortex polaire entraîne une différence de 

température et d’airglow par rapport à la climatologie.  

 

 

 
 

  

  
  

 

Figure 7.5. Différence relative (%) entre l’airglow de O2(
1∆) calculé par la simulation 3D de 

REPROBUS et celui reconstitué à partir de la climatologie, pour différents jours de janvier à septembre 

2007 (1300 UT). La différence est calculée comme suit : (Climato - Run 3D) *100/ Run 3D. 
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Figure 7.6. Différence de température (K) entre la simulation 3D de REPROBUS et celle de la 

climatologie pour différents jours de janvier à septembre 2007 (1300 UT). La différence est calculée 

comme suit : (Climato - Run 3D) *100/Run 3D. 

 

 

En conclusion, le calcul de l’airglow à partir d’une climatologie tabulée en fonction du mois, 

de la latitude, et de l’angle zénithal permet d’avoir une bonne approximation d’un calcul en 

temps réel (dispersion en général inférieure à 2%). L’usage d’une climatologie peut donc être 

une solution simple et précise pour la prédiction de l’airglow. Deux réserves doivent cependant 

être apportées. La première est que la climatologie de l’airglow porte évidemment en elle les 

mêmes biais que le modèle « complet » qui a été utilisé pour la construire. Le biais négatif de 

-4.2 ± 2.8 % par rapport aux observations que nous avons quantifié au chapitre précédent est 

donc également présent dans la climatologie. La seconde est que la climatologie étant par 

nature zonale, tout écart à une situation zonale en termes de température ou d’ozone est 

potentiellement générateur d’une moindre précision sur l’estimation de l’airglow. Cela peut 

être particulièrement le cas pendant les épisodes de réchauffement stratosphérique soudain. 

Nous explorons plus en détail leur impact dans le chapitre suivant. 
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Chapitre 8 : Etude de l’impact des réchauffements soudains 

 

Les réchauffements stratosphériques soudain sont l’événement dynamique de grande échelle 

le plus spectaculaire se produisant au sein de la moyenne atmosphère. Ils se caractérisent par 

des changements rapides et significatifs de la circulation stratosphérique, accompagnés d'une 

augmentation rapide et importante de la température stratosphérique (40-50 K) dans la région 

polaire. Lors d'un réchauffement soudain, les vents zonaux du vortex polaire, initialement 

dirigés d'ouest en est, ralentissent considérablement, voire s'inversent. Ceci entraîne un 

déplacement du vortex polaire, contenant l'air froid et riche en ozone du pôle d'hiver, vers les 

latitudes moyennes. Cette intrusion d'air froid et d’ozone peuvent provoquer des variations de 

température et d’airglow importantes par rapport aux normales de ces latitudes. L'objectif de 

ce chapitre est d'évaluer si ces épisodes de réchauffement soudain entraînent des variations 

d'airglow suffisamment significatives pour être détectables depuis l’espace, et s'ils génèrent des 

écarts importants entre les observations d’airglow en temps réel et la climatologie établie 

précédemment. 

8.1 Les réchauffements soudains 

 

Comme vu précédemment dans le Chapitre 2, dans l'hémisphère d’hiver, le gradient de 

température entre les hautes et moyennes latitudes induit par l’absence de rayonnement solaire 

aux pôles mène à la formation d’un fort courant-jet polaire avec des vents soufflant vers l'ouest, 

que l’on appelle vortex polaire. Ce vortex polaire se situe généralement autour de 65° de 

latitude et est globalement centré autour du pôle hiver.  Lorsque le vortex est établi, il isole les 

masses d’air très froides du pôle d’hiver de celles des moyennes latitudes. A la fin de l’hiver et 

au début du printemps, le vortex polaire disparaît avec le retour du rayonnement solaire, et des 

vents d’est s’installent jusqu’à l’hiver suivant. 

 

Cependant, de manière sporadique, en hiver et essentiellement dans l’hémisphère nord, il arrive 

que le vortex polaire soit fortement perturbé. Lorsqu'une onde planétaire troposphérique de 

forte amplitude se propage verticalement, la circulation stratosphérique (Baldwin et al., 2021 ; 

Butler et al., 2017 ; Schoeberl, 1978) est perturbée. En conséquence, la température polaire 

stratosphérique peut augmenter de plusieurs dizaines de degrés (30-40 K) en quelques jours. 

Les vents d'ouest ralentissent, ou même s'inversent pour devenir des vents d'est (Butler et al., 
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2017 ; Maury et al., 2016), ce qui peut entraîner le déplacement ou la rupture du vortex polaire. 

On parle alors de réchauffements stratosphériques soudains, connus sous le nom de Sudden 

Stratospheric Warmings (SSW) en anglais. Le phénomène des réchauffements soudains a été 

identifié pour la première fois par Scherhag (1952) à l’aide de mesures réalisées par 

radiosondage au-dessus de Berlin.  Depuis, de nombreuses observations de ce phénomène ont 

suivi, améliorant notre compréhension générale de sa morphologie.  

 

Les SSW apparaissent en moyenne tous les 2 ans et sont plus fréquents au pôle nord, où ils se 

produisent environ six fois par décennie (Charlton et Polvani, 2007). Ils sont beaucoup plus 

rares au pôle sud (van Loon et al., 1973; Butler et al., 2017). En effet, comme l’activité 

ondulatoire est fortement reliée à la présence d’orographie au sol et de la différence de 

température terre-mer, la quasi-totalité des échauffements stratosphériques qui ont été observés 

se sont produits dans l’hémisphère nord. L’hémisphère sud (avec moins de terres émergées) 

présente des ondes planétaires d’amplitude plus faible (van Loon et al., 1973), et 

conséquemment un vortex polaire plus fort tout au long de l’hiver, bien que des SSW notables 

ont été recensés en 2002 et 2019 (Charlton et al., 2005; Rao et al., 2020). 

 

Les SSW sont en général classés dans deux catégories : les SSW majeurs caractérisés par une 

inversion des vents zonaux à 10 hPa et 60°N (ou 60°S) et une inversion du gradient de 

température nord-sud à 60°N (ou 60°S) et 10 hPa; et les  SSW mineurs, caractérisés par une 

inversion du gradient de température mais pas des vents zonaux (Butler et al., 2015). 

 

Les SSW ont une influence importante sur la météo hivernale aux latitudes moyennes. Ils 

provoquent en général des anomalies de température positives au Groenland, à l’est du Canada, 

en Afrique subtropicale et en Asie, et des anomalies négatives en Eurasie et aux États-Unis. 

Par exemple, les vagues de froid récentes de février 2018 en Europe et de février 2021 aux 

États-Unis ont été provoquées par des SSW qui ont eu lieu quelques semaines plus tôt (King et 

al., 2019; Cohen et al., 2021). 

8.2 Simulations de cas de réchauffement soudain 

 

Nous avons choisi d'étudier deux cas récents de réchauffement soudains majeurs qui ont eu lieu 

respectivement en mars 2016 (Manney et al., 2016 ; Gong et al., 2018) et février 2018 (Rao et 

al., 2018 ; Karpechko et al., 2018 ; Bouillon et al., 2023), ci-après désignés sous les noms de 
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SSW2016 et SSW2018. Au début de mars 2016, on assiste à une décélération du vortex polaire 

qui aboutit à une inversion des vents d’ouest le 5 mars 2016. Au début de février 2018, une 

décélération rapide de la circulation d'ouest dans la stratosphère polaire a eu lieu, et le 12 

février, le vent zonal moyen à 60° N et 10 hPa s'est inversé pour devenir un vent d'est 

(Karpechko et al., 2018).  

 

Les Figures 8.1 et 8.2 illustrent respectivement les réchauffements soudains SSW2016 et 

SSW2018 à partir des réanalyses de température ERA5. Selon la morphologie de la circulation 

au cours de l’événement, les SSW sont généralement classés en deux types : soit division du 

vortex en deux tourbillons cycloniques séparés (split), soit déplacement du vortex hors du pôle 

vers les latitudes moyennes (displacement) (Charlton & Polvani, 2007). Comme le montre la 

Figure 8.1, le SSW de mars 2016 est associé à un déplacement du vortex polaire. A 10 hPa, on 

observe que le vortex est poussé vers la région Europe-Atlantique Nord-Amérique du Nord par 

de l'air chaud venant de l'Asie de l'Est. La différence de phase est notable avec la situation à 

0.9 hPa, où le déplacement du vortex intervient plus tôt et à des longitudes différentes de ce 

qui est observé à 10 hPa. Le 12 mars 2016, les situations à ces deux niveaux sont presque en 

opposition de phase avec un vortex froid à 0.9 hPa qui se superpose à une masse d’air chaud 

de nature anticyclonique à 10 hPa. Ces différences s’expliquent par le fait que les 

réchauffements stratosphériques se produisent tout d’abord dans la haute stratosphère (40-

50 km) avant de descendre dans la basse stratosphère (30-20 km). Ainsi les anomalies de 

température se propagent du haut vers le bas, avec un délai qui peut conduire à des contrastes 

très marqués entre la haute et basse stratosphère (Baldwin et Dunkerton, 2001; Hitchcock et 

Simpson, 2014 ; Bouillon et al., 2023). 

 

Le SSW de février 2018 est quant à lui associé à une division du vortex. Celle-ci est effective 

le 10 février à 10 hPa, sous l’effet de la poussée de deux masses d'air chaud venant de l'Asie et 

du Groenland (Figure 8.2). A 0.9 hPa, le vortex polaire n’est jamais complètement divisé mais 

une circulation chaude anticyclonique est visible au-dessus du pôle dès le 4 février, huit jours 

avant que cela ne soit le cas à 10 hPa. 
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10 hPa                                0.9 hPa 

 

 

 
Figure 8.1. Température (K) REPROBUS lors de l'épisode de réchauffement soudain de mars 2016 

montrant le déplacement du vortex. (Gauche) à 10 hPa (31 km). (Droite) à 0.9 hPa (49-50km). 
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10 hPa                                0.9 hPa 

 

 

 
Figure 8.2. Température (K) REPROBUS lors de l'épisode de réchauffement soudain de février 2018 

montrant la division du vortex. (Gauche) à 10 hPa (31 km). (Droite) à 0.9 hPa (49-50km). 
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Les Figures 8.3 et 8.4 présentent les simulations d’ozone et d’airglow de REPROBUS lors des 

épisodes de réchauffement soudain de mars 2016 et de février 2018. En plus des températures 

à 10 hPa, pression à laquelle l'airglow est très faible, ces figures présentent également les 

températures à 0.9 hPa, où l’airglow est maximal. Pour le cas du SSW2016, l’anticorrélation 

entre la température et l’ozone, discutée au Chapitre 6.3, est très claire à 0.9 hPa. De très forts 

rapports de mélange d’ozone sont prédits à l’intérieur du vortex polaire lorsque celui-ci est 

déplacé au-dessus de l’Amérique du Nord, en particulier en début de séquence les 2-4 mars 

2016. Le même phénomène est observé pour le SSW2018, où à chaque lobe ou langue d’air 

froid du vortex correspond un maximum d’ozone à 0.9 hPa, comme par exemple en Atlantique 

nord et Europe occidentale les 06, 10, et 12 février 2018. Inversement, l’air chaud implique 

généralement un minimum d’ozone à 0.9 hPa, visible par exemple au-dessus des Etats-Unis le 

10 mars 2016 ou sur les Balkans le 18 février 2018. 

Ces variations de la quantité d’ozone se répercutent naturellement sur l’airglow calculé par le 

modèle à 0.9 hPa. A chaque maximum d’ozone correspond un maximum d’airglow, qui sont 

particulièrement visibles sur l’Amérique du Nord pour le SSW2016, et sur l’Atlantique nord à 

la fin du SSW2018. Néanmoins la dépendance de l’airglow à l’ozone est toujours convoluée 

par le taux de photolyse de l’ozone, qui ne dépend lui que de l’angle zénithal. Il ne peut donc 

y avoir de stricte correspondance entre les champs d’ozone et d’airglow à un instant donné, 

comme on peut le voir par exemple le 10 février 2018. Du fait du fort pilotage de l’airglow par 

l’angle zénithal, les variations d’airglow dues à l’ozone pendant un réchauffement soudain sont 

atténuées aux hautes latitudes (faible photolyse de l’ozone) et exacerbées aux basses latitudes 

(forte photolyse de l’ozone). 
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Figure 8.3. Simulation REPROBUS forcée par les réanalyses ERA5 lors de l'épisode de réchauffement 

soudain de mars 2016. Respectivement de gauche à droite : Température (K) de REPROBUS à 10 hPa 

(environ 31 km) ; Température (K) de REPROBUS à 0.9 hPa (environ 50 km) ; Rapport de mélange 

(ppmv) de O3 à 0.9 hPa calculé par REPROBUS ; VER de l’airglow de O2(
1∆) (photons/cm3/s) à 0.9 

hPa calculé par REPROBUS ; L’intensité verticale intégrée de l’airglow de O2(
1∆) (photons/cm2/s/sr) 

calculée par REPROBUS. Ces résultats sont présentés pour les dates du 2, 4, 6, 10 et 12 mars 2016 (de 

haut en bas) à 18 UT.  

 

 

Lorsque l’airglow de O2(
1∆) est intégré verticalement, les Figures 8.3 et 8.4 montrent que 

l’impact des réchauffements soudains n’est pas visuellement flagrant, la distribution de 

l’airglow restant très largement dominée par l’effet de l’angle zénithal. Cela peut s’expliquer 

par le domaine vertical relativement limité sur lequel un réchauffement soudain produit une 

variation cohérente du champ d’ozone. L’intégration verticale de l’airglow a pour effet de lisser 

les perturbations associées au réchauffement soudain, qui comme nous l’avons vu peuvent 

présenter des morphologies quasi-opposées à différents niveaux de l’atmosphère moyenne. Les 
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mêmes perturbations s’additionnent donc peu suivant la verticale. On peut néanmoins évaluer 

quantitativement l’écart à la climatologie de l’airglow établie au Chapitre 7 lorsque la 

circulation polaire subit un réchauffement soudain. Cet exercice est réalisé pour les cas 

SSW2016 et SSW2018 dans la section suivante. 

 

 

 

 
 

Figure 8.4. Simulation REPROBUS forcée par les réanalyses ERA5 lors de l'épisode de réchauffement 

soudain de février 2018. Respectivement de gauche à droite : Température (K) de REPROBUS à 10 

hPa (environ 31 km) ; Température (K) de REPROBUS à 0.9 hPa (environ 50 km) ; Rapport de mélange 

(ppmv) de O3 à 0.9 hPa calculé par REPROBUS ; VER de l’airglow de O2(
1∆) (photons/cm3/s) à 0.9 

hPa calculé par REPROBUS ; L’intensité verticale intégrée de l’airglow de O2(
1∆) (photons/cm2/s/sr) 

calculée par REPROBUS. Les résultats sont présentés pour les dates du 2, 4, 6, 10 et 12 février 2018 

(de haut en bas) à 12 UTC. 
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8.3 Comparaison avec la climatologie 

 

Les Figures 8.5 et 8.6 présentent, pour l’ozone et l’airglow, les différences entre les 

distributions calculées par REPROBUS et celles reconstruites à partir de la climatologie établie 

au Chapitre 7, lors des épisodes de réchauffement soudain stratosphérique SSW2016 et 

SSW2018.  

A 0.9 hPa, on note pour les deux cas étudiés ici, des écarts d’ozone à la climatologie qui peuvent 

atteindre +30 à +40 % dans les régions où de fortes quantités d’ozone sont déplacées du pôle 

vers des latitudes plus basses. Ces écarts d’ozone se répercutent naturellement sur l’airglow, 

dans environ les mêmes proportions. Pour le cas SSW2018, les faibles quantités d’ozone au-

dessus des Balkans le 12 février 2018 se traduisent également par un écart d’airglow d’environ 

-25 % par rapport à la climatologie à 0.9 hPa.  

Pour les raisons évoquées dans la section précédente, l’intégration verticale de l’airglow a pour 

effet de réduire l’impact des réchauffements soudains, et donc de réduire également l’écart à la 

climatologie de l’airglow. En dehors des zones proches du terminateur solaire, où des écarts 

importants peuvent être rencontrés mais concernent des émissions de O2(
1∆) faibles, les écarts 

maximaux à la climatologie calculés pour les cas SSW2016 et SSW2018 sont de l’ordre de 

±10 %. Ces écarts sont donc cinq fois supérieurs à la dispersion moyenne de 2 % observée 

entre l’airglow calculé par un 3D en temps réel et la climatologie (Chapitre 7). 

En conclusion, les réchauffements soudains peuvent impliquer des valeurs d’airglow qui 

s’écartent fortement de la climatologie (+40 % sur les cas étudiés ici) aux niveaux de pression 

où l’airglow est typiquement maximal, dans la haute stratosphère et basse mésosphère. Ces 

variations sont facilement détectables par un instrument spatial opérant en visée au limbe et 

capable de mesurer le profil d’airglow. En visée nadir, l’impact des réchauffements soudains 

sur l’airglow intégré verticalement est réduit mais un écart de 10 % entre l’airglow inversé par 

MicroCarb et celui de l’apriori issu de la climatologie REPROBUS peut alerter sur la présence 

probable d’un réchauffement stratosphérique. 
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Figure 8.5. Simulations REPROBUS forcées par les réanalyses ERA5 lors de l'épisode de 

réchauffement soudain de mars 2016. Respectivement de gauche à droite : Température de REPROBUS 

à 0.9 hPa (environ 50 km) ; Différence relative de l’ozone à 0.9 hPa calculé par REPROBUS en temps 

réel et la climatologie ; Différence relative de l’airglow de O2(
1∆) à 0.9 hPa calculé par REPROBUS 

et la climatologie ; Différence relative de l’intensité verticale intégrée de O2(
1∆) calculé par 

REPROBUS et la climatologie. Ces résultats sont présentés pour les dates du 2, 4, 6 et 12 février 2016 

(de haut en bas) à 18 UT. Les différences sont calculées comme suit : (Simulation en temps réel - 

Climatologie) * 100 / Climatologie. 
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Figure 8.6. Simulations REPROBUS forcées par les réanalyses ERA5 lors de l'épisode de 

réchauffement soudain de février 2018. Respectivement de gauche à droite : Température de 

REPROBUS à 0.9 hPa (environ 50 km) ; Différence relative de l’ozone à 0.9 hPa calculé par 

REPROBUS et la climatologie ; Différence relative de l’airglow de O2(
1∆) à 0.9 hPa calculé par 

REPROBUS et la climatologie ; Différence relative de l’intensité verticale intégrée de O2(
1∆) calculé 

par REPROBUS et la climatologie. Ces résultats sont présentés pour les dates du 2, 4, 6 et 12 février 

2018 (de haut en bas) à 12 UT. Les différences sont calculées comme suit : (Simulation en temps réel - 

Climatologie) * 100 / Climatologie. 
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Chapitre 9 : Conclusion et perspectives 

 

Nous avons conduit dans cette thèse une analyse exhaustive de notre compréhension 

quantitative de l’airglow de O2(
1∆). Notre démarche s'est essentiellement appuyée sur un 

nouveau modèle d'airglow de O2(
1∆), intégré au modèle global de chimie-transport 

tridimensionnel REPROBUS.  

Dans la partie supérieure du profil d’airglow de O2(
1∆), nous avons montré que le modèle dans 

sa version nominale présentait une forte sous-estimation de l'airglow. Ce déficit est maximal 

autour de 60 km, où REPROBUS calcule une émission inférieure de -25 à -30 % à celle 

mesurée par l’instrument SABER. Ce fort biais est présent à tous les angles zénithaux et ne 

présente pas de variation marquée avec la saison. Il est de plus conforme au biais observé par 

Bertaux et al. (2020) par rapport aux données SCIAMACHY. La sous-estimation de l’émission 

de O2(
1∆) à 1.27 μm dans la haute stratosphère et basse mésosphère est donc un caractère 

robuste de notre modèle lorsqu’il est forcé par les analyses ECMWF opérationnelles en 2007.  

Nous avons calculé l’airglow O2(
1Δ) intégré verticalement pour reproduire les conditions 

d'observation de MicroCarb ou de tout autre instrument couvrant la bande de 1.27 μm en 

géométrie nadir. Lorsque notre modèle est forcé par les analyses ECMWF opérationnelles en 

2007, l’airglow de O2(
1Δ) est sous-estimé en moyenne de -11.0± 2.7 % par rapport aux mesures 

SABER.   

Sur la base des données MLS et SABER, nous avons établi que la sous-estimation de l’airglow 

de O2(
1Δ) était associée à un déficit significatif d'ozone dans le modèle, particulièrement 

marqué (-20 % à -30 %) près de la stratopause et dans la basse mésosphère (45-60 km). Nous 

avons d’abord montré que le déficit d’ozone mésosphérique n’était pas attribuable à une 

surestimation des radicaux HOX. En effet, REPROBUS montre plutôt une légère sous-

estimation de ces radicaux, ce qui est en accord avec d'autres études. Nous avons également 

écarté l’initialisation de l’ozone ou une représentation incorrecte de la vapeur d’eau dans 

REPROBUS comme cause majeure du déficit d’ozone. Modifier les constantes cinétiques de 

la photochimie des HOX, dans l'intervalle de leur incertitude estimée, ne permet pas non plus 

de réduire le déficit d'ozone dans des proportions suffisantes. Enfin, l’augmentation de la 

résolution spectrale des calculs de photodissociation, ou encore l’implémentation dans 
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REPROBUS de la production de O(1D) par photolyse de O2 dans le continuum de Shumann-

Runge, ne modifient l’ozone et l’airglow que très marginalement. 

Finalement, nous avons pu établir que le déficit d'ozone dans la mésosphère était dû aux 

températures trop élevées (+15K) des analyses ECMWF utilisées pour alimenter REPROBUS. 

L'utilisation des réanalyses ERA5, dont les températures sont plus basses et en meilleur accord 

avec les observations, permet de ralentir à la fois les cycles catalytiques des HOX et la réaction 

de perte des OX par le cycle de Chapman. Ces deux facteurs combinés conduisent à une 

élimination presque totale du déficit d’ozone dans la basse mésosphère, qui s’établit désormais 

à environ -5 % par rapport aux mesures MLS.  

Dans la stratosphère, autour de 35-45 km, il persiste en revanche un biais négatif d’ozone 

d’environ -10 % à -15 % par rapport aux observations. Le déficit “historique" d'ozone dans la 

moyenne stratosphère, relevé par de nombreuses études dans le passé, n’est donc pas résolu par 

l'utilisation des données cinétiques les plus récentes, et semble toujours d’actualité. Pour tenter 

de le corriger, nous avons testé la production supplémentaire d'ozone par l'oxygène 

vibrationnellement excité, comme théorisé par Price et al. (1993). En augmentant l'ozone de 

près de 10 % dans la plage d'altitude souhaitée, ce processus demeure une solution attrayante 

au déficit d'ozone modélisé dans la stratosphère, qu’il faudra néanmoins étayer dans le futur 

par des données de laboratoire plus complètes.  

L'augmentation de l’ozone mésosphérique consécutive à l’utilisation des réanalyses ERA5 

diminue la sous-estimation de l’airglow par REPROBUS de près d’un facteur trois : en 

moyenne globale et annuelle, la différence entre REPROBUS et SABER s’établit à -4.2±2.8 %.  

Cette différence peut même être réduite jusqu’à -1.6 ± 2.9 % lorsqu’on introduit la production 

d’ozone par l’oxygène vibrationnellement excité. Il est donc clair que l’usage de températures 

précises dans la mésosphère est un facteur clé pour une estimation précise de l’airglow de 

O2(
1Δ) par un modèle photochimique. Le fait que ces différences restent négatives peut être 

attribué au déficit résiduel d'ozone et de O2(
1Δ) autour de 35-45 km, évoqué précédemment.  

Les futures missions spatiales utilisant la bande de 1.27 μm pour mesurer la colonne d'air et, 

comme produit final, le rapport de mélange de CO2, pourraient ne pas avoir la résolution 

spectrale nécessaire pour séparer l'émission et l'absorption de O2(
1Δ). Dans ce cas, un modèle 

de chimie-transport similaire à celui utilisé ici sera nécessaire pour calculer l'émission 

théorique de O2(
1Δ) et la soustraire des spectres observés. Notre travail montre donc qu'une 
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attention particulière doit être accordée à la précision des températures mésosphériques 

utilisées pour ce calcul. Comme les analyses météorologiques souffrent cruellement d'un 

manque de données assimilées dans la mésosphère, la qualité du modèle de prévision 

météorologique sous-jacent (IFS dans le cas de l'ECMWF) dans cette région joue un rôle 

décisif dans la qualité de la représentation de l’émission de O2(
1Δ). 

Enfin, nous avons construit une climatologie de l’émission de O2(
1Δ). Tabulée en angle 

zénithal, mois, et latitude, elle pourra être utilisée comme information a priori dans l’algorithme 

de restitution du spectre d’émission de O2(
1∆) par MicroCarb. Pour un point de mesure éloigné 

du terminateur solaire, l’écart à 1 sigma entre l’airglow prédit par la climatologie et celui 

calculé par une simulation 3D en temps réel est généralement inférieur à 2 %.  En cas de 

circulation fortement non-zonale, comme dans les cas de réchauffements soudains étudiés ici, 

un écart de l’ordre de 10 % peut être atteint sur l’airglow intégré verticalement. 

 

Les perspectives que l’on peut envisager en prolongement direct de cette thèse pourraient 

s’organiser selon les axes suivants : 

• Les oxydes d’azote (NOX) sont les principaux destructeurs d’ozone aux altitudes où le 

déficit d’ozone “historique” est constaté dans les modèles. Or, en dépit de mesures 

abondantes effectuées par de nombreux instruments spatiaux (SCIAMACHY, MIPAS, 

ACE, etc..), la littérature récente concernant le bilan des oxydes d’azote et la qualité de 

leur restitution par les modèles est étonnamment peu fournie. L’aptitude de la cinétique 

actuelle à reproduire les NOX observés apparaît donc comme une piste prioritaire à 

explorer pour une amélioration supplémentaire de l’ozone et de O2(
1Δ) à 35-45 km.  

• Au regard des résultats prometteurs obtenus lorsqu’on considère la formation d’ozone 

à partir de l’oxygène vibrationnellement excité O2(
3Σg, ν ≥ 26), un travail de laboratoire 

dédié est également une priorité pour confirmer ou infirmer un mécanisme qui reste 

aujourd’hui encore relativement spéculatif.  

• En dépit de résultats globalement satisfaisants, des imperfections subsistent dans la 

modélisation des radicaux hydrogénés HOX. On peut citer par exemple le déficit de 

HOX au sommet du modèle (70-80 km) par rapport à MLS, qui coïncide étonnamment 

avec avec une surestimation de H2O. Un approfondissement logique du travail entamé 
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dans cette thèse consisterait en une étude détaillée de la photochimie des HOX dans la 

haute mésosphère, en tirant parti des mesures simultanées de OH, HO2, H2O, et de la 

température par l’instrument MLS. 

• Enfin, la mise en orbite de MicroCarb en 2025 offre la perspective prometteuse d’une 

nouvelle cartographie, en temps quasi réel, de l’émission de O2(
1Δ) à 1.27 μm. La 

comparaison entre l’a priori de l’airglow calculé par REPROBUS et celui effectivement 

inversé par l’instrument sera un prolongement direct des travaux présentés dans cette 

thèse, qui devrait contribuer à améliorer encore notre compréhension des processus 

photochimiques et dynamiques de la haute stratosphère et basse mésosphère. 

 

  



154 
 

 

Annexe: 

 

Three-Dimensional Modeling of the O2(1∆) Dayglow: 

Dependence on Ozone and Temperatures.  

Mouhamadou Makhtar Ndiaga Diouf, Franck Lefèvre, Alain Hauchecorne, 

Jean-Loup Bertaux. 
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