
HAL Id: hal-04770336
https://hal.science/hal-04770336v1

Submitted on 6 Nov 2024

HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.

L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destinée au dépôt et à la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
émanant des établissements d’enseignement et de
recherche français ou étrangers, des laboratoires
publics ou privés.

Distributed under a Creative Commons Attribution 4.0 International License

Rapport quadriennal 1999-2002
Jean-Louis Cheminée, Michel Menvielle, Pascal Richet

To cite this version:
Jean-Louis Cheminée, Michel Menvielle, Pascal Richet. Rapport quadriennal 1999-2002. Comité
national français de géodésie et géophysique. 2003. �hal-04770336�

https://hal.science/hal-04770336v1
http://creativecommons.org/licenses/by/4.0/
http://creativecommons.org/licenses/by/4.0/
https://hal.archives-ouvertes.fr


Comité National Français de Géodésie et Géophysique

RAPPORT QUADRIENNAL
1999 - 2002

XXIIIe Assemblée Générale 

de l’Union Géodésique et Géophysique Internationale 

Sapporo (Japon), du 30 juin au 11 juillet 2003

Publié avec le concours de l’Académie des Sciences de Paris



Edité par Jean-Pierre Barriot
Observatoire Midi-Pyrénées
14, avenue Edouard Belin
31400 Toulouse

Rapport
Quadriennal
1999 -2002

Comité National Français

de Géodésie et Géophysique



En 2003, l’Assemblée générale de l’Union géodésique et géophysique internationale (UGGI) se tient à Sapporo,
au Japon. La tenue régulière de ces Assemblées générales rythme la vie de l’UGGI, et donc celle du CNFGG (Comité
National Français de Géodésie et Géophysique), le correspondant national français de l’UGGI. Ainsi, à l’occasion de
chaque Assemblée générale, chaque correspondant national doit publier et diffuser son Rapport Quadriennal, et tou-
tes les instances de l’Union et des Associations qui la composent sont renouvelées. Mais ces tâches, au demeurant
indispensables au bon fonctionnement de l’Union et des Associations, ne doivent pas nous détourner de l’essentiel :
l’étude scientifique de la Terre et ses applications aux besoins de notre société contemporaine, afin de mieux
comprendre notre planète, en prévoir l’évolution et la protéger.

Chacune des Associations qui composent l’Union constitue, dans son domaine, la seule association scientifique
spécialisée à vocation planétaire, avec pour mission:

■ d’encourager, dans ses domaines de compétence, la recherche par des pays, institutions ou personnes individuelles
et de faciliter la coordination internationale de ces recherches ;

■ de fournir au niveau international un cadre pour la discussion et la publication des résultats des recherches ainsi
effectuées.

Ces objectifs sont ambitieux, et tous ceux qui se sont un jour impliqué dans la vie des Associations – ou dans celle de
l’Union – mesurent l’ampleur du défi qu’ils représentent. Ils nécessitent en particulier que nous réussissions à organi-
ser des Assemblées de très haut niveau scientifique qui soient attractives et ouvertes à tous, et notamment à nos collè-
gues des pays en voie de développement. Nous avons voulu que notre Rapport Quadriennal s’inscrive dans cette démar-
che, en contribuant à la diffusion de résultats récents et remarquables.
C’est dans ce but que, de même que pour les Assemblées générales de Vienne (1991), Boulder (1995) et Birmingham
(1999), ce Rapport Quadriennal présente un panorama de la recherche et des réalisations françaises dans les domaines
de la géodésie et de la géophysique, durant les quatre dernières années. L’objectif est de jeter des coups de projecteur
sur des domaines où les équipes françaises ont obtenu des résultats importants, en les replaçant dans leur contexte inter-
national. Ils sont regroupés selon les thématiques des sept associations internationales spécialisées qui composent
l’Union: Géodésie, Sismologie et Physique de l’intérieur de la Terre, Volcanologie et Chimie de l’intérieur de la Terre,
Géomagnétisme et Aéronomie, Météorologie et Physique de l’atmosphère, Sciences Hydrologiques et Sciences
Physiques de l’océan.

La contrepartie de notre choix est l’effort demandé à ceux qui acceptent de contribuer, aux bureaux de section qui ont
supervisé la rédaction des articles, et à notre Secrétaire Général qui a assuré l’édition du Rapport.

Que chacun d’entre eux trouve ici l’expression de mes remerciements les plus chaleureux.

Michel Menvielle
1er Vice-Président du CNFGG
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EN TANT QUE MEMBRE DU BUREAU :

Président : Jean-Louis CHEMINÉE
IPGP, Boîte 89
Observatoires Volcanologiques
4 Place Jussieu
75252 PARIS Cedex 05
Tél. : 01 44 27 24 00, Fax : 01 44 27 24 01
E-mail : cheminee@ipgp.jussieu.fr

Premier Vice-président : Michel MENVIELLE
CETP/ Observatoire de Saint Maur
4 Avenue de Neptune
94107 Saint-Maur-des-Fossés Cedex
Tél. : 01 45 11 42 34, Fax : 01 48 89 44 33
E-mail : michel.menvielle@cetp.ipsl.fr

Second Vice-président : Pascal RICHET
IPGP, Département des Géomatériaux
4, place Jussieu, 75252 Paris Cedex 05
Tél. : 01 44 27 49 39, Fax : 01 44 27 24 87
E-mail : richet@ipgp.jussieu.fr

Secrétaire Général : Jean-Pierre BARRIOT
CNES/GS
18 Avenue Edouard Belin
31401 Toulouse Cedex 4
Tél. : 05 61 33 28 94, Fax : 05 61 25 30 98
E-mail : Jean-Pierre.Barriot@cnes.fr

Trésorier : Roland SCHLICH
Ecole et Observatoire des Sciences de la Terre
5 Rue René Descartes
67084 Strasbourg Cedex
Tél. : 03 90 24 00 51, Fax : 03 90 24 01 25 (EOST)
Tél. : 03 90 24 00 58 ou 03 88 45 01 91
Fax : 03 88 60 38 87 (EUG)
E-mail : Roland.Schlich@eost.u-strasbg.fr
E-mail : eug@eost.u-strasbg.fr (EUG)
E-mail : cnfgg@eost.u-strasbg.fr (CNFGG)

EN TANT QUE PRÉSIDENT OU
SECRÉTAIRE DE SECTION :

SECTION 1 

Président : Claude BOUCHER
Ministère de la Recherche
Direction de la Technologie
Département Espace et Aéronautique
1 rue Descartes, 75231 Paris Cedex 05
Tél. : 01 55 55 98 86, Fax : 01 55 55 98 46
E-mail : claude.boucher@espace.gouv.fr

Secrétaire : Nicolas FLORSCH
UMR 7619 “Sisyphe”
Département de Géophysique appliquée
Université Pierre et Marie Curie
4 place Jussieu, 75252 Paris Cedex 05
Tél. : 01 44 27 48 28, Fax : 01 44 27 45 88
E-mail : florsch@ccr.jussieu.fr

SECTION 2 

Président : Pascal RICHET
IPGP, Département des Géomateriaux
4, place Jussieu, 75252 Paris Cedex 05
Tél. : 01 44 27 49 39, Fax : 01 44 27 24 87
E-mail : richet@ipgp.jussieu.fr

Secrétaire : Eric Clévédé
IPGP, Département de Sismologie
tour 24-14, 4e et., case 89
4, place Jussieu, 75252 Paris Cedex 05
Tél. : 01 44 27 24 13, Fax : 01 44 27 38 94
E-mail : clevede@ipgp.jussieu.fr

SECTION 3 

Président : Patrick ALLARD
Laboratoire Pierre Süe, CNRS-CEA
CEA-Saclay, 91191 Gif/Yvette
Tel. : 01 69 08 85 42, Fax : 01 69 08 77 16
E-mail : allard@lsce.saclay.cea.fr

Secrétaire : Pierre BRIOLE
IPGP, Département de Sismologie
4, place Jussieu, 75005 Paris
Tél. : 01 44 27 48 93, Fax : 01 44 27 38 94
E-mail : briole@ipgp.jussieu.fr

SECTION 4 

Président : Mioara Mandea
Observatoire Magnétique National
Carrefour des 8 routes
45340 Chambon la Foret
Tél. : 02 38 33 95 00, Fax : 02 38 33 95 04
E-mail : mioara@ipgp.jussieu.fr
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Secrétaire : Michèle Bitterly
Observatoire Magnétique National
Carrefour des 8 routes
45340 Chambon la Foret
Tél. : 02 38 33 95 00, Fax : 02 38 33 95 04
E-mail : mbitterly@ipgp.jussieu.fr

SECTION 5 

Président : Jean-Pierre ISSARTEL
ENPC/CEREVE
6 & 8, Av. Blaise Pascal,
Cité Descartes, Champs sur Marnes
77455 Marne la Vallée Cedex 02
Tél. : 01 64 15 36 47, Fax : 01 64 15 37 64
E-mail : issartel@cereve.enpc.fr

Secrétaire : Alain JEJCIC
Laboratoire de Météorologie Dynamique
Université Paris VI, Tour 25-15 5ième étage, case postale 99
4, Place Jussieu
75252 Paris Cedex 05
Tél. : 01 44 27 23 14, Fax : 01 44 27 62 72
E-mail : jejcic@lmd.jussieu.fr

SECTION 6 

Président : Jean-Claude OLIVRY
135, Av. du Coteau Fleuri 
83320 Carqueiranne
Tél. : 04 94 57 58 20  
E-mail : Jean-Claude.Olivry@wanadoo.fr

Secrétaire : Patrick Le Goulven
IRD/Maison de l’Eau
BP 5045
34032 Montpellier Cedex 1
Tél. / Fax : 04 67 14 90 91
E-mail : Patrick.LeGoulven@mpl.ird.fr

SECTION 7 

Président : Michel CREPON
LODYC
Lab. d’Océanographie et de Climatologie
Université Pierre et Marie Curie
4 Place Jussieu, Tour 26, 4ème étage
75252 Paris Cedex 05
Tél. : 01 44 27 72 74, Fax : 01 44 27 71 59
E-mail : mc@lodyc.jussieu.fr

Secrétaire : Laurent MORTIER
LODYC
4 Place Jussieu, Tour 14, 2ème étage, BC 100
75252 Paris Cedex 05
Tél. : 01 44 27 72 75, Fax : 01 44 27 71 59,
E-mail : mortier@lodyc.jussieu.fr

EN TANT QUE PRÉSIDENT SORTANT DU
CNFGG :

Pierre HUBERT
CIG/Ecole des Mines de Paris
35 Rue Saint-Honoré
77305 Fontainebleau
Tél. : 01 64 69 47 40, Fax : 01 64 69 47 03,
E-mail : hubert@cig.ensmp.fr

François BARLIER
Observatoire Côte d’Azur/CERGA
Avenue Nicolas Copernic
06130 Grasse
Tél. : 04 93 40 53 46, Fax : 04 93 40 53 33,
E-mail : francois.barlier@obs-azur.fr

EN TANT QUE PRÉSIDENT SORTANT DE
SECTION :

SECTION 1 

Martine FEISSEL
Institut Géographique National
ENSG/LAREG
8, Av. Blaise Pascal
77455 Marne la Vallée Cedex 2
Tél. : 01 64 15 32 83, Fax : 01 64 15 32 53,
E-mail : feissel@ensg.ign.fr

SECTION 2 

Anne DESCHAMPS
Géosciences Azur
CNRS, Sophia-Antipolis-UNSA
250, Rue Albert Einstein
06560 Valbonne
Tél. : 04 92 94 26 16, Secrétariat : 04 92 94 26 03,
Fax : 04 92 94 26 10,
E-mail : deschamps@geoazur.unice.fr

SECTION 3 

Jean François LENAT
Université Blaise Pascal- CRV
5, rue Kesseler
63038 Clermont-Ferrand
E-mail : J.F.Lenat@opgc.univ-bpclermont.fr

SECTION 4 

Alain HAUCHECORNE
Service d’Aéronomie
BP n°3
91371 Verrières-le-Buisson Cedex
Tél. : 01 64 47 42 60, Fax : 01 69 20 29 99,
E-mail : Alain.Hauchecorne@aerov.jussieu.fr
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SECTION 5 

Jean-Louis FELLOUS
Direction des Recherches Océaniques
IFREMER
155, rue Jean-Jacques Rousseau
92138 Issy-les-Moulineaux Cedex
Tél. : 01 46 48 22 16, Fax: 01 46 48 22 24
E-mail : jean-louis.fellous@ifremer.fr

SECTION 6 

Pierre HUBERT
CIG/Ecole des Mines de Paris
35 Rue Saint-Honoré
77305 Fontainebleau
Tél. : 01 64 69 41 40, Fax : 01 64 69 47 03,
E-mail : hubert@cig.ensmp.fr

SECTION 7 

Bernard SAINT-GUILY
4 Rue des Genêts
56400 AURAY
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Statuts du Comité National Français
de Géodésie et Géophysique
(Association régie par la Loi de 1901)



ARTICLE 1 - MISSION

1.1. Le Comité National Français de Géodésie et
Géophysique (CNFGG) est constitué par l’Académie des
sciences pour assurer, sous son égide et suivant ses direc-
tives, la participation française aux activités de l’Union
Géodésique et Géophysique Internationale (UGGI).

1.2. En outre, et en raison de la compétence scientifique
de ses membres (Art. 3), le CNFGG peut :
- provoquer et coordonner des études et des recherches

relatives à la géodésie et à la géophysique ;
- recevoir des demandes d’avis ou d’expertises et émettre

des recommandations sur toute affaire relevant du
domaine de sa compétence, y compris l’organisation de
la recherche et de ses structures permanentes ou
conjoncturelles.

1.3. Le CNFGG, régi par la loi du 1er juillet 1901, peut
solliciter et recevoir de l’Etat ou d’organismes privés les
concours de toute nature nécessaires à l’accomplissement
de sa mission. Il s’interdit toute activité commerciale.

ARTICLE 2 - SIEGE SOCIAL

2.1. Le siège social du CNFGG est à l’Académie des
sciences, 23 quai de Conti, 75006 Paris.

2.2. Le CNFGG est régi par les présents statuts à compter
du 4 février 1992, date de la dernière assemblée généra-
le.

ARTICLE 3 - MEMBRES

3.1. Les membres du CNFGG sont des personnes phy-
siques, cooptées par l’assemblée générale du CNFGG
(Art. 6). Ils sont :
- soit membres “titulaires”, admis sur proposition d’une

section (Art. 4) en raison de leur compétence scienti-
fique,

- soit membres “ès qualités”, inscrits en raison de leur
fonction sur une liste arrêtée par l’assemblée générale.

3.2. Les membres du CNFGG sont normalement de natio-
nalité française. Cependant, des personnalités étrangères
peuvent, exceptionnellement et sur proposition du conseil
(Art. 7), être nommées membres à condition :
- soit que leur activité scientifique s’exerce essentiellement

en France,
- soit qu’ils ressortissent d’un pays francophone n’ayant

pas constitué de comité analogue au CNFGG.

3.3. La qualité de membre titulaire est perdue :
- soit par radiation, proposée par une section et décidée

par le conseil, avec appel suspensif possible devant l’as-
semblée générale,

- soit par démission explicite,
- soit par démission implicite, concrétisant un défaut d’in-

térêt pour l’activité du CNFGG, constaté par le conseil.

ARTICLE 4 - SECTIONS

4.1. Le CNFGG est divisé en sections dont le nombre, les
dénominations et les domaines de compétence scienti-
fique correspondent respectivement à ceux des associa-
tions internationales constitutives de l’UGGI.

4.2. Chaque section est administrée par un bureau de sec-
tion comportant au moins un président et un secrétaire.
Elle est régie par un règlement intérieur qui lui est propre
mais qui n’est opposable ni aux présents statuts ni au
règlement intérieur du CNFGG (Art. 9).

4.3. Tout membre du CNFGG appartenant au comité exé-
cutif d’une association de l’Union Géodésique et
Géophysique Internationale (UGGI) est membre de droit
du bureau de la section correspondante du CNFGG.

4.4. Le bureau de chaque section est responsable de la
liaison du CNFGG avec le bureau de l’association cor-
respondant à sa section. Il n’est cependant habilité à enga-
ger que la responsabilité de sa section, et non celle du
CNFGG dans son ensemble. Le président de la section,
ou son mandataire, est le représentant de la France dans
les instances de l’association internationale correspon-
dante.

ARTICLE 5 - (DISPONIBLE)

ARTICLE 6 - ASSEMBLÉE GÉNÉRALE

6.1. Le président du CNFGG (Art. 8) convoque les mem-
bres en assemblée générale au moins une fois par an.
L’ordre du jour, proposé par le bureau, adopté par le
conseil, est communiqué à tous les membres au moins
quinze jours à l’avance. Il est éventuellement amendé puis
adopté par l’assemblée générale dès l’ouverture de la
séance.

6.2. Le procès-verbal de l’assemblée générale est adressé
à l’Académie des sciences à titre de compte rendu.
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ARTICLE 7 - CONSEIL

7.1. Le conseil du CNFGG est constitué par :
- les membres du bureau du CNFGG,
- le président (ou, en son absence, son mandataire) et

le secrétaire de chaque section,
- le président sortant du CNFGG et de chacune des

sections,
- les membres du CNFGG appartenant au comité exé-

cutif de l’UGGI.

Il a pour président et secrétaire ceux du CNFGG.
7.2. Le conseil se réunit sur convocation de son pré-
sident, au moins une fois avant chaque assemblée
générale. Il prend toutes décisions nécessaires au
fonctionnement du CNFGG hormis celles :
- qui appartiennent statutairement à l’assemblée générale,
- que le président estime devoir demander à cette

assemblée en raison de leur importance.

En particulier, le conseil propose à l’Académie des
sciences la délégation française à l’assemblée géné-
rale de l’UGGI et aux assemblées générales des asso-
ciations internationales constitutives de l’UGGI.

Il est rendu compte à l’assemblée générale de l’activi-
té du conseil.

ARTICLE 8 - BUREAU

8.1. Le bureau du CNFGG comprend :
- le président du CNFGG,
- le premier vice-président,
- le second vice-président,
- le secrétaire général,
- le trésorier.

Le président du CNFGG ne peut avoir de fonction
dans les bureaux des sections ni dans les bureaux de
l’UGGI ou de ses associations constitutives.

8.2. Le bureau est renouvelé et prend ses fonctions
dès avant l’issue de la dernière assemblée générale du
CNFGG tenue l’année qui précède celle où se réunit
une assemblée générale de l’UGGI.

Au cours de ce renouvellement :
- le premier vice-président devient, de droit, président,
- deux nouveaux vice-présidents sont élus par l’as-

semblée générale,
- le secrétaire général et le trésorier sont élus par le
conseil réuni à cet effet dès avant l’assemblée générale.

8.3. En cas d’empêchement ou de démission du pré-
sident, ses fonctions sont assurées à titre intermédiai-
re par le premier vice-président.

En cas d’empêchement définitif ou de démission du
premier vice-président, le second vice-président
devient premier vice-président en titre.

En cas d’empêchement définitif ou de démission du
second vice-président ou de son accession à la pre-
mière vice-présidence, un nouveau vice-président est
élu par le conseil.

8.4. Le bureau est chargé d’administrer le CNFGG ; il
peut prendre toutes décisions à cet effet hormis celles :
- qui appartiennent statutairement à l’assemblée géné-

rale ou au conseil,
- que le président estime devoir demander au conseil

ou à l’assemblée générale en raison de leur impor-
tance.

En particulier, le bureau décide de l’attribution, sur les
fonds du CNFGG, de subventions aux frais de voyage
des congressistes.

Il est rendu compte au conseil de l’activité du bureau.
8.5. Le bureau est seul habilité à engager la responsa-
bilité du CNFGG, notamment dans ses relations avec
le bureau de  l’UGGI. Le président du CNFGG est le
représentant de la France au conseil de l’UGGI.

ARTICLE 9 - DIVERS

9.1. Les modifications aux présents statuts sont déci-
dées par l’assemblée générale sur proposition du
conseil. Elles deviennent valides après approbation
par l’Académie des sciences.

9.2. Le fonctionnement du CNFGG est régi par un
règlement intérieur. Ce règlement est préparé par le
conseil, et soumis pour approbation à l’assemblée
générale.

9.3. Le CNFGG peut être dissout par décision de son
assemblée générale. La décision devient valide après
approbation par l’Académie des sciences, à qui l’ac-
tif est alors remis.
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Le Comité National Français
de Géodésie et de Géophysique
HISTORIQUE



A la fin de la guerre de 1914-1918, les académies des
pays alliés se préoccupèrent de réorganiser les organismes
internationaux de coordination des recherches. Les initia-
tives les plus marquantes prises alors furent la création de
l’Union de géodésie et géophysique (UGGI/IUGG) en
novembre 1918 et la mise en place du Conseil interna-
tional de recherches en juillet 1919, ce dernier devenant
en 1931 le Conseil international des unions scientifiques
(CIUS/UCSI). C’est à la suite d’une proposition de Ch.
Lallemand, directeur du nivellement général de la France,
que l’UGGI prit naissance, regroupant géodésie et géo-
physique. Les Associations internationales de géodésie et
de sismologie furent alors remplacées par des sections de
l’UGGI. De plus, on créa des sections de météorologie,
de magnétisme et d’électricité terrestres, d’océanographie
physique et de volcanologie.
Les statuts de l’Union géodésique et géophysique inter-
nationale adoptés en 1919 stipulaient : “Un Comité natio-
nal est constitué dans chacun des pays adhérents [sic] à
l’Union. Il est créé sur l’initiative, soit de son Académie
nationale, soit de son Conseil national de Recherches […],
soit de son Gouvernement. Les Comités nationaux ont
pour attributions de faciliter et de coordonner, sur leurs
territoires respectifs, l’étude des diverses branches de la
Géodésie et de la Géophysique, envisagées principale-
ment au point de vue international. […] Les Comités
nationaux désignent les délégués chargés de les repré-
senter aux Assemblées de l’Union.”
En conséquence, l’Académie des sciences de Paris, qui
avait adhéré à l’UGGI au nom de la France, décida le 1er
décembre 1919 de créer une association nommée
“Comité national français de géodésie et géophysique”.
Une première liste de membres du Comité fut établie par
l’Académie des sciences en attendant que d’autres per-
sonnalités scientifiques puissent être désignées par un vote
du Comité. Faisaient de droit partie de la liste les acadé-
miciens des sections de géographie et navigation, de phy-
sique et de minéralogie… Les autres membres étaient
délégués par les administrations et sociétés savantes inté-
ressées, ou désignés pour leur compétence particulière.
Le premier président du CNFGG était A. Lacroix, secré-
taire perpétuel de l’Académie ; son premier secrétaire
général, le Général Ferrié.
Le CNFGG ne comportait donc initialement que six sec-
tions. La section internationale d’hydrologie scientifique
ne fut créée qu’au cours de la réunion de l’Assemblée
générale de l’UGGI tenue à Rome en mai 1922, “sous
réserve expresse qu’elle se tirerait d’affaire sans rien coûter
à l’Union”. Sa création permettait d’englober la
Commision internationale sur les glaciers (CIG), qui avait
été créée en 1894, mais dont les activités s’étaient ralen-
ties depuis la guerre. La section française correspondante
fut constituée au sein du CNFGG en novembre 1923.
Dès sa création, le CNFGG joua un rôle important non
seulement sur le plan international, mais aussi sur le plan
national. De nombreux programmes scientifiques français
étaient élaborés et discutés dans les sections. Ce fut le cas,
par exemple, de l’établissement du nouveau réseau
magnétique de la France au 1er janvier 1924, de la déter-
mination de la pesanteur dans les différentes régions fran-

çaises et dans les Colonies, du projet d’installation d’ob-
servatoires de physique du globe à Dakar et à la
Martinique, du projet de mesure de la pesanteur en sous-
marin selon la méthode de Vening Meinesz, de l’étude du
pendule inversé Holweck-Lejay, etc. C’est ainsi également
que la section de volcanologie se préoccupa dès sa créa-
tion de favoriser les observations concernant la Montagne
Pelée et le Piton de la Fournaise, efforts qui n’aboutirent
que beaucoup plus tard (en 1981) à la mise en route d’un
observatoire sur le volcan de la Réunion. L’établissement
de ces divers programmes conduisit les membres du
Bureau à entreprendre de nombreuses démarches, tant
auprès de l’Académie des sciences que du ministère de
l’Instruction publique ou de celui des Colonies, afin d’ob-
tenir les crédits nécessaires à leur réalisation.
Peu de temps après la création du CNFGG, la section de
magnétisme et électricité terrestres dirigea la préparation
et la publication, en 1924, d’un ouvrage collectif intitulé
Traité d’électricités atmosphérique et tellurique. Cette
même section de magnétisme et électricité terrestres joua
également, au début des années trente, un rôle important
dans l’organisation de la participation française à la
deuxième Année polaire internationale de 1932-1933. Si
les travaux réalisés à cette occasion furent finalement
d’ampleur réduite du fait de la crise financière qui sévis-
sait alors dans le monde, ils n’en étaient pas moins impor-
tants par la concertation qu’ils avaient requise entre les
différents pays développés et par l’emploi de nouveaux
moyens d’investigation, comme les radiosondages.
Après que le CNRS eût été créé en 1939, le centre de
décision concernant les projets scientifiques se déplaça
progressivement vers cet organisme. Ce ne fut cependant
pas le cas pour la météorologie, du fait de l’existence de
l’Office national de météorologie (ONM) qui assurait déjà
depuis près de vingt ans l’élaboration et la conduite des
programmes scientifiques dans ce domaine d’étude.
L’activité du Comité national et de ses sections fut très
réduite pendant la seconde guerre mondiale, du fait de
l’occupation allemande. À la fin de la guerre, l’activité des
sections reprit peu à peu.
À partir de 1952, la préparation de la participation fran-
çaise à l’Année géophysique internationale (AGI, 1957-
1958), coïncidant avec un maximum de taches solaires,
fut à l’ordre du jour. Le CNFGG s’était préoccupé dès son
Assemblée générale de décembre 1953 de recommander
l’attribution de crédits adéquats pour l’acquisition des
matériels et la formation des personnels. Toutefois, il n’eut
que peu à intervenir dans l’organisation de la recherche,
car un Comité spécial, le Comité national français de
l’AGI, fut créé à cet effet dans le cadre du CNRS. C’est tout
naturellement au P. Lejay, alors président du CNFGG, que
fut confiée en 1952 la présidence du Comité de l’AGI, le
secrétaire général en étant J. Coulomb, alors président de
la section de magnétisme. Un Comité central des expédi-
tions scientifiques présidé par le P. Lejay fut constitué dans
le cadre du CNRS de façon à préparer la participation
française, un sous-comité antarctique étant confié à G.
Laclavère. J. Coulomb, G. Laclavère et P. Tardi firent par-
tie du Comité spécial de l’AGI (CSAGI) que le Conseil
international des Unions scientifiques créa pour organiser
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cette vaste entreprise à laquelle participèrent au total
soixante-sept pays. Le souci de participer à des program-
mes internationaux se manifeste encore en 1958 par la
création par le CNFGG de l’Association française de séis-
mologie expérimentale, laquelle se livra à des tirs et des
observations de sismique avec de nombreux pays voisins.
Le succès de l’Année géophysique fut tel qu’il parut
opportun de la prolonger par une Année internationale du
Soleil calme (1964-1967), pour l’étude de la physique des
relations Soleil-Terre. L’organisation de la participation
française à cette Année internationale du Soleil calme fut
confiée à différents organismes de recherche à qui il reve-
nait de prendre les décisions, et qui avaient accès aux
sources de financement public. Cela marque la fin du rôle
directeur du CNFGG sur les activités géophysiques fran-
çaises.
Le financement des activités propres du CNFGG a par
ailleurs évolué de manière significative. Dans les premiers
temps de son existence, le Comité recevait une subven-
tion du ministère de l’Instruction publique qui était desti-
née à lui permettre de publier son compte rendu annuel.
Puis, de 1930 à 1939, la Caisse des recherches scienti-
fiques versa une subvention supplémentaire au Comité. À
partir de sa création (1939), le CNRS fut chargé d’assurer
le versement des deux subventions par l’intermédiaire de
l’Académie des sciences. En 1952 et 1953, le ministère de
l’Air et le Service hydrographique de la Marine accordè-
rent des subventions annuelles. Toutefois, en 1958, cer-
taines de ces subventions diminuèrent et, même, furent
supprimées. Le Comité dut demander à ses membres une
cotisation annuelle à partir de 1966, laquelle permet
actuellement de subvenir aux besoins courants du Comité.
Il reçoit, d’autre part, des subventions du ministère de la
Recherche via le Comité français pour les unions scienti-
fiques (COFUSI) et surtout, depuis 1976, du ministère des
Affaires étrangères, qui sont affectées aux voyages néces-
sités par la participation des membres aux réunions scien-
tifiques internationales.
Ne dirigeant plus la recherche, le Comité n’en reste pas
moins très actif en tant que forum où ses membres se ren-
contrent, font le bilan de leurs travaux et élaborent les
recommandations qu’il leur paraît nécessaire de présen-
ter aux autorités. Sa mission actuelle consiste à provoquer
et à coordonner les recherches dans son domaine d’ac-
tion, à assurer la représentation française aux activités de
l’UGGI, et à émettre des avis sur les questions scienti-
fiques de son ressort afin de les soumettre aux autorités
compétentes. Le recrutement se fait assez largement parmi
les personnes qui, possédant une compétence scientifique
reconnue, font acte de candidature. Il fut un temps cepen-
dant où le nombre des membres de chaque section était
strictement limité, encore que les statuts ne l’aient jamais
imposé. Cette conception n’a pas prévalu, ce qui fait que
le Comité regroupe actuellement la plupart des cher-
cheurs français ayant une spécialité de géodésien ou de
géophysicien. Il compte plus de six cents membres, coop-
tés par l’Assemblée générale sur proposition des sections
compétentes. Cependant, la représentation des ingénieurs
des services et des entreprises industrielles reste malheu-
reusement assez faible.

Les moyens d’action du CNFGG pour favoriser l’informa-
tion et la concertation de ses membres sont d’une part les
réunions des sections, avec leurs exposés scientifiques, et
d’autre part l’Assemblée générale annuelle du Comité,
avec les rapports des présidents de section et une impor-
tante conférence scientifique. C’est lors de ces Assemblées
générales que sont adoptées les recommandations
concernant les opérations scientifiques et les structures de
la recherche. Le président les porte ensuite à l’attention
des ministres et des directeurs des grands établissements
de l’État et des institutions internationales.
Les domaines des sections ont évidemment suivi l’évolu-
tion des sciences et les modifications du champ couvert
par les Associations internationales. En 1965, les sous-sec-
tions de triangulation et de gravimétrie de la section de
géodésie, qui avaient été créées en 1952, furent rassem-
blées pour fournir un cadre propice à l’accueil des spé-
cialistes de l’exploitation des satellites artificiels à des fins
géodésiques. La section de magnétisme et d’électricité ter-
restres prit le nom de section de géomagnétisme et d’aé-
ronomie en 1954, afin de suivre l’exemple donné à
l’Assemblée générale de l’UGGI de Rome par
l’Association internationale correspondante (AIGA/IAGA).
À partir de 1971, la section d’hydrologie scientifique prit
le nom de section des sciences hydrologiques.
Les réunions scientifiques des sections sont assez fré-
quemment organisées conjointement par plusieurs d’ent-
re elles. Ainsi, les spécialistes d’une discipline ont-ils l’oc-
casion de rencontrer ceux de la discipline voisine, ce qui
élargit leur champ de vision et leur fournit d’utiles com-
paraisons. Cela est particulièrement utile aux chercheurs
qui s’intéressent à un objet terrestre particulier, dont l’é-
tude ne peut être conduite qu’en faisant appel aux res-
sources de nombreuses spécialités. Cependant, les domai-
nes couverts par les différentes sections étant les mêmes
que ceux des Associations internationales, le CNFGG
souffre du même défaut que l’UGGI. La frontière avec la
géologie, en particulier, est relativement arbitraire. La vol-
canologie, l’étude de la lithosphère appartiennent à la fois
à la géophysique et à la géologie. La sismogenèse fait tra-
ditionnellement partie de la sismologie, mais les tectono-
physiciens n’ont pas de place au sein de l’Union. De
même, il n’existe aucun cadre officiel dans lequel les pla-
nétologues puissent se regrouper. Les contacts du CNFGG
avec le Comité national de géologie sont donc essentiels
au plan national et activement développés. C’est ainsi
que, dès 1971, il fut créé un Comité national de géody-
namique comprenant des membres désignés de nos deux
Comités, afin de favoriser la participation française au pro-
jet géodynamique international.
Les phénomènes géophysiques ne connaissent pas les
frontières des États. Aussi, la coopération internationale
est-elle nécessaire. Le Comité assure la participation fran-
çaise aux Assemblées générales de l’UGGI et des
Associations internationales qui en font partie, ainsi
qu’aux divers commissions et groupes de travail qui se
réunissent à la même occasion. Outre leur contribution
aux travaux scientifiques, les délégués envoyés par le
Comité sont chargés de veiller avec leurs collègues des
autres pays de langue française à la correction des ver-
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sions françaises de tous les textes officiels de l’Union. Le
président du CNFGG représente la France au Conseil de
l’UGGI.
Le Comité édite son rapport quadriennal à l’occasion de
chacune des Assemblées générales de l’UGGI. Cette
publication prend la suite de ce qui s’appelait autrefois
Rapport national. Créé en 1966, c’était une compilation,
en principe exhaustive, de comptes rendus des travaux
exécutés par les Français dans les différents domaines
couverts par les sections. Depuis l’Assemblée de Vienne
de 1991, ce rapport est rédigé différemment. Il contient
des mises au point concernant un nombre limité de sujets.
Ainsi obtient-on un panorama, peut-être un peu lacunai-
re, mais que l’on espère néanmoins équilibré, de la
recherche française replacée dans son contexte interna-
tional.
D’autre part, le Comité attribue depuis 1987 un prix à un
étudiant ayant soutenu une thèse de géophysique ou de
géodésie lors de l’année écoulée. Ce prix a acquis une
grande importance dans nos disciplines, car il apporte une
première consécration à de jeunes chercheurs ayant fait
un travail novateur et ayant su en exposer les résultats avec
clarté.
Dans une association comme le CNFGG, qui rassemble
des hommes de science de spécialités aussi diverses, il est
essentiel, pour que chacun s’y trouve chez soi, qu’un strict

équilibre soit préservé entre les disciplines. C’est dans ce
souci que les sujets des conférences scientifiques des
assemblées générales du Comité sont choisis, de telle
manière qu’ils couvrent tout l’éventail des sujets. De la
même façon, le choix du lauréat du prix de thèse et la
répartition des subventions de voyage confiées au CNFGG
par le ministère des Affaires étrangères sont faits en visant
à la plus grande impartialité.
Les statuts du CNFGG, dans la dernière version adoptée
en 1984, prévoient que le renouvellement du Bureau s’ef-
fectue l’année qui précède l’Assemblée générale de
l’UGGI et que le premier vice-président élu quatre ans
auparavant devienne alors automatiquement président
pour les quatre années suivantes. Le président sortant reste
membre du Bureau pendant encore quatre ans. Ainsi est-
on assuré que l’expérience se transmet et que la politique
du Comité jouit d’une grande continuité.

Gérard GRAU,
Institut océanographique,

195, rue Saint-Jacques, 75005 Paris

Jean-Pierre LEGRAND,
3 bis, rue des Glycines, 92700 Colombes
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ABSTRACT

The International Earth Rotation Service (IERS) is in
charge of the realization of the International
Celestial and Terrestrial Reference Systems (ICRS
and ITRS) as well as the determination of the Earth
Orientation Parameters connecting the two sys-
tems. This article focus on the ITRS and its realiza-
tion called the International Terrestrial Reference
Frame (ITRF). The latest ITRF version, namely
ITRF2000 is presented in details, highlighting the
important geodetic and geophysical results.

RÉSUMÉ

Le Service International de la Rotation Terrestre (IERS) est
en charge de la réalisation des systèmes de référence
céleste et terrestre (ICRS et ITRS) ainsi que la détermina-
tion des paramètres d’orientation de la Terre reliant ces
deux systèmes. Cet article est consacré à l’ITRS et sa réali-
sation, appelée le Repère International de Référence
Terrestre (ITRF). La dernière réalisation en date, ITRF2000
est décrite en détail, mettant en lumière les résultats géo-
désiques et géophysiques importants.

INTRODUCTION

L’idée de base de l’ITRF est de combiner les positions de
stations (et leurs vitesses), calculées par différents centres
d’analyse en utilisant les observations des techniques spa-
tiales telle que l’interferométrie à très longues lignes de
base (VLBI) la télémétrie laser sur la Lune et sur satellite
(LLR, SLR), le Global Positioning System (GPS) et Doppler
Orbitography Radiopositionning Integrated by Satellite
(DORIS). La méthode de combinaison a prouvé son effi-
cacité de produire un repère de référence global bénéfi-
ciant des qualités des différentes techniques.

Depuis la première réalisation de l’ITRS, l’ITRF88, 9 aut-
res versions de l’ITRF ont été calculés et publiées. Des
améliorations ont constamment été apportées dans la stra-
tégie d’analyse pour aboutir à une combinaison optimale
de l’ITRF, (Altamimi et al., 1993, Boucher et Altamimi,
1993, 1996, Sillard et al., 1998, Altamimi et al., 2001).

Etant donné la large utilisation de l’ITRF dans les applica-
tions géodésiques et géophysiques, le but de l’ITRF2000
est d’avoir un repère amélioré en termes de qualité, de

réseau et de définition. L’ITRF2000 reflète la qualité réel-
le des solutions individuelles des techniques de géodésie
spatiale, dans la mesure où ces solutions sont libres de
toute contrainte externe. L’ITRF2000 comprend d’une
part, les réseaux primaires VLBI, SLR, GPS et DORIS et,
d’autre part, des réseaux GPS régionaux de densification.

LES DONNÉES D’ENTRÉE DE L’ITRF2000

Les solutions individuelles incluses dans la combinaison
ITRF2000 contiennent des positions et vitesses de stations
avec matrices de variance complètes, fournies en format
SINEX. 30 solutions ont ainsi été combinées : 3 VLBI,
1LLR, 7 SLR, 6 GPS, 2 DORIS, 2 multi-techniques et 9
solutions régionales GPS. Ces solutions ont été estimées
par les centres d’analyse en introduisant l’un des trois
types de contraintes suivants :
■ Contraintes qu’on peut facilement enlever : les posi-

tions/vitesses sont contraintes à des valeurs externes
avec une incertitude de l’ordre de 10-5 mètres pour les
positions et mètres/an pour les vitesses.

■ Contraintes lâches: les incertitudes des contraintes sont
de l’ordre d’un mètre pour les positions et 10 cm/an
pour les vitesses.

■ Contraintes minimales, dont le seul but est de définir le
système de référence sous-jacent en termes d’origine,
échelle, orientation et évolution temporelle.

Les observations utilisées dans ces solutions couvrent une
période de la vingtaine d’années pour les techniques
pionnières VLBI, LLR, SLR et une dizaine d’années pour
GPS et DORIS. La figure 1 montre la répartition des sites
de l’ITRF2000.

Fig. 1. Le réseau primaire de l’ITRF2000

Le Repère de Référence Terrestre ITRF2000
Z. ALTAMIMI, C. BOUCHER, P. SILLARD
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En plus des solutions individuelles des techniques spatia-
les, des rattachements locaux dans les sites de colocation
ont été introduits dans la combinaison globale de
l’ITRF2000. Ces rattachements sont essentiels pour faire
le lien entre les différentes techniques de mesure.

L’ANALYSE DES DONNÉES DE L’ITRF2000

Trois innovations majeures ont été implémentées afin d’a-
méliorer la combinaison ITRF2000:
■ La combinaison de solutions libres de toute contrainte

externe, mais pour lesquelles des contraintes minima-
les ont été appliquées afin de définir de la manière la
plus précise possible, le système de référence en origi-
ne, échelle, orientation et évolution temporelle ;

■ L’origine de l’ITRF2000 est le centre des masses, défi-
nie par la technique SLR et,

■ Pour une meilleure définition de l’évolution temporel-
le en orientation, celle-ci a été établie sur une sélection
de sites géodésiques de très grande qualité.

Les étapes suivantes ont été adoptées dans le calcul de
l’ITRF2000:
■ Remplacer les contraintes externes appliquées par les

centres d’analyse par des contraintes minimales ;
■ Propager les solutions individuelles aux époques de

variance minimale ;
■ Combiner les solutions ainsi obtenues en y ajoutant les

rattachements dans les sites de colocation.

Le modèle de combinaison utilisé dans le calcul de
l’ITRF2000 est donné par l’équation suivante :

où pour chaque solution individuelle s, k, Tk, Dk et Rk sont
respectivement la translation, le facteur d’échelle et la
matrice de rotation. Les paramètres pointés représentent
les dérivées par rapport au temps.

LA DÉFINITION DE L’ITRF2000

En termes de définition de système de référence,
l’ITRF2000 a les caractéristiques suivantes :

■ L’échelle et sa dérivée sont définies par une
moyenne pondérée de celles des solutions VLBI et
celles les plus en accord des solutions SLR.

■ Les translations et leurs vitesses sont définies par celles
des solutions SLR les plus en accord ;

■ L’orientation a été alignée à celle de l’ITRF97 à l’é-
poque 1997.0, et son évolution temporelle a été ali-
gnée à celle du modèle géophysique NNR-NUVEL-1A.
Il faut noter que l’orientation et sa dérivée ont été
implémentées sur une sélection de sites de grande qua-
lité géodésique, satisfaisant les critères suivants :

- Observés en continu pendant au moins trois ans ;

- Situés loin des frontières des plaques tectoniques
et des zones de déformation ;

- Les vitesses combinées doivent être précises à mieux
que 3 mm/an ;

- Les résidus sur les vitesses doivent être inférieurs à
3 mm/an pour au moins 3 solutions différentes.

Basée sur l’analyse de l’ITRF2000, la sélection des sites a
été opérée suivant les critères ci-dessus fournissant 54 sites
à l’intérieur des plaques tectoniques et 41 sites dans des
zones de déformation. Parmi les 54 sites sélectionnés, 50
seulement ont été utilisés dans l’alignement au modèle
NNR-NUVEL-1A. Les 4 autres sites ont des vitesses signi-
ficativement différentes du modèle.

LES RÉSULTATS DE L’ITRF2000

Les résultats de la combinaison globale ITRF2000 sont les
positions des stations à l’époque 1997.0 et leurs vitesses
de déplacement ainsi que les paramètres de transforma-
tion entre les solutions individuelles et l’ITRF2000. Les sta-
tions appartenant à un même site ont été contraintes à
avoir la même vitesse.
Étant donné que l’ITRF2000 combine des solutions ayant
des contraintes minimales, les paramètres de rotation sont
arbitraires. Ce constat est également applicable aux compo-
santes des origines des solutions VLBI. Par conséquent, nous
allons nous intéresser aux échelles et origines des solutions
satellitaires ainsi qu’aux échelles des solutions VLBI.

ORIGINES ET ÉCHELLES DES SOLUTIONS
INDIVIDUELLES

En sélectionnant l’intervalle 1991-2000 comme étant la
période commune des observations des solutions indivi-
duelles incluses dans l’ITRF2000, la figure 2 montre les
variations linéaires des translations des solutions SLR et
GPS, par rapport à l’origine ITRF2000 (définie par la
moyenne de 5 solutions SLR). La figure 3 illustre les varia-
tions linéaires des échelles des solutions VLBI, SLR et GPS,
par rapport à l’échelle de l’ITRF2000 (définie par la moyen-
ne des 3 solutions VLBI et 5 SLR).
La figure 2 montre le très bon accord entre les solutions
SLR en termes d’origine, au niveau de 5mm, sur les trois
composantes X Y Z. Les solutions GPS exhibent de larges
différences, et en particulier autour des axes X et Y.
La figure 3 montre l’accord remarquable en termes d’é-
chelle des trois solutions VLBI. D’autre part, la plupart des
solutions SLR s’accordent en échelle à 1 ppb (10-9) près. 

Afin d’évaluer la stabilité à long terme de l’ITRF2000, la
dispersion (ou erreur moyenne quadratique pondérée) a
été calculée sur les différences d’échelles et de translations
des 3 solutions VLBI et 5 SLR qui ont été utilisées dans la
définition de l’ITRF2000. Les valeurs de dispersion sont
données dans la Table 1 qui montre (en terme d’erreur
moyenne quadratique pondérée) que la stabilité de
l’ITRF2000 sur une dizaine d’années est de l’ordre de 4
mm en origine et 0.5 ppb en échelle (équivalent à un biais
en vertical de l’ordre de 3 mm).
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TABLE 1. Stabilité à long terme de l’ogine 
et de l’échelle de l’ITRF 2000

Paramètre/dérivée EMQP (1997.0) EMQP (sur 10 ans)
Echelle

D (ppb) 0.2 (~1.2 mm) 0.5 (3mm)
(ppb/an) 0.03 (~0.2mm/an)

Origine
Tx(mm) 0.4 1.4
x(mm/an) 0.1
Ty (mm) 0.5 1.5
y (mm/an) 0.1
Z (mm) 0.9 3.9
z (mm/an) 0.3

EVALUATION DE LA QUALITÉ ITRF2000

La qualité de l’ITRF2000 dépend des qualités relatives des
solutions individuelles ainsi que de la stratégie d’analyse
et de combinaison appliquée à ces solutions.
Un indicateur de qualité des solutions individuelles est
l’erreur moyenne quadratique pondérée (EMQP) calculée
pour chacune de ces solutions. Les valeurs EMQP sont
données dans la Table 2, indiquant un niveau de 2-5 mm
en position et de 1-2 mm/an en vitesse est atteint par la
plupart des solutions utilisées.
Il est aussi intéressant de comparer l’ITRF2000 par rapport
à l’ITRF97 en termes d’erreurs formelles, illustrées dans la
figure 4, à la fois en positions et vitesses. Ces erreurs for-
melles représentent non seulement la précision des posi-
tions et vitesses mais aussi l’exactitude de la définition de
l’ITRF2000.

Fig. 2. Variations des translations des solutions
individuelles incluses dans l’ITRF2000

Fig. 3. Variations des échelles des solutions
individuelles incluses dans l’ITRF2000

Fig. 4. Histogrammes des positions et vitesses des
stations ITRF2000/ITRF97

LE CHAMP DE VITESSES DES STATIONS
DE L’ITRF2000

Bien que l’ITRF2000 ait été aligné sur le modèle NNR-
NUVEL-1A, il est instructif de quantifier les vitesses rési-
duelles entre les deux. La figure 5 illustre les différences
de vitesses entre l’ITRF2000 et NNR-NUVEL-1A pour 49
des 50 sites choisis, répartis sur 6 plaques tectoniques
ayant au moins 4 sites. Cette figure montre clairement des
résidus systématiques par plaque entre les deux champs
de vitesses, comme par exemple entre les plaques Eurasie
et Nord Amérique, pour n’en citer que ces deux. Ce com-
portement résiduel suggère qu’il y a des différences signi-
ficatives des vitesses relatives entre-plaques, entre
l’ITRF2000 et le modèle relatif NUVEL-1A. 

TABLE 2. Résumé des EMQP des solutions incluses dans l’ITRF2000 

Technique Nombre de solutions EMQP en Position (mm) EMQP en vitesse (mm/an)
VLBI 3 2-3 1
SLR 7 2-14 1-5
GPS 6 2-5 1-2
DORIS 2 25-30 4-5
Multi-techniques 2 6-9 2
GPS Regional 9 1-8 1-4
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Cette différence est, globalement, de l’ordre de 3 mm/an.
Cependant ceci n’altère pas la qualité interne de
l’ITRF2000, dans la mesure où le but de l’alignement de
l’ITRF2000 au modèle est de définir uniquement l’orien-
tation différentielle de l’ITRF2000. Par conséquent, l’utili-
sateur doit être conscient que les pôles de rotation prédits
par le modèle NNR-NUVEL-1A ne sont pas égaux à ceux
qui pourraient être estimés à partir des vitesses ITRF2000.
La figure 6 montre les différences des vitesses calculées
par les pôles de rotation de l’ITRF2000 d’une part et le
modèle NNR-NUVEL-1A d’autre part. De plus, un pôle
de rotation estimé par l’ITRF2000 dépend des sites choi-
sis et du niveau de rigidité de la plaque en question, alors
que le modèle fourni toujours le même pôle, pour n’im-
porte quel ensemble de sites de la plaque.

Fig. 5. Différences des vitesses entre l’ITRF2000 et
le modèle NNR-NUVEL-1A pour 49 sites

Fig. 6. Différences des vitesses entre l’ITRF 2000 et
le modèle NNR-NUVEL-1A calculées à partir de

leurs pôles de rotation respectifs
Afin d’illustrer la discussion ci-dessus, nous avons utilisé les
vitesses ITRF2000 pour estimer les pôles de rotation de 6
plaques, données dans la table 3. Dans cette estimation, les
49 sites ont été utilisés, augmentés d’un site sur la plaque
Antarctique et un autre sur la plaque Pacifique pour améliorer
la géométrie des sites sur ces deux plaques. Le modèle
d’observation utilisé dans cette estimation est l’équation
suivante, reliant le vecteur d’Euler �p à la vitesse du point
�

i
ayant �

i
comme position et est situé sur la plaque p :

�
i
= �p x �

i

La matrice de variance complète des vitesses des 51 sites,
extraite de celle de l’ITRF2000, a été utilisée dans l’esti-
mation des pôles des rotations, en un ajustement unique,
préservant ainsi les corrélations entre les paramètres. 

TABLE 3. Pôles des rotations de 6 plaques tectoniques principale de l’ITRF2000

Plaque �(°N) �(°E) �(°/m.an)
ANTA 61.830 -125.574 0.231

±2.143 ±3.689 ±0.015
AUST 32.327 39.437 0.614

±0.652 ±0.816 ±0.006
EURA 57.965 -99.374 0.260

±1.211 ±2.710 ±0.005
NOAM -5.036 -83.144 0.194

±1.142 ±1.945 ±0.003
PCFC -64.176 0.666

±0.404 ±1.345 ±0.005
SOAM -21.457 -134.631 0.113

±2.806 ±4.762 ±0.005
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LE MODÈLE DE MOUVEMENT DES PLAQUES
TECTONIQUE ISSU DE L’ITRF2000

En utilisant les six pôles absolus de rotations, des pôles
relatifs ont ensuite été calculés par addition de vecteurs.
Les pôles relatifs de rotation des plaques sont insensibles
à la définition du système de référence. Il est donc inté-
ressant de comparer les pôles déduits de l’ITRF2000 à
ceux prédits par le modèle géophysique (voir Table 4).
Cette Table montre que les différences entre les deux
modèles se situent entre 0.03° et 0.08° par millions d’an-
nées, équivalent à environs 1 – 7 mm/an sur la surface de
la Terre. Comme le montre la Table 4, par rapport à la
plaque Pacifique, les vitesses ITRF2000 des autres plaques
sont plus rapides que celles prédites par le modèle géo-
physique, à l’exception de la plaque Australienne. De
plus, les résultats de l’ITRF2000 montrent un mouvement
relatif entre les plaques Eurasie et Nord Amérique, plus
rapide que celui du modèle géophysique par environs
0.056°/millions d’années. 

CONCLUSION

L’ITRF2000 est, de loin, la version ITRF la plus étendue et
la plus précise jamais réalisée. Cette solution contient près
de 800 stations réparties sur prés de 500 sites. La cohé-
rence interne des solutions VLBI et SLR ont permit une
définition précise de l’échelle et de l’origine. La stabilité à
long terme de l’ITRF2000, évaluée sur une dizaine d’an-
nées, est de l’ordre de 4 mm en origine et de 0.5 ppb en
échelle (environ 3 mm sur la surface de la Terre).
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Table 4. Pôles relatifs des plaques tectoniques de l’ITRF2000

Plaque �(°N) �(°E) �x �y �z � �N �� ��

PAR RAPPORT À LA PLAQUE PACIFIQUE
ANTA 65.688 -84.208 .000640 -.006305 .014029 .882 .870 .025 0.7
AUST 61.482 6.530 .008747 .001001 .016203 1.057 1.074 .054 4.9
AURA 63.118 -79.215 .001357 -.007126 .014309 .919 .859 .083 6.9
NOAM 50.488 -75.134 .002152 -.008107 .010171 .755 .749 .036 2.2
SOAM -58.070 -85.633 -.000463 .006058 -.009749 .658 .637 .041 3.9

PAR RAPPORT À LA PLAQUE NORD AMÉRICAINE
EURA 73.032 128.99 -.000794 .000981 .004138 .248 .214 0.56 4.6

�x, �y et �z sont les composantes cartésiennes des pôles relatifs en radians par million d’années. � et �N sont
respectivement les pôles de l’ITRF2000 et NUVEL-1A, en degrés par million d’années.
�� = |� - �N |. �� est la magnitude de la différence de vitesse en mm/an sur la surface de la Terre.
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ABSTRACT

The rapidly increasing accessibility of space geodetic
techniques for use in geophysical investigations made
it necessary to strongly develop interactions between
geodesists and geophysicists. On the other hand, the
global nature of the data and results requires an accu-
rate control of the reference systems involved, which
gave rise to closer collaboration with astronomers. A
new research area was thus developed. Its interdisci-
plinary nature made it sometimes difficult to gain
recognition among the existing classical categories.
The French Institut National des Sciences de l’Univers
(CNRS/INSU) created in 1999 an interdisciplinary
research group (Groupement de Recherches, GDR) to
develop and foster cross-discipline interactions aim-
ing at the global metrology of the deforming rotating
solid, fluid and gazeous Earth. The relevant research
themes include the physics of space geodetic meas-
ures, the modelling and analysis techniques, vertical
motions and references, theoretical and computation-
al questions associated with the geocenter motions,
unification of reference systems and frames, as well as
standards for a high quality multi-techniques geodet-
ic observing site. This research group is known as
AGRET (Astrometry, geodynamics and reference sys-
tems).
The working method of AGRET includes special
working groups (e.g. on geocenter problems) and
annual three-day seminars (Paris, 1999, Grasse,
2000, Strasbourg, 2001, Toulouse, 2002), as well as
the maintenance of a dedicated website to dissemi-
nate and give access to information from the differ-
ent disciplines (htttp://lareg.ensg.ign.fr/AGRET). The
seminars gathered 40 to 100 participants. Together
with a special visiting program to help young
researchers and PhD students visit other laboratories
or scientific themes, they played a role in creating
cross-discipline links.
To make known to a wider community its research 
domain, AGRET distributed the text hereafter, 

which summarizes its specific challenges and needs.
After a preamble, section 2 deals first with the scientif-
ic objectives: lithospheric motions and deformations,
dynamical effects of the ocean and atmosphere, gravi-
ty field and sea level estimation, time and space refer-
eneces, earth rotation. Section 3 gives a panoramic
description of the world’s major programs in space geo-
desy, gravimetry, terrestrial and sea bottom geodesy,
satellite altimetry and tide gauges, and of the french
contributions in the data analyses. Section 4 outlines
the French participation in the international projects
and services, national networks, multi-technique geo-
detic sites, and campaigns.

1. PRÉAMBULE

L’accessibilité grandissante des techniques de géodésie
spatiale au cours de la dernière décennie a permis, en
France comme dans le reste du monde, le développement
d’études de déformations crustales à l’aide de ces tech-
niques. Le principal système utilisé est le GPS dont les
usages scientifiques sont favorisés par des coûts d’achat et
d’utilisation des récepteurs compatibles avec les budgets
de recherche, l’existence d’un excellent service interna-
tional dans le domaine, l’IGS, et l’accès à des logiciels de
traitement de données développés et maintenus par
quelques groupes universitaires de haut niveau. Les aut-
res méthodes de la géodésie spatiale sont aussi utilisées
pour des études géodynamiques locales ou globales, mais
leur emploi moins aisé en réserve l’observation aux spé-
cialistes de la technique : télémétrie par laser sur satellite
artificiel (SLR) ou sur la Lune (LLR), méthodes radioélec-
triques DORIS (satellites artificiels) et VLBI (quasars) ; les
logiciels disponibles pour le traitement de leurs données
sont d’accessibilité et de niveau équivalents à ceux trai-
tant le GPS. L’adoption de ces techniques par un milieu
scientifique débordant largement leur milieu d’origine a
entraîné la généralisation des études s’appuyant sur des
mesures multidisciplinaires.
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De son côté, depuis quelques années, la gravimétrie se
trouve dans une phase d’évolution rapide.
Le champ de pesanteur terrestre et ses variations à diffé-
rentes échelles spatiales et temporelles seront beaucoup
mieux connus dans les années à venir grâce aux progrès
spectaculaires de l’instrumentation terrestre et spatiale.
Entraînées par cette évolution, les méthodes de traitement,
d’analyse et de modélisation sont en plein bouleverse-
ment. Ces progrès ouvrent la voie aux études locales dans
les domaines de la volcanologie, de la surveillance des
zones tectoniquement actives, de l’hydrologie, comme
aux études globales pour la compréhension de la dyna-
mique interne du globe ou la caractérisation des mouve-
ments verticaux de la croûte terrestre. 
Après avoir rappelé les enjeux scientifiques de l’observa-
tion à but géodynamique (chapitre 2), on dresse un
panorama des programmes internationaux et de la parti-
cipation française au niveau de l’analyse des observations
(chapitre 3). Enfin on décrit les différentes composantes
du dispositif national d’observation géodynamique : ob-
servatoires multi-techniques, réseaux permanents natio-
naux et internationaux, campagnes de mesures.

2. LES ENJEUX SCIENTIFIQUES DE
L’OBSERVATION GÉODYNAMIQUE

Nous rappelons ci-après les principaux enjeux de la
recherche s’appuyant sur des observations géodyna-
miques globales permanentes par les techniques de géo-
désie spatiale (VLBI, GPS, SLR, DORIS), gravimétrie, maré-
graphie et autres. Ces enjeux s’articulent autour de
quelques grands thèmes : mouvements et déformations de
la lithosphère, effets dynamiques des enveloppes fluides
(océan, atmosphère), détermination du champ de pesan-
teur terrestre et du niveau des mers, rotation de la Terre,
référentiels d’espace et de temps.

2.1. MOUVEMENTS ET DÉFORMATIONS DE LA LITHOSPHÈRE

2.1.1. LES MOUVEMENTS HORIZONTAUX
Il s’agit de la mesure fine des déplacements des plaques
lithosphériques et de leurs déformations. Cet objectif est
fondamental car ces mesures permettent de contraindre
les modèles physiques de déformation de la Terre à diffé-
rentes échelles, depuis celle de la géodynamique globale
jusqu’à celle d’un séisme ou d’un volcan individuel par
exemple. Parmi les enjeux au cœur du débat scientifique
actuel, on peut citer :
■ Validation des modèles cinématiques géologiques : les

mesures géodésiques permettent des comparaisons de
détail avec les modèles dérivés d’observations géolo-
giques. On commence ainsi, par exemple, à mettre en
évidence des variations temporelles récentes du mou-
vement des plaques lithosphériques.

■ Vers un modèle de déformation global : grâce à la géo-
désie spatiale, on peut aujourd’hui dépasser la des-
cription de la cinématique lithosphérique en termes de
rotation de plaques rigides, en intégrant les déforma-
tions inter- et intra-plaques, ainsi que leurs variations

temporelles (voir l’exemple de l’Europe, figure 1).
■ Cycle sismique et interactions entre failles actives :

les mesures géodésiques permettent des avancées
considérables dans la compréhension du cycle mise
en charge/décharge de la croûte terrestre lié aux séis-
mes en permettant de valider, à partir de données, des
modèles de déformation élastiques et viscoélastiques.

■ Suivi des stations de référence : les études géophy-
siques des déformations lithosphériques basées sur des
mesures de géodésie spatiale dépendent de la connais-
sance des coordonnées et vitesses de déplacement des
stations géodésiques servant à définir les référentiels
géodésiques. Les stations des réseaux mondiaux utili-
sés pour cet objectif requièrent le même type de suivi
pluridisciplinaire que pour l’étude des mouvements
locaux. Ce sont d’ailleurs en partie les mêmes stations
qui servent aux différentes études. 

2.1.2. LES MOUVEMENTS VERTICAUX
L’étude des mouvements verticaux est plus difficile que celle
des mouvements horizontaux, car leur amplitude est géné-
ralement inférieure d’un ou plusieurs ordres de grandeur. Elle
est aussi plus complexe car, plus encore que l’étude des
mouvements horizontaux, elle doit faire intervenir l’ensem-
ble du milieu physique local et régional – terre solide, océan
et eaux souterraines, atmosphère (voir ci-dessous). Les mou-
vements verticaux impliquent des phénomènes ayant diffé-
rentes échelles temporelles, de quelques minutes à plusieurs
siècles. Parmi les questions scientifiques dépendant de la
connaissance des mouvements verticaux, on peut citer la
caractérisation des variations actuelles du niveau de la mer,
qui nécessite un ensemble de mesures complémentaires
allant de la marégraphie à la géodésie spatiale en passant
par la gravimétrie absolue. Par ailleurs, la détermination des
géoïdes locaux à haute résolution est indispensable pour les
études sur les références verticales et le niveau de la mer. 
A côté des techniques de positionnement, la gravimétrie
intervient dans l’étude des mouvements et des déformations
de la lithosphère. Elle couvre une gamme de fréquences très
large, allant de la seconde à des périodes supérieures à l’an-
née (mouvement du pôle et termes séculaires). La figure 2
donne schématiquement un exemple des phénomènes qui
peuvent être étudiés par l’observation précise des variations
temporelles de gravité.

2.2. EFFETS DYNAMIQUES DES ENVELOPPES FLUIDES (OCÉAN,
ATMOSPHÈRE)

Le traitement de données de géodésie spatiale ou de gra-
vimétrie doit tenir compte de paramètres atmosphériques
et océaniques locaux et régionaux, et inversement, la com-
préhension des déplacements sub-centimétriques des sta-
tions d’observation sous l’action de ces couches fluides
exige d’en posséder une connaissance à la fois théorique
et pratique. L’interprétation pertinente des variations glo-
bales du niveau des mers mesurées par altimétrie spatiale
ou par les marégraphes requiert une interaction étroite
avec la géodésie spatiale. Dans tous les cas, le contexte
géophysique de chaque station d’observation est un élé-
ment essentiel aux études.
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Fig. 1 - Vitesses de station (ITRF97) dans un
référentiel “Europe stable”.

Fig. 2 – Les phénomènes géophysiques affectant la
gravité en surface

2.2.1. LES SURCHARGES. 
Les effets de surcharge sont actuellement au cœur du
débat scientifique en géophysique et en géodésie car ils
sont le reflet de processus de surface complexes, comme
la circulation globale des couches fluides et les interac-
tions atmosphère-hydrosphère-lithosphère. De plus leur
modélisation est nécessaire dans le cadre des études de
déformation crustale pour “nettoyer” le signal mesure de
ces effets et permettre ainsi d’obtenir des informations sur
les déformations séculaires de la planète.
Les phénomènes de surcharge résultent des déformations
élastiques et de la redistribution des masses à l’intérieur
de la Terre, induites par des variations spatio-temporelles
des masses océaniques, atmosphériques, ou des eaux
continentales. La surface terrestre réagit à ces excitations
en se déformant avec un impact plus important sur les
déformations verticales que sur les déformations horizon-
tales (d’un facteur de l’ordre de 3), et à moyennes et gran-
des longueurs d’ondes (quelques centaines à quelques
milliers de km). L’amplitude des effets de surcharge est de
l’ordre de quelques millimètres à quelques centimètres.
Elle dépend de la localisation de la station et présente une
variabilité principalement diurne et saisonnière.
La modélisation des effets de surcharge est possible à
condition de disposer d’une part d’un cadre théorique et,
d’autre part, de modèles de répartition des charges (fon-
dés sur la théorie ou sur des mesures) permettant de quan-
tifier les phénomènes à l’origine des perturbations. Le
cadre théorique est, en général, bien établi : le comporte-
ment de la croûte terrestre étant supposé purement élas-
tique, sa réponse à l’action extérieure est calculée par
convolution avec la fonction numérique décrivant le phé-
nomène agissant. Or, ces phénomènes sont difficiles à
caractériser. Les effets concernant essentiellement des har-
moniques degrés inférieurs à environ 40, il est nécessaire
de connaître les champs de pression, marée océanique,
ou de distribution des eaux continentales à l’échelle glo-
bale et en continu dans le temps. Cette description n’étant
généralement pas possible par des mesures directes, on a
recours à des modèles globaux de ces phénomènes,
modèles qui ne sont ni uniques, ni complètement validés,
dans l’état actuel de nos connaissances. Les mesures géo-
désiques de surcharge doivent donc aussi permettre de
valider ces modèles globaux. La figure 3 montre, à titre
d’exemple, la surcharge observée par le gravimètre abso-
lu lors de la campagne “Bretagne” de 1998 ainsi qu’une
surcharge prédite à partir d’un modèle de marée (voir §
4.3.3).
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Fig. 3 – Mesure de la variation diurne de gravité
attribuée à la surcharge océanique (points) et

variation prédite d’après le modèle (ligne continue).

2.2.2. LA VAPEUR D’EAU ATMOSPHÉRIQUE. 
La vapeur d’eau atmosphérique est le principal facteur
limitant l’exactitude des systèmes de positionnement, en
particulier pour la composante verticale, avec laquelle son
effet est fortement corrélé dans les analyses. La prise en
compte des erreurs liées à la propagation troposphérique
est donc fondamentale pour améliorer l’exactitude des
altitudes déterminées par les méthodes du positionnement
géodésique. La réfractivité atmosphérique, qui induit des
retards de propagation des signaux utilisés par la plupart
des techniques de positionnement, dépend d’une com-
posante humide (vapeur d’eau non en équilibre hydrosta-
tique) très variable dans le temps et dans l’espace et diffi-
cile à mesurer directement comme à modéliser. Il a été
démontré que la détermination du contenu en vapeur
d’eau intégré par inversion des données d’observation
GPS atteint des précisions comparables à celles de radio-
sondages (voir figure 4) et de radiomètres. Les observa-
tions permanentes permettent donc d’estimer directement
la quantité de vapeur d’eau atmosphérique à partir des
observables mesurées et donc de suivre l’évolution tem-
porelle et spatiale de ce paramètre. Il y a là un enjeu fon-
damental car la vapeur d’eau joue un rôle crucial dans la
dynamique météorologique et climatique, en y contrôlant
en grande partie les transferts de matière et d’énergie. La
connaissance de sa distribution, dans l’espace et dans le
temps, est fondamentale pour la réalisation de prévisions
météorologiques fiables. La vapeur d’eau est aussi un des
gaz participant à l’effet de serre, la connaissance de son
évolution à long terme est donc fondamentale pour com-
prendre les mécanismes du réchauffement global.

2.3. DÉTERMINATION DU CHAMP DE PESANTEUR TERRESTRE ET

DU NIVEAU DES MERS

2.3.1 CHAMP DE PESANTEUR TERRESTRE
La structure spatiale du champ de pesanteur témoigne des
irrégularités de la structure interne du globe à différentes
échelles de profondeurs ; la finesse d’interprétation est
donc directement fonction de la résolution des modèles
de champ disponibles, mais aussi de leur exactitude. D’un
autre coté, les variations temporelles du champ de pesan-
teur sont directement liées aux redistributions de masses
résultant des interactions entre la terre solide, les océans
et l’atmosphère. Outre les applications géophysiques à
caractère global, les modèles de champ de pesanteur à
haute résolution spatio-temporelle constituent un maillon
essentiel dans l’interprétation des mesures fournies par
l’altimétrie spatiale. Cela est particulièrement important
pour la connaissance précise de la circulation océanique
et de sa variabilité.
Les progrès réalisés dans la précision et l’exactitude des
techniques spatiales ont encouragé le développement de
nouvelles solutions du champ de gravité de la Terre.
Le modèle GRIM5 (2000), qui est issu d’une longue
coopération entre le Groupe de Recherche de Géodésie
Spatiale (GRGS, Grasse, Paris, Toulouse) et le
GeoForschungZentrum (GFZ, Potsdam), est fondé sur
l’analyse d’une constellation de 36 satellites, dont les
satellites équipés du système DORIS ainsi qu’environ 20
cibles laser. Ces dernières ont une unique et large réparti-
tion en inclinaison et altitude, avec des durées de vie très
importantes. Ceci, allié à de longues séries temporelles
d’observations laser de précision centimétrique depuis 10
à 15 ans, a permis une amélioration sensible de la
connaissance des grandes longueurs d’onde du géoïde
ainsi que des termes de marées océaniques. 
Les tentatives pour accéder à des longueurs d’ondes plus
courtes du champ de gravité sont entravées par la faibles-
se du réseau laser vis-à-vis des trajectoires d’altitude basse
(par ex. le satellite GFZ-1 à 450 km, dont la couverture
par la télémétrie n’atteint que quelques pour-cent), et par
la mauvaise connaissance du freinage atmosphérique, qui
est limitée par la difficulté à modéliser le comportement
non stationnaire de la haute atmosphère terrestre. La mis-
sion CHAMP (à 470 km, mis en orbite en juillet 2000) et
la future mission GRACE (à 450 km, lancement prévu en
2003), en délivrant des mesures accélérométriques avec
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Fig. 4. Variations de la vapeur d’eau
troposphérique mesurées par GPS sur le site

permanent de St Jean des Vignes, près de Lyon (une
mesure toutes les 15 minutes), 

et une comparaison avec des mesures indépendantes réalisées par
radiosondages (deux lancés par jour). L’accord entre les deux types
de mesures est excellent, avec un biais inférieur à 1 kg/m2 et un
résidu moyen de l’ordre de 2 kg/m2, ce qui valide la capacité du
GPS à mesurer la vapeur d’eau troposphérique. On constate que
le GPS détecte aussi une diminution générale de la quantité de
vapeur d’eau entre les mois d’été, classiquement plus humides
dans cette région, et ceux d’hiver.
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un positionnement par GPS et par laser, apporteront une
connaissance du champ de gravité qui sera améliorée
d’un facteur 10 à la longueur d’onde de 1000 km. La qua-
lité des hauteurs du géoïde devrait ainsi passer de 40 à 10
cm en moyenne sur le globe. 
Dans le domaine de la géodynamique, l’étude du mou-
vement de LAGEOS, observé depuis plus de 20 ans en
continu par la télémétrie laser, a pris une place considé-
rable. Aussi, parallèlement à l’amélioration des modèles
gravitationnels statiques et maréaux, des travaux ont été
réalisés pour améliorer la modélisation des forces non-
gravitationnelles qui agissent sur ce satellite, en particu-
lier celles liées à la ré-émission thermique. En parallèle,
l’analyse d’orbites à long terme a progressé, rendant pos-
sible la détermination des variations temporelles du
champ, séculaires et à très longues périodes. Ceci est un
point marquant pour l’avenir, car les missions de type
GRACE ou GOCE (horizon 2004) ne pourront pas déter-
miner les caractéristiques du champ aux grandes lon-
gueurs d’ondes spatiales avec une très bonne exactitude,
leur domaine de prédilection étant plutôt les structures à
petite échelle et leur variabilité.

2.3.2. ETUDE DU NIVEAU DES MERS
La détermination de l’élévation globale du niveau de la mer,
question essentielle dans le cadre de l’étude des change-
ments climatiques globaux, est possible soit par l’analyse
des données marégraphiques, soit par l’utilisation de l’alti-
métrie satellitaire. Les nombreux travaux déjà menés à par-
tir des données des différents marégraphes existants, et qui
indiquent une élévation du niveau de la mer de l’ordre de
2 mm/an, souffrent de deux principales limitations : d’une
part, la répartition des marégraphes est très inégale malgré
le développement du réseau international GLOSS et, d’au-
tre part, la mesure marégraphique reste une mesure relati-
ve du niveau de la mer, car l’instrument suit les mouve-
ments verticaux de la croûte terrestre. Dans certains cas,
rares, ces mouvements sont modélisables, par exemple le
cas du rebond post-glaciaire, mais en général il n’existe pas
de modèle prédictif des mouvements verticaux. Pour cor-
riger ces effets, et obtenir ainsi une mesure absolue de la
variation du niveau de la mer, il faut faire appel aux tech-
niques de géodésie spatiale qui donnent accès, pour les
plus précises d’entre elles, au déplacement vertical de la
croûte. Les techniques GPS et DORIS, qui disposent tou-
tes deux de réseaux de stations globaux, sont utilisées à
cette fin depuis environ cinq ans.
Les résultats de la mission d’océanographie spatiale
TOPEX/Poséidon (lancée en 1992) sont sans précédent
dans les communautés océanographique, géophysique et
géodésique. La préparation de la mission d’océanographie
de nouvelle génération Jason-1 (lancé le 7 décembre
2001), puis son exploitation à partir de 2002 ont suscité
d’importants travaux dans la communauté. La contribu-
tion scientifique des équipes du CNES, du CERGA, de
l’Institut Géographique National (IGN) et du Service
Hydrographique et Océanographique de la Marine
(SHOM)) porte notamment sur l’adoption et la proposition
de nouveaux standards géodésiques, sur le calcul d’un
repère de référence terrestre international DORIS/laser, et

sur l’élaboration d’une nouvelle série de modèles de
champ de gravité à partir des données de l’accélérométrie
spatiale. De plus, la communauté a eu le souci de déve-
lopper un site géodésique fondamental en Corse, afin d’y
réaliser l’étalonnage des altimètres spatiaux. 
Toutes les avancées sur la détermination du champ de gra-
vité et la modélisation d’orbite, qui sont utilisées en bonne
partie pour la détermination d’orbite des satellites océa-
nographiques, sont vérifiables à travers le succès de l’as-
similation des données dans les nouveaux modèles. La
qualité croissante de l’orbite du satellite TOPEX/Poséidon
entre 1992 et 1996, jusqu’à 2-3 cm aujourd’hui, et l’a-
mélioration induite de l’orbite des satellites ERS, consti-
tuent une véritable avancée. Il est vrai que ces résultats
sont surtout le reflet de la très bonne couverture de l’orbi-
te des satellites altimétriques par le système DORIS sur
TOPEX/Poséidon, sans oublier le système allemand
PRARE sur ERS-2. 

2.4. RÉFÉRENTIELS D’ESPACE ET DE TEMPS, ROTATION DE LA TERRE

La question des référentiels d’espace et de temps est inti-
mement liée aux activités à finalité géodynamique. Ainsi,
la définition même du repère de référence terrestre inter-
national fait intervenir des concepts dynamiques aussi
bien pour son origine (en relation avec le géocentre) que
pour son champ de vitesses de stations associé (tectonique
des plaques, rebond post glaciaire). Sa maintenance s’ap-
puie sur des analyses globales faisant intervenir le même
type d’observations et d’analyses que les études de défor-
mation de la croûte. En retour, ces dernières permettent
de contrôler et d’enrichir le repère. La maintenance du
repère de référence céleste international repose sur le
VLBI, les mêmes observations fournissant aussi une contri-
bution fondamentale à la mesure de l’orientation de la
Terre et à la maintenance du repère de référence terrest-
re. L’échelle du Temps Atomique International, référence
universelle indispensable à l’analyse correcte des obser-
vations dans le cadre de la relativité générale, est mainte-
nue grâce à des comparaisons d’horloges à distance inter-
continentale faisant appel aux techniques de la géodésie
spatiale utilisée pour les études de géodynamique et la
maintenance du repère de référence terrestre.

2.4.1. RÉFÉRENTIEL TERRESTRE ET CENTRE DE MASSE
DE LA TERRE

Pour l’étude des déformations de degré 1 de la Terre (dans
la décomposition en harmoniques sphériques des paramè-
tres), la théorie de la gravito-élasticité impose la conserva-
tion du centre de masse. La comparaison des variations de
degré 1 calculées avec celles qui sont observées par la géo-
désie spatiale n’est pas aisée, les géodésiens ne se repérant
pas dans un système lié à chaque instant au centre de
masse, et la sphère de référence initiale utilisée par les géo-
physiciens étant quelque peu fictive. 
Dans le cadre du Groupement de Recherches AGRET, un
groupe de travail s’est mis en place, afin que les géodésiens
et les géophysiciens se mettent d’accord sur une définition,
et que les relations entre les différentes mesures et les repè-
res de la géophysique soient clairement identifiées. Un texte
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intitulé “Le géocentre: concepts, définition et réalisation” a
été établi. Nous en résumons ici les principaux points.
Nous introduisons un Centre géométrique défini par les
mesures. Dans cette référence géométrique que nous
allons préciser, la position du centre de masse varie dans
le temps. Etant donné un réseau de stations réparties à la
surface de la Terre, l’analyse des observations par les
méthodes dynamiques (ces méthodes reliant la position
des stations de suivi aux trajectoires calculées par rapport
au centre des masses) permet de réaliser un repère géo-
métrique implicite par l’attribution de coordonnées expli-
cites aux stations. Un réseau de stations représente un
échantillonnage non uniforme de la surface terrestre. Il
s’ensuit que la position de son barycentre diffère par une
translation constante inconnue de celle du centre géomé-
trique. Mais, pour un même réseau de stations, les varia-
tions temporelles de son barycentre sont identiques à cel-
les du centre géométrique.
Le rattachement au centre de masse de ce repère géomé-
trique implicite est obtenu en imposant, dans l’analyse, la
nullité des coefficients de degré 1 dans la décomposition
en harmoniques sphériques du potentiel gravitationnel.
Nous recommandons d’appeler Géocentre ce centre géo-
métrique défini par les mesures. On utilisera cette défini-
tion dans la suite. 
L’ITRF 2000 (International Terrestrial Reference Frame)
réalise, à partir des résultats des méthodes dynamiques,
une origine O du système conventionnel qui est rattachée
au centre de masse en annulant les coefficients de degré 1
du potentiel gravitationnel. On peut recommander aux
géodésiens de se repérer par rapport à cette origine. Les
géophysiciens travaillant dans une configuration initiale de
référence non réalisable perdront une constante par rap-
port aux observations géodésiques. En conséquence, seu-
les les variations temporelles du géocentre calculé et du
géocentre réalisé pourront être comparées.

2.4.2. SURVEILLANCE ET EXTENSION DU RÉFÉRENTIEL
TERRESTRE

L’ITRF (International Terrestrial Reference Frame, voir
http://lareg.ensg.ign.fr/ITRF) matérialise le système de réfé-
rence terrestre international (ITRS). Il est employé univer-
sellement dans les applications scientifiques et techniques,
ce qui entraîne une obligation permanente d’amélioration,
de densification et de liaison avec les systèmes spatiaux
pour répondre aux besoins des utilisateurs. En géodyna-
mique, il est le référentiel sous-jacent dans les études de
déformation crustales. Sa maintenance et sa densification
reposent sur les observations des stations mentionnées pré-
cédemment. La requête spécifique, indispensable à l’unifi-
cation des résultats des différentes techniques d’observation,
est l’existence de sites bien répartis sur la Terre, dans les-
quels plusieurs de ces techniques sont exploitées en paral-
lèle. Un aspect essentiel de l’exactitude de l’ITRF résulte de
l’utilisation conjointe de l’ensemble des techniques de géo-
désie spatiale. Ainsi chaque technique apporte à l’ensem-
ble ses point forts : la géométrie globale du réseau (DORIS),
le rattachement au centre des masses de la Terre (laser), la
densification (GPS), l’échelle du repère (laser, VLBI), la liai-

son au référentiel inertiel (VLBI). La qualité de cette
conjonction d’excellences repose entièrement sur le sous-
réseau des sites équipés de plusieurs techniques. Le carac-
tère exhaustif de l’ITRF en fait par ailleurs un outil excep-
tionnel d’investigation des mouvements actuels de
l’ensemble des plaques tectoniques (voir figures 5 et 6).
Un point de plus en plus important en géodésie est celui de
la réalisation d’une référence verticale mondiale absolue et
suffisamment stable. Tous les projets spatiaux des années à
venir, qu’ils soient d’océanographie (niveau moyen des
mers) ou de géophysique (champ de gravité et ses variations
temporelles), requièrent en effet la réalisation d’un repère
de référence terrestre dont l’évolution dans le temps soit
maîtrisée au niveau de quelques millimètres voire mieux.
Dans ce contexte et compte tenu des améliorations, qui
portent à la fois sur les techniques et sur les modèles, les
géodésiens ont développé des applications visant à mesu-
rer les déformations verticales de la croûte terrestre sur des
sites proches de l’océan et équipés de marégraphes. Car il
est fondamental pour l’étude du niveau moyen des mers de
distinguer clairement la part de soulèvement ou de subsi-
dence de la croûte par rapport à celui du niveau des eaux.

2.4.3. MAINTENANCE DU RÉFÉRENTIEL CÉLESTE
INTERNATIONAL (ICRF)

La maintenance de l’ICRF (http://hpiers.obspm.fr/icrs-pc),
référentiel qui matérialise le système de référence céleste
international (ICRS) s’appuie sur l’observation répétée par
le réseau VLBI mondial de plusieurs centaines de radio-
sources compactes extragalactiques. C’est le maintien per-
manent de la liaison à l’ICRF par ces observations qui
rend possible l’unification de toutes les mesures globales
de géodésie spatiale.

2.4.4. SURVEILLANCE DE LA ROTATION TERRESTRE
L’orientation de la Terre est la liaison permanente entre les
repères de référence terrestre et céleste décrits ci-dessus.
Le suivi de ses irrégularités permet d’établir des séries tem-
porelles de mesures longues et denses nécessaires à la
compréhension des phénomènes dynamiques globaux
impliqués. La mesure permanente des irrégularités de la
rotation et des mouvements du centre de gravité ouvre un
champ important de recherche pour la modélisation d’un
grand nombre d’influences dynamiques ou statiques des
couches qui constituent la planète, depuis la graine soli-
de jusqu’à l’atmosphère.

2.4.5. TRANSFERT DE TEMPS PAR TECHNIQUES SPATIALES
Le progrès continu de la stabilité des étalons impose la
conception et le développement de méthodes de compa-
raison à distance permettant de transporter cette stabilité
à des milliers de kilomètres. Le développement de nou-
velles méthodes de transfert de temps est un sujet de
recherche permanent. On peut citer actuellement le trans-
fert de Temps par Lien Laser (T2L2) : tirs lasers à partir de
deux stations terrestres sur un récepteur embarqué. La
réalisation de l’expérience, qui fait appel à la géodésie
spatiale, implique aussi une physique très fine.
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Pour conclure ce chapitre, il convient d’insister sur l’in-
terdépendance étroite des enjeux scientifiques d’ordres
géophysique et géodésique mentionnés ci-dessus. Par
exemple, une meilleure compréhension du rôle des flui-
des environnant les stations de mesures est fondamentale

afin de pouvoir extraire un signal tectonique séculaire des
mesures de positionnement géodésique. Autre exemple,
la prise en compte des déformations crustales à toutes les
échelles spatiales et temporelles est fondamentale pour la
réalisation de référentiels géodésiques exacts.
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Fig. 5 – Le champ de vitesses horizontales du référentiel international ITRF2000

Fig. 6 – Le champ de vitesses verticales du référentiel international ITRF2000
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3. LES OBSERVATIONS GÉODYNAMIQUES
ET LEUR ANALYSE

On entend par observations géodynamiques un ensemble
de mesures dont l’analyse concourt à l’un ou l’autre des
objectifs rappelés ci-dessus. L’analyse de premier niveau
de ces mesures, en général très élaborée et coûteuse en
moyens de calcul, est un élément fondamental du pro-
cessus. On rappelle ci-après les caractéristiques principa-
les du fonctionnement, telles que l’organisation des mesu-
res et de leur analyse, les principaux résultats, les
contributions nationales et internationales, les délais, etc.

3.1. GÉODÉSIE SPATIALE

La communauté française participe largement aux activi-
tés de recherche et d’exploitation des données des mis-
sions de géodésie spatiale, et au développement d’instru-
ments, en obtenant des résultats reconnus et utilisés pour
des interprétations en Sciences de la Terre, en apportant
une technologie, mais aussi par une présence forte dans
plusieurs campagnes et services internationaux. En effet,
les réseaux sur lesquels s’appuient les différentes tech-
niques spatiales ont un caractère global et mondial; ils
sont gérés par des services internationaux. Les techniques
se développant de manière indépendante, une coordina-
tion est nécessaire; sur le plan géodésique, il faut pouvoir
comparer et, finalement, relier entre eux les repères pro-
pres à chacune des techniques. C’est le rôle de l’IERS
(International Earth Rotation Service, http://www.iers.org),
en tant que coordinateur, de fournir un système de réfé-
rence unique. Les co-localisations d’instruments spatiaux,
pas toujours aisées à réaliser sur le terrain, doivent être
aussi nombreuses que possible. 
La communauté française apporte ses compétences à la
coopération européenne et internationale au sein de plu-
sieurs organisations et services : le CSTG (Coordination of
Space Techniques for Geodesy), l’IERS, l’IGS (International
GPS Service, http://igscb.jpl.nasa.gov), l’IVS
(International VLBI Service for geodesy and astrometry,
http://ivscc.gsfc.nasa.gov), l’ILRS (International Laser Ranging
Service, http://ilrs.gsfc.nasa.gov). Elle a notamment mis en
place des sites nouveaux d’étalonnage des altimètres radar
et de surveillance géodésique, respectivement en Corse, à
Brest et à Tahiti. Enfin, last but not least, elle a installé et fait
fonctionner le réseau orbitographique DORIS.
Les techniques spatiales utilisées par la géodésie sont
décrites ci-dessous.

3.1.1. DORIS
Le système DORIS (voir http://ids.cls.fr) est un système
français, développé par le CNES en collaboration avec
l’IGN et le GRGS pour la détermination précise de l’orbi-
te de satellites bas, et en vue de nombreuses applications
en orbitographie, en géodésie et en géophysique. Le pre-
mier satellite comportant un récepteur DORIS a été le
satellite SPOT-2 lancé en 1990, qui est toujours opéra-
tionnel (bien au delà de sa durée de vie nominale). A ce
jour, six satellites ont embarqué des récepteurs DORIS :
TOPEX/Poséidon (T/P) en 1992, SPOT-3 (1993-1996),

SPOT-4 (1998), puis Jason-1 (2001), SPOT-5 et ENVISAT
(2002). Le système DORIS est un système ascendant : un
réseau permanent de balises émet depuis le sol des
signaux omnidirectionnels qui sont captés et stockés à
bord du satellite, puis déchargés vers le centre de données
au moment de son survol.
Plusieurs groupes français, au CNES et à l’IGN, se sont
intéressés aux performances du système DORIS pour la
localisation précise des stations du réseau permanent d’or-
bitographie. Grâce aux mesures DORIS effectuées sur plu-
sieurs satellites, il est possible d’obtenir des précisions de
positionnement de l’ordre de 1 à 2 cm à partir de plu-
sieurs jours d’observation. L’ajout récent à la constellation
des trois satellites embarquant des récepteurs plus perfor-
mants et la mise en exploitation de balises de troisième
génération apportent un surcroît de précision. Sur plu-
sieurs années, il a été possible de déterminer les vitesses
de déplacement de ces stations, dues au phénomène de
la tectonique des plaques. Plusieurs contributions majeu-
res ont été publiées sur ce sujet par les équipes françaises.
De plus, les calculs de position de stations du réseau peu-
vent être obtenus de manière rapide, sous forme de séries
temporelles mensuelles ou hebdomadaires.

3.1.2. GPS ET GLONASS
Le système GPS est constitué d’une constellation de 24
satellites actifs placés à une altitude de 20 000 km, cons-
tellation maintenue par le département de la défense des
Etats-Unis. Les satellites émettent des signaux codés, qui
sont captés par des stations de mesure attachées aux
objets matériels dont on veut connaître la position : satel-
lite, véhicule terrestre et, dans le cas qui nous intéresse,
stations fixes consacrées aux études de déformation de la
croûte terrestre. L’analyse des observations géodyna-
miques s’effectue après collecte et stockage des données
dans des centres de données mondiaux.
Le GPS présente un intérêt important pour l’IERS, qui uti-
lise massivement ses résultats de localisation géodésique
des stations pour la maintenance de l’ITRF et ses détermi-
nations précises de la rotation terrestre. Le coût d’installa-
tion, de maintenance et d’exploitation du segment terres-
tre du GPS le rendent très compétitif. De plus l’IGN, en
charge de l’installation et de la maintenance des balises
du réseau français a pris soin de répartir les stations de
manière relativement homogène sur le territoire tout en
essayant de favoriser les co-localisations avec d’autres sys-
tèmes existants de géodésie spatiale. 
Le GPS a aussi des applications pour la détermination de
certains paramètres de l’atmosphère terrestre. Le contenu
électronique de l’ionosphère peut être cartographié grâce
à l’existence du réseau permanent de l’IGS. Le système
GPS est capable d’estimer, au niveau centimétrique, le
retard troposhérique lié au pourcentage d’humidité de
l’atmosphère au voisinage de la station, permettant ainsi
des applications en météorologie ou en climatologie.
En plus des systèmes DORIS et GPS, de nombreux grou-
pes français se sont intéressés à l’utilisation du système
militaire russe de navigation GLONASS. Ce système est
très proche dans ses principes du système GPS. Une ving-
taine de satellites placés sur des orbites, à des altitudes
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d’environ 20 000 km, émettent des signaux codés qui
peuvent servir à localiser des mobiles au sol à une préci-
sion de quelques mètres. Il est aussi possible de l’utiliser,
comme pour le système GPS, pour des applications pré-
cises liées à la géodésie et à la géophysique. Bien que le
système GLONASS ne soit toujours pas opérationnel (tous
les satellites ne sont pas encore lancés) et que sa pérenni-
té ne soit pas totalement assurée, certains constructeurs
proposent déjà des récepteurs mixtes GPS/GLONASS.
L’intérêt d’utiliser conjointement les mesures de ces deux
systèmes de navigation est multiple, tant pour les appli-
cations de navigation que pour les applications géodé-
siques de précision : amélioration en terme de disponibi-
lité, de fiabilité et d’exactitude. Afin de disposer d’un jeu
de données de test obtenu pour un réseau mondial d’ob-
servations, une campagne internationale GLONASS a été
lancée en 1998, suite aux recommandations de
l’Association Internationale de Géodésie à Rio en 1997.
Les résultats de cette campagne montrent que des orbites
précises ont pu être améliorées d’un facteur 10 par rap-
port aux orbites militaires radiodiffusées, laissant espérer
de nombreuses applications géodésiques et géophysiques
dans un avenir proche. 

3.1.3. TÉLÉMÉTRIE PAR LASER 
L’avantage de la télémétrie laser se situe dans la simplici-
té du concept de la mesure (temps de trajet d’une impul-
sion lumineuse) et dans son exactitude. Elle utilise des
rétro-réflecteurs, d’un coût modeste, qui sont placés à
bord de satellites ou qui, dans le cas de la Lune, ont été
déposés par les missions Apollo et Luna entre 1969 et
1973. En revanche, la technique est tributaire de la météo-
rologie et de la présence d’un personnel spécialisé pour
la mettre en œuvre au sol. La situation est un peu oppo-
sée à celle des techniques radioélectriques citées plus
haut, qui sont de type «tous temps», très faciles d’utilisa-
tion sur le terrain et dont le coût majeur se trouve dans la
technologie embarquée à bord des satellites. La télémé-
trie laser utilise des cibles spatiales ayant une durée de vie
quasi infinie. 
La télémétrie laser a beaucoup progressé ces dernières
années en France et dans le réseau mondial. Dans ce
contexte, la communauté française a participé à un ren-
forcement de la coopération européenne pour comparer
les mesures et les résultats entre eux. Elle participe aussi à
un service international qui vient d’être mis sur pied,
l’ILRS, qui s’est inspiré de ce qui se fait avec succès pour
le GPS. Ce service s’est fixé comme objectif de définir un
certain nombre de programmes prioritaires, d’organiser
des campagnes, et d’évaluer presque au jour le jour la
qualité des résultats de mesures, et des produits qui en
découlent. Les centres d’analyse effectuent ainsi des
contrôles de qualité des mesures dans des délais beau-
coup plus courts qu’auparavant. La tenue régulière de
réunions techniques et la publication de comptes rendus
et de recommandations renforcent l’efficacité de cet effort
commun international.

3.1.4. VLBI
Le VLBI (interférométrie à très longue base en ondes radio)
repose sur l’observation du signal électromagnétique émis
par des objets astronomiques extragalactiques (quasars
pour la plupart) par une paire d’antennes. Les signaux
recueillis sont recombinés ultérieurement dans un centre
de calcul spécialisé (corrélateur). Le réseau international
est constitué d’un ensemble d’antennes de diamètre entre
10 et 35 m pour la plupart, utilisées en interférométrie sur
des bases de dimension continentale ou intercontinenta-
le. Les sessions d’observation ont une durée de 24 heures.
Une session comporte quelques milliers d’observations en
bandes S et X, effectuées par cinq à dix stations (15 à 45
bases) sur quelques dizaines de radiosources extragalac-
tiques. Chaque année, ce réseau collecte environ 150 000
observations sur 200 bases différentes. 
Parmi les différentes techniques de la géodésie spatiale, le
VLBI est la seule à être en mesure de déterminer l’orien-
tation instantanée de la Terre dans l’espace inertiel. Il four-
nit aux techniques satellitaires les références que sont le
Temps universel et les angles de précession-nutation. Il a
une capacité inégalée de haute résolution temporelle sans
perte d’exactitude. Les résultats principaux des analyses
sont des séries de paramètres de la rotation de la Terre
initialisées en 1980, et des référentiels terrestres et céles-
tes, sous forme de résultats globaux (positions et vitesses
de stations, coordonnées de radiosources extragalac-
tiques), ou sous forme de séries temporelles de coordon-
nées des objets estimées pour chaque session.

3.1.5. MÉTROLOGIE DU TEMPS
Nous prendrons ici l’exemple du CERGA, un département
de l’Observatoire de la Côte d’Azur qui abrite depuis 25
ans sur le site d’observation du Plateau de Calern un des
trois centres astronomiques français participant à la métro-
logie du temps et des fréquences. Les deux autres sont le
Laboratoire Primaire du Temps et des Fréquences à Paris
et l’Observatoire de Besançon. Quatre activités du CERGA
relèvent du thème métrologie du temps :
■ Maintien d’une station horaire de qualité et participa-

tion au TAF/TAI avec comparaison d’horloges au moyen
du GPS.

■ Diffusion d’une échelle de temps uniforme et de fré-
quences étalonnées à l’ensemble des installations astro-
nomiques du Plateau de Calern, avec des exigences de
permanence et de stabilité pour la télémétrie laser.

■ Transfert de temps aller-retour par voie radioélectrique
au moyen des satellites de télécommunications (tech-
nique dite Two Ways)

■ Transfert de temps par lien laser (T2L2) dans le cadre
du projet ACES (Atomic Clock Ensemble in Space) qui
devrait être embarqué sur la station spatiale internatio-
nale en 2005.

Le premier secteur relève d’un aspect de service au niveau
français et requiert une très grande continuité dans la
comparaison des horloges, la réception et l’émission des
signaux de comparaisons. Le deuxième aspect est propre
à l’organisation interne de l’Observatoire, mais il convient
de noter que les expériences de télémétrie laser, en parti-
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culier sur la Lune, nécessitent une stabilité de l’échelle de
temps sur quelques secondes de l’ordre de 10-12, et ceci
en permanence. 
La technique Two-Ways n’est pas nouvelle : émission et
réception de signaux dans la bande K simultanément à
partir d’une paire de stations qui utilisent la voie montan-
te et descendante. L’intérêt de cette méthode, si elle peut
atteindre un stade opérationnel fiable, sera de fournir au
BIPM des comparaisons d’horloges participant au TAI de
façon indépendante des comparaisons par GPS. 
L’expérience T2L2 est basée sur la propagation d’impul-
sions lumineuses très brèves entre des horloges au sol et
une horloge placée en orbite autour de la Terre. Une sta-
tion de télémétrie laser tire en direction du satellite en
enregistrant l’instant de départ dans l’échelle du labora-
toire. L’équipement T2L2 placé à bord du satellite détec-
te et réfléchit l’impulsion lumineuse, et enregistre la date
d’arrivée dans l’échelle de l’horloge embarquée. Le signal
lumineux de retour est de nouveau daté au sol. Muni de
ces trois dates et de modèles de propagation on peut en
déduire le décalage entre l’horloge sol et l’horloge bord.
Une observation continue permet de comparer la marche
des deux oscillateurs et d’étudier la stabilité et l’exactitu-
de des horloges. Des observations coordonnées entre
deux sites permettent de comparer deux horloges distan-
tes de plusieurs milliers de kilomètres. Cette technique
optique doit permettre des transferts de temps avec une
exactitude de 60 ps et une stabilité de 10-16 sur 24 heures. 

3.1.6. LES ANALYSES DE DONNÉES DE GÉODÉSIE SPATIALE
Un nombre important de centres d’analyse des différen-
tes techniques de la géodésie spatiale contribuent aux ser-
vices internationaux chargés de la maintenance des repè-
res de référence ainsi que de la surveillance de la rotation
de la Terre et de ses déformations, ou aux entreprises inter-
nationales de calcul du champ de pesanteur et d’océano-
graphie spatiale. Certains laboratoires développent et uti-
lisent des logiciels originaux, tels que les suivants :
■  GINS (DORIS, télémétrie laser, GPS) :

Toulouse, Grasse, Paris, Strasbourg
■  CALTIM (DORIS et télémétrie laser) :

Grasse
■  CANEL/CODIOR (Orbites longues périodes) :

Grasse
■  GLORIA (VLBI) :

Paris
■  CAROLL (Télémétrie laser Lune) :

Paris

D’autres utilisent des logiciels développés par ailleurs
(en Suisse ou aux Etats-Unis) pour traiter des données
d’observation, surtout GPS :
■  BERNESE (GPS) : 

IGN, LGCA Chambéry, LGTS Montpellier
■  GAMIT (GPS) :

Géosciences Azur, ENS Paris, IGN, 
LGIT Grenoble, OMP Toulouse

■  GIPSY :
Géosciences Azur (GPS), IGN (DORIS)

La variété des logiciels utilisés et la variété des statuts d’u-
tilisation (développement, test, exploitation) sont propices
à la diversité des approches d’analyse et favorisent les
contacts internationaux. C’est une richesse à exploiter
dans le cadre de la coordination des activités nationales.
Les conséquences, à moyen et long terme, de ces travaux sont
et seront importantes dans le rôle et le poids des équipes, des
instruments et des sites français au niveau international.
Plusieurs exemples peuvent être signalés :
■  L’amélioration de la précision de l’instrument laser

Lune au niveau millimétrique et la production impor-
tante de données de télémétrie, ces dernières années,
ont permis et suscité de nombreux travaux scienti-
fiques sur le mouvement de la Lune, la physique fon-
damentale et l’astrométrie. 

■  L’étalonnage absolu de l’altimètre radar Jason-1 en
2002 est basée sur la station laser ultra mobile fran-
çaise (unique au monde), dont les performances en
précision et en stabilité du biais sont au meilleur
niveau international. 

■  Le transfert de temps par lien laser - expérience T2L2 -,
dont les performances prévues pour le transfert entre
deux horloges au sol sont de l’ordre de 30 picosecon-
des (ps) pour la précision, 60 ps pour l’exactitude, et
1 ps sur 300 sec pour la stabilité. 

■  La démonstration de la disponibilité (fiabilité et certai-
nement aussi pérennité) du réseau DORIS devrait à
l’avenir être porteuse de projets scientifiques reliés à la
géophysique et à l’océanographie, ainsi que d’interac-
tions nouvelles avec l’industrie du spatial.

Par ailleurs, le rôle des équipes françaises dans les travaux
internationaux sur l’usage global des techniques de géo-
désie spatiale et les systèmes de référence est loin d’être
négligeable.
Les diverses participations sont rappelées ci-dessous.
■  Centre de produit ICRF de l’IERS (Observatoire

de Paris, http://hpiers.obspm.fr/icrs-pc) ;
■  Centre de produit ITRF de l’IERS

(IGN, http://lareg.ensg.ign.fr/ITRF) ;
■  Centre de produit Rotation terrestre de l’IERS

(Observatoire de Paris, http://hpiers.obspm.fr/eop-pc) ;
■  Centres d’analyse de l’IERS (CNES, Observatoire de

Paris, IGN), de l’IVS (Observatoire de Paris,
Observatoire de Bordeaux);
de l’ILRS (Observatoire de Paris) ;

■  Coresponsable du programme GRIM de détermination
du champ de potentiel terrestre (CNES).

3.2. GRAVIMÉTRIE

L’étude des variations spatiales du champ de pesanteur
permet de caractériser la structure interne du globe à dif-
férentes échelles, d’étudier le comportement mécanique
de la lithosphère, de caractériser la mise en place des
structures océaniques et autres phénomènes planétaires.
Leur connaissance est également fondamentale pour la
détermination des géoïdes locaux précis.
Les études des variations temporelles de la pesanteur relè-
vent des marées terrestres et de la caractérisation des mou-
vements de masse et/ou des changements de densité dans
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le sous-sol. Par exemple, en volcanologie, la gravimétrie
peut être utilisée pour détecter des variations temporelles
du champ de pesanteur et permet donc, associée à la
géodésie, de quantifier les mouvements de masse et les
changements de densité dans les structures. L’étude des
variations temporelles de la pesanteur contribue égale-
ment à la quantification des mouvements verticaux.
Depuis quelques années, la gravimétrie est entrée dans
une nouvelle phase d’évolution. Le champ de pesanteur
terrestre et ses variations à différentes échelles spatiales
seront beaucoup mieux connus dans les années à venir
grâce aux progrès spectaculaires des capteurs terrestres,
marins (voire de fond de mer), aéroportés et spatiaux.
Plusieurs constructeurs, comme GWR (gravimètres rela-
tifs cryogéniques), MicroG Solutions (gravimètres absolus)
ou Scintrex (microgravimètre relatif “automatique”, utili-
sable également en fond de mer), développent depuis
quelques années de nouveaux instruments permettant de
mesurer les variations de la pesanteur avec des résolution
et des précisions croissantes. Les levés aériens se sont
généralisés. On s’intéresse à la mesure des éléments du
tenseur de gradiométrie du champ de pesanteur au moyen
d’accéléromètres (Bell Aerospace : gradiomètre embar-
quable et aéroportable). À une autre échelle, à la suite des
programmes d’altimétrie satellitaire (SEASAT, GEOSAT,
TOPEX–Poséidon, ERS), la cartographie globale du champ
de pesanteur et de ses variations dans le temps sera réali-
sée dans le courant de la prochaine décennie, grâce à des
missions spatiales en cours (CHAMP) ou décidées
(GRACE, GOCE). Parallèlement, les méthodes de géodé-
sie spatiale permettent d’obtenir des modèles numériques
de terrain de qualité et un positionnement rapide précis. 
Ces progrès ont ouvert la voie de la gravimétrie temporel-
le à haute résolution, développée par exemple pour la vol-
canologie et la surveillance des zones tectoniquement
actives ou l’hydrologie. Les variations temporelles de la
pesanteur sont également un élément fondamental pour
la compréhension de la dynamique interne du globe, via
les analyses des marées, et pour la caractérisation des
mouvements verticaux de la croûte terrestre. Enfin, rap-
pelons que l’interprétation de la gravimétrie précise à
haute résolution nécessite la prise en compte de paramè-
tres annexes, par exemple le signal “environnemental” qui
peut, lui, dépendre d’une échelle globale.
Parallèlement au progrès rapide de la mesure gravimé-
trique, les méthodes de traitement et d’analyse sont natu-
rellement en plein bouleversement. Cela concerne par
exemple l’analyse combinée de données issues de diffé-
rents capteurs ayant des résolutions et des précisions très
différentes, l’inversion des anomalies, le traitement des
séries temporelles.
Plusieurs équipes françaises sont particulièrement actives
sur ces différents domaines. Elles sont au CNES, à l’IGN,
à l’IRD, à l’IPGP, à l’EOST, dans les Universités de
Montpellier, de la Rochelle, etc. Enfin, mentionnons que
la communauté nationale apporte un soutien actif au
Bureau Gravimétrique International basé à Toulouse
(http://bgi.cnes.fr).

3.3. GÉODÉSIE TERRESTRE ET NIVELLEMENT

La géodésie terrestre a constitué pendant très longtemps
l’unique support métrologique des études de déforma-
tions. Aujourd’hui encore, pour les déformations à très
courte longueur d’onde spatiale, la géodésie terrestre joue
un rôle prépondérant. Les techniques concernées sont le
nivellement de précision et les techniques de topométrie,
qui permettent de détecter des variations locales (sur
quelques dizaines à quelques centaines de mètres) avec
une résolution de bien meilleure qualité que les tech-
niques de géodésie spatiale. Par exemple, les niveaux
automatiques permettent d’atteindre des seuils de préci-
sion de 0.1 mm, là où le GPS ne permet d’atteindre que
5 mm au mieux sur des lignes de base de quelques dizai-
nes de mètres. Ces techniques sont aujourd’hui peu utili-
sées dans des expériences scientifiques et sont plutôt
réservées aux études de génie civil. Pourtant, l’analyse des
déformations à moyenne longueur d’onde serait avanta-
geusement complétée par l’observation simultanée des
courtes longueurs d’onde spatiales, de façon à contrôler
la stabilité locale d’un site d’observation. Il est probable
que dans l’avenir, une approche conjointe des techniques
prévaudra. En ce qui concerne les observatoires géodé-
siques, la surveillance systématique et continue de la sta-
bilité métrologique du site est essentielle pour garantir une
qualité d’observation ultime. 
Dans les gammes de longueurs d’onde intéressant la géo-
physique (100 m à 100 km), si le nivellement apporte une
information nettement plus précise que les techniques de
géodésie spatiale, sa mise en œuvre est relativement lour-
de. En effet, pour effectuer un nivellement de qualité
scientifique, il est nécessaire de compléter la mesure de
dénivelée par la mesure de la gravité. 
Pour la réalisation des système d’altitudes, le nivellement
demeure l’outil privilégié. Il souffre toutefois de la pré-
sence de systématismes dans les très grandes longueurs
d’ondes (à l’échelle d’un pays) qui limitent son utilisation.
L’analyse de ces systématismes pourrait à terme redonner
au nivellement ses lettres de noblesse scientifiques.

3.4. GÉODÉSIE DE FOND DE MER

La Terre est couverte aux deux tiers par des océans qui
masquent le fond de la mer vis à vis des ondes électro-
magnétiques utilisées classiquement à terre pour la géo-
désie. La mesure des déformations actives en milieu sous-
marin est un enjeu crucial pour répondre à nombre de
questions géodynamiques. Or, de nombreuses zones tec-
toniquement actives sont situées en milieu sous-marin. Il
est donc nécessaire de développer une géodésie de fond
de mer. La mesure géodésique de fond de mer associe
plusieurs technologies : capteurs de pression couplés à
des sondes thermiques et à des gravimètres pour la défor-
mation verticale, mesures acoustiques associées au posi-
tionnement par GPS de la bouée de surface pour la défor-
mation horizontale.
Nous présentons ici quelques exemples à des échelles dif-
férentes pour illustrer les objectifs poursuivis.
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A l’échelle locale, mentionnons les volcans et les failles
actives. De plus en plus, on s’aperçoit que les glissements
de flancs de volcans sont des phénomènes courants dans
la construction volcanique. Ces phénomènes peuvent être
catastrophiques, soit en association avec de fortes érup-
tions (exemple du Mont Saint Helen), soit par les tsunamis
qu’ils peuvent générer. Par ailleurs, il existe de nombreu-
ses questions ouvertes concernant les déformations asso-
ciées aux failles actives en mer (par exemple en Grèce ou
en mer de Marmara). 
A l’échelle de la plaque tectonique, plusieurs questions
scientifiques nécessitent la mesure des déformations en
mer : limites de plaques en extension ou en subduction,
déformation intra-plaque, ou même mouvement global de
la plaque, lorsque celle-ci est totalement immergée. A l’é-
chelle de la planète, l’information sur les mouvements à
long terme des fonds sous-marins, associée éventuelle-
ment à la mesure des variations du champ de pesanteur
en fond de mer, sera un paramètre important dans l’inter-
prétation des futures données satellitaires (variations tem-
porelles du géoïde, etc).
Un objectif à long terme est l’implantation de réseaux
géodésiques permanents en fond de mer qui pourront être
réoccupés au cours des décennies futures, tout comme à
terre le suivi de réseaux géodésiques établis parfois depuis
plus d’un siècle apporte des contraintes sur les mouve-
ments à long terme. Cet aspect du projet se situe dans une
logique d’observatoire.
Une équipe pluri-laboratoires se met en place pour déve-
lopper la géodésie de fond de mer en France
(http://www.ipgp.jussieu.fr/inst/org/gravi/geofm/). Le CNRS
a manifesté son intérêt pour cette thématique en recrutant
récemment une chargée de recherche.

3.5. ALTIMÉTRIE SATELLITAIRE

Un domaine de recherche important pour l’avenir vise à
la compréhension des relations Océans-Atmosphère,
grâce à la mesure globale de la redistribution permanen-
te de masses océaniques. La seule source d’observation
globale précise est l’altimétrie satellitaire, mise en œuvre
sur des durées de l’ordre de 20 ans et accompagnée par
le suivi du référentiel terrestre par les systèmes spatiaux
comme la télémétrie laser, DORIS et GPS. 
Le projet Jason-1 (lancé en décembre 2001,
http://www.jason.oceanobs.com), premier satellite de la
filière océanographique Jason prévue par le CNES et la
NASA, est la continuation d’un processus de surveillance
de l’état des mers, engagé en collaboration par les Etats
Unis et la France il y a plus de dix ans avec
TOPEX/Poséidon, et poursuivi avec succès par la Mission
Etendue TOPEX/Poséidon (TPEM). La mission étendue pro-
longera d’au moins six ans les séries chronologiques de
données altimétriques exceptionnellement précises four-
nies par la mission T/P. 
Jason-1 fournit des données de haute précision sur la
topographie de la surface des mers, utilisées pour déter-
miner la circulation globale des océans et son influence
sur le climat de la Terre. D’autres objectifs consistent à
mesurer et interpréter les changements du niveau de la

mer à l’échelle globale et régionale, à enrichir les connais-
sances sur les marées océaniques à longue période et à
observer la hauteur des vagues et la vitesse du vent pour
les besoins de la météorologie marine. Les données Jason-1
seront aussi utilisées pour la géodésie, les recherches sur l’envi-
ronnement côtier et les mers peu profondes, la circulation
des mers fermées ou les mesures topographiques des eaux
intérieures et des terres. La mission comporte la fourniture
de données et de produits en temps quasi réel pour des acti-
vités opérationnelles, en météorologie marine et en océa-
nographie, pour mieux prédire les états de mer, la circula-
tion océanique et le climat.
L’étalonnage du radar altimètre embarqué a une impor-
tance critique dans toute mission spatiale altimétrique. Sa
dérive éventuelle dans le temps, due à un vieillissement
de l’électronique, ainsi que la dérive des instruments
connexes (comme le radiomètre à vapeur d’eau) sont très
préoccupantes pour l’étude de la variation séculaire
du niveau des mers. Or, l’expérience de la mission
TOPEX/Poséidon montre qu’il est absolument nécessaire
de suivre cet étalonnage à un niveau de 1 mm/an sur plu-
sieurs années. La mise en place et le maintien de sites d’é-
talonnage, comme celui de Corse, expériences géodé-
siques de niveau centimétrique en absolu, est un élément
fondamental dans l’exploitation des missions d’océano-
graphie. 

3.6. MARÉGRAPHIE ET GÉODÉSIE

L’observation du niveau de la mer par la marégraphie
connaît un regain d’intérêt remarquable depuis une quin-
zaine d’années. Pour s’en convaincre, et en dehors des
arguments très médiatiques du type «écologique», il suf-
fit de regarder le développement des réseaux scientifiques
de marégraphie dans le monde comme le réseau mondial
GLOSS, le réseau européen EOSS, le français ROSAME
(resp.http://www.pol.ac.uk/psms/programmes/gloss.info.html,
http://www.pol.ac.uk/psmsl/eoss/eoss.html,
www.omp.obs-mip.fr/omp/legos/francais/obs/rosame),
ou encore, de considérer les réseaux nationaux.
Il convient de remarquer cependant que les nouveaux
besoins requièrent une observation géodésique complé-
mentaire pour contrôler la stabilité de la référence des
hauteurs d’eau dans un référentiel terrestre mondial. C’est
l’objet d’un thème scientifique national dans lequel le
GDR AGRET prend une part active. Voir le site du SHOM
pour ces activités :
(http://www.shom.fr/fr_page/fr_act_oceano/maree/maree14.htm).
Dans le même temps le développement de l’altimétrie
satellitaire avec les missions TOPEX/Poséidon, ERS-1 et
ERS-2 a permis d’accéder à la mesure absolue des varia-
tions temporelles du niveau moyen de la mer, avec de
plus l’avantage par rapport aux marégraphes de couvrir
l’ensemble des océans. Cependant cette technique peut,
elle aussi, souffrir de certaines limitations, en grande par-
tie associées aux dérives instrumentales qui doivent donc
impérativement être estimées lorsque le satellite est opé-
rationnel. Pour cela il a été démontré dans des études
récentes qu’une conjonction de l’ensemble des tech-
niques (marégraphes, altimétrie satellitaire et positionne-
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ment spatial GPS/DORIS) est devenue indispensable.
Dans le cadre des missions récentes Jason-1 et ENVISAT
cette problématique est plus que jamais d’actualité. La
communauté scientifique impliquée dans ces études
recommande donc fortement l’équipement du maximum
de sites marégraphiques du réseau GLOSS par un, voire
plusieurs systèmes de positionnement spatial. Jusqu’à pré-
sent le système GPS est apparu pour beaucoup comme la
solution idéale. Cependant comme dans tous les problè-
mes de métrologie fine (ici on cherche à mesurer des
mouvements verticaux de l’ordre du mm/an) l’expérience
a souvent montré qu’il peut être trompeur de s’appuyer
sur un seul système de mesure, surtout lorsque d’autres
peuvent fournir la même précision de mesure.
Grâce à l’installation de stations GPS et/ou DORIS au voi-
sinage de plusieurs dizaines de marégraphes dans le
monde, on disposera d’une réelle robustesse des moyens
de surveillance du niveau de la mer. L’objectif final est de
déterminer la variation du niveau moyen de la mer avec
une exactitude meilleure que le mm/an.

4. L’OBSERVATION GÉODYNAMIQUE EN
FRANCE

Les études de déformation s’appuient sur des services
internationaux qui produisent des quantités géodésiques,
données de base pour la recherche. Ces services reposent
sur des réseaux mondiaux permanents d’observation et
des centres d’analyse de données d’un certain nombre de
pays. La France participe aux réseaux d’observation et à
l’analyse de données d’un certain nombre de ces services
internationaux. 
L’observation géodynamique prend aussi la forme de
réseaux régionaux permanents pour la mesure des dépla-
cements, ou de réseaux de répétition (mesure des posi-
tions à intervalle de temps régulier), principalement par la
technique GPS. L’emprise de ces réseaux va de quelques
kilomètres au millier de kilomètres. Une troisième forme
de collecte de données d’observation se fait au moyen de
campagnes, par exemple dans le cas de la gravimétrie et
de l’étalonnage d’altimètres spatiaux. Dans le cas des
campagnes comme dans celui des réseaux régionaux, les
objectifs peuvent être soit le positionnement géodésique
soit l’étude des déformations. La nature commune des
mesures et de leur analyse permet souvent un échange de
compétences et de données entre les groupes intéressés.
On décrit ci-dessous un certain nombre de programmes
soutenus dans divers contextes nationaux et internationaux
par un certain nombre de nos établissements de tutelle, en
mettant en avant les forces et les manques dans l’organi-
sation et le fonctionnement. Du point de vue de l’organi-
sation, elles peuvent se présenter sous plusieurs formes,
chacune étant adaptée aux objectifs de recherche : obser-
vatoires multi-techniques, réseaux permanents globaux ou
régionaux, campagnes d’observation.

4.1. OBSERVATOIRES GÉODYNAMIQUES MULTI-TECHNIQUES

Ces observatoires ont une histoire et des statuts assez dif-
férents. Du point de vue de leur activité, ils partagent tout

ou partie des caractéristiques énumérées ci-dessous.

Au plan opérationnel :
■  l’appartenance à des réseaux internationaux

permanents,
■  la présence de stations d’observation permanentes de

plusieurs techniques de géodésie spatiale (VLBI, GPS,
SLR, DORIS),

■  un programme de mesures gravimétriques régulières,
■  le rattachement de marégraphes(s) voisins appartenant

au réseau international GLOSS.

Au plan administratif :
■  une infrastructure technique et administrative pérenne,
■ du personnel technique (permanent ou renouvelable)

affecté à la maintenance des stations et aux observations,
■  (souvent) des cotutelles administratives et scientifiques

multiples, dont les actions vis-à-vis de l’observatoire
nécessitent une bonne coordination.

On décrit ci-après un certain nombre d’observatoires géo-
dynamiques actuellement soutenus par les établissements
de recherche français.

4.1.1. GRASSE-CALERN
(http://wwwrc.obs-azur.fr/cerga/default.html) 
En France, la télémétrie laser s’est développée dès le début
des années 65. La mise en place en 1974 d’une station de
poursuite de satellites munie d’un télescope de 1 m de dia-
mètre à l’Observatoire de Calern, l’instrument ayant une très
bonne réceptivité, a permis de contribuer très largement à la
Géodynamique par des tirs sur les satellites géodésiques
laser LAGEOS (1976) et Starlette (1975) et, plus récemment,
sur le satellite océanographique TOPEX/Poséidon (1992),
puis sur le satellite accélérométrique CHAMP. Les travaux
liés aux développements et évolutions de cet instrument ont
cristallisé très tôt un pôle de savoir-faire important dans un
domaine de pointe. L’effort consenti par le CNES, l’INSU, le
GRGS, l’IGN et l’Observatoire a été important pendant de
nombreuses années. Ainsi, les différentes évolutions tech-
nologiques en phase avec les besoins de la communauté de
géodésie spatiale, sur une période de 25 à 30 ans, ont per-
mis d’améliorer la précision instrumentale interne de prati-
quement trois ordres de grandeur (de 1 m à 1-2 mm) et
d’augmenter considérablement la production de données. 
En outre, sur ce site, les autres techniques spatiales ont été
implantées soit à titre permanent (le laser Lune, un récepteur
GPS permanent à partir de 1995), soit à titre temporaire (une
campagne VLBI en 1989, une balise DORIS lors de deux
campagnes en 1992 et 1996, et le gravimètre absolu FG5
entre 1998 et 2001, lors de 6 campagnes). 
Le site fait partie du réseau géodésique international de réfé-
rence, à travers la présence de plusieurs instruments (tech-
niques spatiales et géodynamique) de grande qualité dont
les données parviennent régulièrement aux centres d’analy-
se mondiaux (ILRS, IGS). Ce site géodynamique prend une
part de plus en plus grande à l’activité internationale dans le
secteur du spatial, dont le dernier exemple est la participa-
tion à la campagne IGEX-98 d’observation de la constella-
tion GLONASS (satellites russes de navigation et de posi-
tionnement).
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Le site est en conséquence surveillé par des techniques
géodésiques et gravimétriques, dont l’objet est de décor-
réler les signaux liés aux déplacements/déformations
locaux des signaux à caractères globaux (mouvement du
géocentre, effets de charge, …). Par exemple, l’analyse
d’une série de visites du gravimètre absolu portable fran-
çais FG5 à Calern a permis de mettre en évidence une
diminution de g en été, de l’ordre de 6 �Gals (1 �Gal =
10-8 m.s-2), et un bruit de l’ordre de 2 �Gals. Le calcul de
l’évolution éventuelle du positionnement vertical détermi-
né conjointement par la télémétrie laser et le système GPS
(récepteur permanent depuis 1995) est en cours.
Le site de Grasse-Calern, en altitude et pourtant proche de
la Méditerranée, offre une excellente opportunité pour
contribuer fortement aux études océanographiques en
Méditerranée. La co-localisation avec les autres techniques
de géodésie (laser-Lune, GPS, DORIS, VLBI, Gravimètre
absolu) fait ainsi du plateau de Calern un point géodésique
exceptionnel pour tous les travaux internationaux de la
géodésie de demain : avec des applications géodyna-
miques et océanographiques et des développements rela-
tifs à la métrologie et au transfert du temps. Pour toutes ces
raisons et compte tenu du vieillissement du système laser
de Grasse (unique en France mais âgé de 25 ans), la région
PACA ainsi que le CNES ont proposé l’amélioration de la
station laser fixe du CERGA, au niveau des infrastructures,
du laser, du télescope et de l’informatique pour les trois
prochaines années, de 2001 à 2004.

4.1.2. L’OBSERVATOIRE GÉODÉSIQUE DE TAHITI 
(http://www.upf.fr/laser.html)

Situé sur le campus de l’Université de la Polynésie fran-
çaise à Punaauia, Tahiti, l’observatoire géodésique existe
depuis 1998. Une certaine pauvreté des points de réfé-
rence géodésiques dans l’hémisphère sud comparative-
ment à l’hémisphère nord, une position idéale au milieu
du Pacifique sud, ont fait naturellement de la Polynésie
française un candidat de choix pour devenir un point de
référence géodésique fondamentale. Les travaux de cons-
truction ont été financés dans le cadre du Contrat de
Développement 1995-1998 signé entre l’Etat et le
Territoire de Polynésie française. L’observatoire est orga-
nisé autour de la station de poursuite par laser MOBLAS
8 qui en constitue le principal instrument et mobilise l’es-
sentiel des moyens humains et financiers. L’Université de
la Polynésie française (UPF) est maître d’œuvre du projet
en collaboration avec la NASA et le CNES. Un
Memorandum of Agreement fixe le cadre général de la
coopération autour de la station Laser pour les années
1997-2007. Les instruments des autres organismes sont
hébergés dans le cadre de conventions particulières. 

Instruments installés
■  1995 : DORIS (CNES-IGN) ;
■  1996 : PRARE (CSR-University of Texas at Austin) ;
■  1997 : GPS (CNES) - IGS ;
■  1997 : station laser MOBLAS8 (NASA) - ILRS;
■  2000 : GPS (NIMA = US National Imagery and

Mapping Agency) ;
■  1998 : ARGOS (CLS Argos) ;

■  1999 : photomètre solaire CIMEL (NASA) (instrument
non géodésique mais illustrant bien la politique
d’accueil d’expériences pratiquée par l’observatoire). 

Perspectives
■  2001 : Amélioration du fonctionnement en routine de

MOBLAS8 ;
■  Installation d’un GPS CNES sur le marégraphe dans

le port de Papeete ;
■  Réitération des rattachements (IGN-NASA).

Au delà
■  gravimètre enregistreur ;
■  rattachement par un gravimètre absolu ;
■  remplacement de MOBLAS8 par SLR2000

programmée pour 2004 ;
■  projet d’installation d’une antenne VLBI.

4.1.3. AJACCIO, SITE D’ÉTALONNAGE DES ALTIMÈTRES
SPATIAUX 

L’étalonnage absolu d’un radar altimétrique a été utilisé
dans le passé pour ERS-1 à Venise (1991, Italie), Poséidon
à Lampedusa (1993, Italie), et TOPEX à Harvest (1993 à
2001, Californie). Ces expériences ’’classiques’’ se sont
révélées très lourdes à mettre en œuvre, compte tenu de
l’éloignement des sites et de la complexité due à la
concentration de plusieurs techniques : spatiale, géodé-
sique et marégraphique. Aujourd’hui, seul le maintien de
l’expérience d’Harvest sur une grande période de temps
a permis d’aboutir à un suivi régulier et permanent de l’é-
talonnage absolu, c’est-à-dire de la mesure du niveau
moyen de la mer par deux techniques dans le même sys-
tème de référence : l’altimétrie radar et l’orbitographie
d’une part, la géodésie et marégraphie d’autre part. Les
incertitudes fournies à court et long termes par plus de
200 cycles de données acquises sur ce site sont de l’ord-
re de quelques centimètres et de quelques mm/an respec-
tivement. 
Compte tenu des différents critères, de précision et de
coût, il n’a pas été possible de choisir un site off-shore en
Méditerranée, du type d’une petite île ou d’une plate-
forme, très proche d’une trace ou d’un ensemble de tra-
ces de satellites altimétriques. On a choisi un double site
en Corse : à Aspretto (proche d’Ajaccio) pour l’installation
d’instruments de géodésie permanents, dont la station
laser ultra mobile à titre semi-permanent, ainsi qu’au Cap
de Sénétosa (Propriano, à 40 km au sud d’Ajaccio) pour
l’installation de marégraphes et de points géodésiques de
référence. 
Le premier site est situé sur une base navale et a été équi-
pé en 1999 d’un récepteur GPS et d’un marégraphe côtier
numérique permanents, respectivement par l’Institut
Géographique National (IGN) et le Service
Hydrographique et Océanographique de la Marine
(SHOM). On a pu montrer, à l’aide de la station laser ultra
mobile utilisée pendant quatre mois sur ce site, en 1996-
97, qu’il convenait très bien à l’acquisition de mesures de
poursuite laser quasi zénithales sur T/P et ERS, en com-
plément de celles acquises par le réseau laser européen.
Nous avons montré aussi que l’usage de ce type de mesu-

Géodésie et Géodynamique
M. Feissel-Vernier, Z. Altamimi, M. Amalvict, V. Ballu,

R. Biancale, A. Bonneville, C. Boucher, E. Calais, S. Calmant, J.-F. Crétaux,
M. Diament, P. Exertier, N. Florsch, A.-M. Gontier, M. Greff, J. Hinderer,

M. Llubes, F. Mignard, J.-M. Nocquet, P. Sillard, B. Simon, G. Wöppelmann 



46 Rapport quadriennal 1999 - 2002

res pouvait conduire à la diminution de l’erreur d’orbite
radiale au niveau de 1 cm, et même mieux localement,
grâce à une méthode géométrique d’ajustement par arcs
courts basée sur les données de télémétrie laser. La station
ultra mobile a été re-installée sur ce site pour la phase de
validation de Jason-1. Le second site, au Cap de Sénétosa,
est survolé exactement par le passage ascendant de T/P
numéro 85 ; il est équipé de trois marégraphes à capteur
de pression (ANDERRAA) installés par le CNES et
l’OCA/CERGA depuis fin 1996. Il a été équipé d’une sta-
tion météorologique en 1999.
Le double site d’Ajaccio et du Cap de Sénétosa en Corse
est extrêmement intéressant, puisqu’il couvre une zone
géographique qui s’étend largement en Méditerranée
occidentale. Or, à côté de l’intérêt économique de la sur-
veillance de cette zone; du point de vue scientifique, la
Méditerranée occidentale est devenue une zone d’éta-
lonnage et d’expérimentation unique dans le monde, pré-
sentant un caractère de faible variabilité océanique en tant
que mer quasi fermée. Les communautés scientifiques ita-
lienne et espagnole participent à ces expériences.

4.1.4. BREST
L’importance scientifique de l’observatoire du niveau de
la mer de Brest n’est plus à démontrer. Ses données ali-
mentent depuis bien longtemps les études qui portent sur
l’évolution séculaire récente du niveau des mers. La plus
importante de ses séries temporelles de mesures remonte
à 1806. Elle démarre sous l’impulsion de l’illustre Pierre
Simon de Laplace et ne connaît que très peu de lacunes,
faisant d’elle la plus dense au monde et l’une des plus lon-
gues dans le temps. Elle serait la plus longue si l’on arri-
vait à retrouver sa liaison aux séries de mesures plus
anciennes réalisées au début et à la fin du 18e siècle… 
La continuité et la qualité des observations du marégra-

phe de Brest sont la conséquence du soin et de l’intérêt
apporté par le Service Hydrographique à cet observatoi-
re. La station de Brest est un élément important du réseau
mondial GLOSS. Elle est souvent citée comme modèle par
les experts de la communauté internationale, notamment
depuis que l’IGN a complété son instrumentation par un
GPS permanent destiné à surveiller les mouvements ver-
ticaux qui affectent le marégraphe. L’observatoire est par
ailleurs équipé d’une station météo performante fournie
par Météo France. Il convient également de souligner que
le SHOM a démarré en 1998 un programme de campa-
gnes annuelles de mesures de gravimétrie absolue à Brest
avec le soutien de la communauté nationale. Enfin, l’idée
de réaliser des mesures avec le laser mobile est souvent
évoquée avec espoir qu’elle se concrétisera prochainement.

4.1.5. MARSEILLE
La France contribue à la composante « surveillance à

long terme du niveau des mers » du programme mondial
par deux stations séculaires, Brest et Marseille. La station
de Marseille se trouve sous la responsabilité de l’IGN.
Construit en 1884 pour définir l’origine des altitudes en
France, le marégraphe démarre ses observations en février
1885. Il n’a cessé d’observer le niveau de la mer depuis,
avec quelque rares interruptions pour entretiens ou répa-

rations. Il s’agit d’un appareil mécanique à flotteur unique
au monde, de très grande qualité métrologique, qui
demande des compétences de plus en plus rares aujour-
d’hui pour assurer son entretien.
En 1998, l’IGN décide de mettre à niveau l’observatoire

suivant les critères de qualité GLOSS et installe un GPS
permanent et un marégraphe moderne à ultrasons en
parallèle avec l’ancien marégraphe. Le nouveau marégra-
phe permet une acquisition numérique à distance des
valeurs, ainsi qu’un échantillonnage temporel élevé.
L’observatoire est une structure solide ancrée directement
sur le socle rocheux. Cette situation est jugée idéale selon
les experts GLOSS pour surveiller directement les mou-
vements verticaux du marégraphe et, par suite, de les cor-
riger de l’enregistrement du niveau de la mer du maré-
graphe. Des observations de gravimétrie absolue sont
prévues.

4.1.6. NOUMÉA
L’Observatoire Géodésique de Nouméa comprend actuel-
lement une station GPS, une balise DORIS et une station
PRARE. Ces instruments sont rattachés entre eux et au
repère fondamental de l’observatoire marégraphique
(lequel est en cours de renouvellement des instruments et
de changement du site).
Le statut administratif et juridique de l’observatoire est
flou. Il est établi sur un site prêté par FCR (filiale locale des
Telecom). FCR ne souhaite pas qu’une convention soit
établie pour ne pas s’engager sur une garantie de péren-
nité. La maintenance des instruments est assurée en par-
tenariat par le Laboratoire de Géophysique de l’IRD à
Nouméa et le Bureau de Géodésie et Nivellement de
Nouvelle Calédonie. Le site présente de bonnes condi-
tions de sécurité, d’alimentation électrique secourue et de
stabilité géologique.
La station GPS est propriété de la Nouvelle Calédonie. La
balise DORIS est propriété du CNES/IGN. La station
PRARE est propriété du GFZ. La station GPS est intégrée
au réseau IGS. Les stations DORIS et PRARE relèvent de
leurs réseaux respectifs d’orbitographie. Les stations GPS
et DORIS sont intégrées a l’ITRF. La Nouvelle Calédonie
assure le fonctionnement de la station GPS. Le GFZ et le
CNES/IGN ont financé l’installation de leur instruments.
L’IRD assure le fonctionnement de la station PRARE et de
la balise DORIS. Hormis le coût en personnel, ce fonc-
tionnement représente un coût marginal.
Quatre autres stations GPS permanentes sont actuellement
maintenues par l’IRD dans la région, deux en Nouvelle
Calédonie et deux à Vanuatu. Des campagnes GPS de
densification sont réalisées sur ces archipels environ une
fois par an.

4.1.7. FUTUNA
L’Observatoire de Futuna comprend actuellement une sta-
tion GPS, une balise DORIS et une station sismologique
large bande. La station GPS et la balise DORIS sont ratta-
chées l’une à l’autre. Un réseau local GPS est réobservé
annuellement.
L’observatoire est installé sur la concession de la Météo,
sur une terrasse corallienne. Il présente donc de bonnes
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garanties de stabilité. Cependant, la zone est sismique et
des mouvements inter/co-sismiques sont possibles
quoique un événement sismique significatif (en termes de
déplacements en surface à proximité du site) soit peu pro-
bable à l’échelle de quelques dizaines d’années. La situa-
tion de l’île en bordure de la “warm pool” rend la mise en
place d’un marégraphe particulièrement intéressante en
terme de suivi du niveau marin.

4.1.8. L’OBSERVATOIRE GRAVIMÉTRIQUE
DE STRASBOURG

L’Observatoire gravimétrique de Strasbourg effectue des
mesures de variations relatives de gravité depuis plus de
12 ans à l’aide d’un gravimètre supraconducteur construit
par GWR Instruments, San Diego, Californie, USA et qui
est, à l’heure actuelle, l’instrument le plus précis en gravi-
métrie relative, rendant possible, par intégration sur des
séries de quelques années, l’observation de très faibles
signaux de l’ordre de quelques nanoGals (1 nanoGal = 
10

-11
m s-2 soit environ un pico-g = 10

-12
g, où g est la pesan-

teur moyenne de la Terre en surface). Le remplacement de
l’instrument initial (modèle T005) en 1996 par un gravi-
mètre modèle compact C026 permet de poursuivre
actuellement cette série temporelle, et ce dans d’excel-
lentes conditions. L’observatoire est l’une des stations du
projet GGP (Global Geodynamics Project) du réseau
international de gravimètres à supraconductivité qui est
opérationnel depuis juillet 1997 (voir paragraphe 4.2.6).
Ces études des variations temporelles de gravité ont béné-
ficié également de l’arrivée à Strasbourg en 1997 du gra-
vimètre absolu FG5 (Micro-g Solutions Inc.) dont l’obser-
vatoire assume la responsabilité sur le plan national.
Les nombreuses séries de mesures en parallèle des deux
instruments permettent de suivre de façon précise l’éta-
lonnage du gravimètre cryogénique et de connaître la
dérive instrumentale à long terme de ce dernier. 
L’installation d’un récepteur permanent GPS modèle
Ashtech Z12 CGRS au site de l’Observatoire gravimé-
trique de Strasbourg a été effectuée en novembre 1999 et
ce système de positionnement précis par satellites per-
mettra de déterminer la contribution en déformation dans
ces variations de gravité précédemment décrites. Notre
station GPS fait partie du réseau RGP de l’IGN, de même
que du réseau REGAL.
L’Observatoire gravimétrique de Strasbourg bénéficie
d’une labélisation de l’INSU en tant qu’Observatoire
Géophysique Global  et jouit à ce titre d’un soutien finan-
cier permettant d’assurer le fonctionnement de cet
Observatoire.

4.2. RÉSEAUX GLOBAUX ET RÉGIONAUX PERMANENTS

4.2.1. DORIS ET PARTICIPATION AUX RÉSEAUX 
IGS, ILRS ET IVS

On a vu que la création et l’entretien du réseau DORIS
sont une entreprise commune du CNES et de l’IGN. Le
CNES contribue au réseau de l’IGS par trois stations dans
l’hémisphère sud (Tahiti, Afrique du Sud, Kerguelen).
L’observatoire du plateau de Calern contribue au réseau
de l’ILRS par ses stations laser satellite et laser Lune. 

La participation des sites et stations français dans le réseau
multi-techniques international est résumée de façon quan-
titative dans le tableau 1, tiré de l’analyse de l’ITRF2000.
Cette analyse, effectuée au LAREG, reprend l’ensemble
des jeux de coordonnées et vitesses de stations par VLBI
(R), Laser Lune (M), GPS (P), Laser satellite (L), DORIS (D)
(environ 800 stations dans environ 500 sites mondiaux,
analysées par un total de 27 centres d’analyse de géodé-
sie spatiale) déduits des programmes d’observation s’éta-
lant sur 10 à 20 ans. Le tableau donne, pour chaque sta-
tion, la technique d’observation, le nombre de solutions
disponibles pour cette technique, et l’erreur type des solu-
tions individuelles par technique, en planimétrie et en ver-
tical. On rappelle en fin de table les valeurs des erreurs
types caractéristiques de chaque technique.
La France n’a actuellement aucune participation au réseau
d’observation de l’IVS. Du fait de sa situation géogra-
phique, l’observatoire géodésique de Tahiti, qui est déjà
équipé de stations laser, GPS et DORIS, serait un candidat
privilégié pour l’installation d’une station VLBI.
Le “manque” dans le Pacifique sud peut fournir une excel-
lente occasion à la France d’intervenir au plus haut niveau
dans un domaine où ses équipes de recherche se sont
taillé une place plus qu’honorable, dans l’attente d’un
accès direct à l’organisation des programmes d’observa-
tion.
Pour des raisons liées à la structuration de sa recherche en
astronomie, en astrophysique et en géodésie spatiale, la
communauté française n’a pas réussi, malgré des tentati-
ves répétées au long des trois dernières décennies, à obte-
nir la mise en place d’une antenne de VLBI astrogéodé-
sique. La figure 7 montre la situation réelle des bases
observées dans plus de 6 sessions par an en 1999, et les
bases qui seraient ajoutées par une station hypothétique à
Tahiti. D’un point de vue quantitatif, le sous-réseau de
pôle Tahiti augmente considérablement la couverture dans
l’hémisphère sud, aussi bien en nombre de bases qu’en
variété de longueurs et d’orientations. D’un point de vue
qualitatif, l’amélioration est aussi très importante. En effet,
du fait de l’implantation actuelle des stations, la géomé-
trie du réseau souffre d’un déficit en bases ayant une lon-
gue composante dans la direction nord-sud, défaut qu’u-
ne station dans le Pacifique sud corrigerait sensiblement.
L’Europe est aujourd’hui adéquatement présente dans le
maillage observationnel global. Le rôle des équipes fran-
çaises dans les travaux internationaux sur le VLBI et les
systèmes de référence est loin d’être négligeable. Ces
groupes ont l’expérience de l’analyse des données et des
résultats du VLBI. Ils sont tout à fait en mesure d’être parmi
les premiers à  exploiter les bénéfices scientifiques d’ob-
servations VLBI à Tahiti.
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4.2.2. LE RÉSEAU GPS PERMANENT (RGP)

Le Réseau de stations GPS Permanentes
(RGP, http://lareg.ensg.ign.fr/RGP) est décrit en Annexe 1.
Le RGP bénéficie des investissements d’un ensemble d’or-
ganismes et laboratoires. Il a été mis en place par l’IGN
en 1998. Démarré sous la forme d’un projet pilote dans
un cadre de recherche, ce réseau est aujourd’hui passé à
un stade de production. 
A ce jour, l’IGN gère huit stations GPS permanentes,
archive et traite les données de 39 stations en France et en
Europe. Les observations sont rapatriées à l’IGN, archivées
sur CD-ROM et mises à la disposition des utilisateurs gra-
tuitement sur un serveur ftp au format RINEX. L’ensemble
du réseau est calculé par session de 24 heures. La posi-
tion de chaque station est estimée à partir des observations
de la semaine. Actuellement, trois ans et demi de traite-
ment sont disponibles. Une solution spéciale est transmi-
se au centre de combinaison européen EUREF, où la solu-
tion française est comparée aux autres solutions
européennes. Le RGP est donc à la fois un centre de cal-
cul EUREF et une densification nationale du réseau euro-
péen de stations permanentes.
Les stations permanentes sont utilisées comme stations
d’appui pour les applications topographiques et géodé-
siques courantes. Ce réseau est aussi utilisé pour des
besoins de navigation, en particulier pour le calcul et la

diffusion de corrections permettant un positionnement
instantané avec une précision sub-métrique (DGPS). Des
études sont en cours dans le but d’obtenir des précisions
centimétriques en temps réel. Les usages scientifiques pos-
sibles du réseau concernent le suivi dynamique d’un réfé-
rentiel terrestre (séries temporelles de positions), la mesu-
re des déformations à plusieurs échelles de temps, la
marégraphie, l’étude de l’atmosphère.
Les contraintes des utilisations scientifiques et appliquées
sont différentes. Celles qui sont liées aux utilisations appli-
quées concernent la localisation des stations (proximité
des agglomérations) et la transmission des données, tan-
dis que celles qui sont liées aux utilisations scientifiques
concernent essentiellement la qualité et la continuité des
observations. Il est souhaitable qu’une structure de
concertation existe, où les orientations de développement
du RGP soient discutées avec l’ensemble des utilisateurs
de ce réseau.
Les stations GPS permanentes sont appelées à se multi-
plier dans les prochaines années car d’une part les utili-
sations des données d’un réseau permanent se dévelop-
pent, et d’autre part le coût des stations permanentes ne
cesse de diminuer. Il n’est pas envisageable de faire en
sorte que toutes les stations installées en France répondent
aux spécifications des utilisations scientifiques. Cependant
il reste essentiel que les plus intéressantes d’entre elles
puissent faire l’objet d’une exploitation scientifique.
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Fig. 7 –Le réseau international de VLBI astrogéodésique.
Les bases constituant le réseau opérationnel sont tracées en brun ; les bases ajoutées au réseau par une station VLBI à Tahiti
sont tracées en bleu.
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STATION TECHNIQUE ERREUR TYPE (MM)
NB SOL. HORIZ. VERTIC.

Observatoires géodynamiques

GRASSE R  2 2.4 19.6
GRASSE M  8 9.2 10.3
GRASSE L  8 3.9 6.8
GRASSE P  8 .5 .4

NOUMEA P  4 2.6 5.2
NOUMEA D  3 18.5 22.9

PAPEETE L  8 11.1 11.5
PAPEETE P  3 3.0 11.0
PAPEETE D  3 17.7 22.8

Réseau DORIS + IGS 
(sites ou stations français)

HARTEBEESTHOEK D  3 8.2 9.1
HARTEBEESTHOEK P  5 1.8 6.2

KERGUELEN D  3 33.1 18.4
KERGUELEN P  7 1.5 4.1

KOUROU D  3 8.8 25.0
KOUROU P  7 1.0 2.9

ILE DES PETR D  3 15.2 20.8
ILE DES PETR P  1 .7 2.2

LIBREVILLE D  3 8.8 11.3
LIBREVILLE P (pas de résultats)

TOULOUSE D  3 7.6 30.7
TOULOUSE P  7 .3 1.3
TOULOUSE R  2 .4 24.1

Réseau RGP

AJACCIO P  1 .4 2.3
BREST P  2 .7 6.0
BREST R  3 1.5 13.8
LE MANS P  2 .5 4.8
MARNE LA VAL P  1 .3 .4
MARSEILLE P  3 .4 1.5

Réseau REGAL

CADARACHE-GI P  2 .2 .3
CHATEL P  1 .3 .1
LA FECLAZ P  1 .3 .7
MODANE-AVRIE P  2 .4 1.6
MONTPELLIER P  2 .3 1.2
SAINT JEAN D P  5 .7 .7
SAINT-MICHEL P  2 .3 .7

STATION TECHNIQUE ERREUR TYPE (MM)
NB SOL. HORIZ. VERTIC.

Réseau DORIS (autres sites)

AMSTERDAM D  3 26.8 9.6
AREQUIPA D  3 12.4 32.9
ARLIT D  3 11.4 9.4
ASCENSION D  2 42.7 40.8
BADARY D  3 15.6 11.9
CACHOEIRA D  3 26.5 36.9
CANBERRA D  3 14.4 14.4
CARIQUIMA D  1 34.1 4.2
CHATHAM ISLAND D  2 29.2 38.1
CIBINONG D  3 19.7 33.8
COLOMBO D  2 10.9 30.1
DAKAR D  3 19.2 16.0
DIONYSOS D  3 19.0 20.2
DJIBOUTI D  3 18.5 7.7
EASTER ISLAND D  3 13.7 24.1
EVEREST D  3 23.5 21.6
FAIRBANKS D  3 18.4 16.9
FLORES D  1 7.0 1.6
GOLDSTONE D  3 34.2 19.3
GUAM D  3 29.7 30.0
HUAHINE D  2 13.0 69.0
IQUIQUE D  2 21.0 15.0
KAUAI D  3 13.7 19.6
KITAB D  3 17.4 9.9
KRASNOYARSK D  2 10.5 42.5
LA REUNION D  3 16.3 8.5
MANILLE D  3 17.8 8.7
MARION ISLAND D  3 7.5 20.2
METSAHOVI D  3 21.7 13.6
MOUNT STROMLO D  2 19.2 12.4
NY-ALESUND D  3 18.0 18.5
ONTARIO-OTTAWA D  3 12.7 9.6
PONTA DELGADA D  2 17.1 10.3
PORT MORESBY D  3 36.7 14.8
PURPLE MOUNT. D  3 13.3 22.9
RAPA D  3 11.5 19.4
REYKJAVIK D  3 14.9 10.5
RICHMOND D  3 20.2 68.0
RIO GRANDE D  3 10.4 14.8
ROTHERA D  3 6.0 21.5
SAINTE-HELENE D  3 33.0 9.4
SAN CRISTOBAL D  3 20.3 6.1
SANTA MARIA D  3 20.0 15.3
SANTIAGO D  2 16.7 11.6
SOCORRO ISLAND D  2 10.4 26.8
SYOWA D  3 9.6 20.7
TRISTAN DA C. D  3 21.2 10.0
WALLIS D  3 13.9 24.6
WANAHAM/ILE D  3 19.0 34.2
YARRAGADEE D  3 13.6 36.3
YELLOWKNIFE D  3 18.3 24.1
YUZHNO-SAKHA. D  2 5.6 14.9
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TABLEAU 1 – QUALITÉ DU POSITIONNEMENT DES SITES ET STATIONS FRANÇAIS DANS L’ITRF2000

VALEURS CARACTÉRISTIQUES PAR TECHNIQUE (MM)

Horizontal Vertical
Min Max Min Max

Doris 27.8 33.6 0.8 20.9
GPS 1.0 4.4 2.6 7.4
VLBI 1.2 2.1 4.3 5.7
SLR 2.9 13.4 4.4 15.1
LLR 50.8 73.3
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4.2.3. REGAL. 
Le programme REGAL (Réseau GPS permanent dans les
Alpes, voir http://kreiz.unice.fr/regal) est la fédération d’ef-
forts de laboratoires de recherches universitaires et d’or-
ganismes dans le but d’équiper et de maintenir un parc de
stations GPS permanentes opérant en continu sur le terri-
toire national, pour des objectifs scientifiques géophy-
siques (terre solide et atmosphère) et géodésiques.
Les objectifs scientifiques sont les suivants :
■  Déformation crustale sur les principales structures actives
■  Déformation intra continentale lente
■  Troposphère
■  Géodésie, référentiels
■  Mouvements verticaux, surcharges,

relations avec la gravité
■  Comparaisons inter techniques
■  Soutien aux campagnes et

aux mesures semi-permanentes
Le réseau REGAL est propriétaire de quinze stations GPS
permanentes (Le Chatel, Chize, Chateaurenard, La Feclaz,
Cadarache, Joux, St Michel l’Observatoire, Modane,
Montpellier, Nice, Le Sauvan, St Jean des Vignes, Sophia
Antipolis, Strasbourg, Welschbruch). Il intègre en outre les
stations d’Ajaccio et Marseille (RGP) et de Grasse
(IGS/CNES). Six stations supplémentaires verront le jour
en 2001 : Mont Aigoual (Cévennes), Aiguilles Rouges
(Haute Savoie), Bure (Dévoluy), Queyras, Pyrénées, sud
Toulouse. Le réseau REGAL adhère aux standards interna-
tionaux utilisés en matière d’équipement GPS, de choix
des sites et de monumentation pour la mesure des défor-
mations crustales. Les données sont enregistrées en conti-
nu, 24 heures sur 24, à la cadence de 30 secondes.
Le réseau REGAL participe aux réseaux RGP et EUREF.

Les partenaires de REGAL sont :
■  en France : LGCA Chambéry, LGIT Grenoble, LGTS

Montpellier, EOST Strasbourg, CLDG La Rochelle,
OMP Toulouse, ENS Paris, CERGA Grasse,
Géosciences Azur, IPSN, LDG/CEA, LAREG/IGN,
CNRM/MétéoFrance ;

■  à l’étranger : Office Fédéral de Topographie de Berne,
ETH Zürich, Université de Karlsruhe, Agence Spatiale
Italienne, Université de Gênes, Institut Cartographique
de Catalogne.

Le réseau REGAL est maintenu de manière décentralisée.
Chaque laboratoire partenaire se charge de la maintenan-
ce de ses stations et de la récupération des données. La
gestion des données des 18 stations REGAL actuellement
opérationnelles est par contre centralisée à Géosciences
Azur. Les données y sont quotidiennement formatées,
contrôlées, archivées et mises à la disposition des utilisa-
teurs en format RINEX avec un délai de 24 heures.
Un traitement de routine des données GPS REGAL est
réalisé à Géosciences Azur à l’aide du logiciel GAMIT-
GLOBK. Ce traitement fournit des séries temporelles de
position des stations ainsi que des coordonnées et vites-
ses rattachées à l’ITRF. L’ensemble de ces informations est
mis à la disposition des utilisateurs sur le site web REGAL.

4.2.4. SONEL.
SONEL (http://sonel.ensg.ign.fr)
est un Système d’Observation du Niveau des Eaux
Littorales qui s’appuie sur les techniques modernes
d’observation de marégraphie et de géodésie spatiale.
L’ambition du projet est d’organiser de manière raisonnée
et rationnelle les ressources et les efforts nationaux pour
mesurer le niveau de la mer en un ensemble d’observa-
toires côtiers, et de surveiller l’évolution de ce paramètre
dans des référentiels local et mondial.
SONEL est d’abord un système informatique de collecte,
de traitement, d’archivage et de diffusion de données et
d’informations sur ces données, mesures ou résultats de
traitements. Le système s’appuie essentiellement sur des
stations ou des réseaux d’observation existants, souvent
mis en place par des organismes pour d’autres applica-
tions que celles qui sont visées dans SONEL. Ces organis-
mes peuvent trouver dans SONEL une diffusion et une
valorisation complémentaires de leurs données, tout
autant qu’un soutien et un retour scientifique et technique
sur la qualité de leurs observations.
L’idée de SONEL a été proposée et soutenue par les deux
organismes naturellement producteurs des types de don-
nées mentionnés, à savoir le SHOM et l’IGN. Bien qu’ils
représentent une source importante de données, de nom-
breuses mesures et résultats sont produits par d’autres
organismes comme les DDE, les Ports Autonomes, les
laboratoires du CNRS ou de l’INSU. Il est important de
regrouper et diffuser largement ces données, dont les
valeurs historique et scientifique sont inestimables, et d’as-
surer leur pérennité par un archivage satisfaisant, que ces
organismes négligent souvent parce qu’ils n’en ont pas la
mission.
L’objectif de SONEL est aussi d’apporter une information
de qualité et de mettre à la disposition des utilisateurs
scientifiques des produits élaborés à partir de la synergie
des données de marégraphie et des résultats de géodésie
spatiale. C’est également de servir d’interface avec la com-
munauté internationale, notamment dans les projets euro-
péens tels que EOSS ou EUVN, les programmes mondiaux
tels que GLOSS, ou encore dans les échanges avec les
centres de données internationaux tels que le PSMSL.

4.2.5 PARTICIPATION AU RÉSEAU GGP (GLOBAL
GEODYNAMICS PROJECT)
Ce projet scientifique de l’UGGI, soutenu par le groupe
SEDI (Study of the Earth’s Deep Interior), consiste en un
réseau mondial de gravimètres supraconducteurs (actuel-
lement 17 instruments répartis en Europe, Amérique du
Nord, Japon, Chine, Australie, Indonésie, Antarctique,
Arctique, voir figure 8). Une première période d’observa-
tions communes de six ans a débuté le 1er juillet 1997 et
il existe une base de données gérée à Bruxelles dans le
cadre d’ICET (International Centre for Earth Tides) (cf. GGP
Information System and Data Center, http://etggp.oma.be).
Les CD-ROM des données des premières années (1997-
1999) sont disponibles. On trouvera sur le site internet
http://www.eas.slu.edu/GGP/ggphome.html.une descrip-
tion complète du projet GGP.
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Fig. 8 – Le réseau de gravimètres supraconducteurs
GGP (Global Geodynamics Project)

4.3. CAMPAGNES D’OBSERVATION

4.3.1. CAMPAGNES D’OBSERVATION GPS.
Objectifs scientifiques et chantiers
Les observations par campagnes sont le mode opératoire
classique d’acquisition de données GPS pour une grande
variété d’objectifs scientifiques, avec, parmi les plus
importants, la tectonique, dans des contextes cinéma-
tiques variés (subduction, extension, décrochement), la
sismologie (interventions post-séismes), la volcanologie,
les glissements de terrain, la glaciologie. Toutes ces appli-
cations requièrent la répétition des campagnes sur plu-
sieurs années.
Les zones géographiques sur lesquelles interviennent les
équipes françaises sont très variées. Parmi les plus impor-
tantes, on peut citer : le Chili, la Grèce (surtout Corinthe),
la Chine, le Népal, l’Islande, l’Iran, la Mongolie, les
Caraïbes, l’Indonésie, le Vietnam, la Birmanie, les Afars et,
en France, les Alpes, les Pyrénées et le Fossé rhénan.

Tutelles et financements
Le parc GPS INSU : les campagnes GPS sont le plus souvent
réalisées à l’aide de récepteurs empruntés au parc national
INSU (http://www.ipgp.jussieu.fr/dept-sce/insu_gps).
Le parc INSU comprend actuellement 21 récepteurs bifré-
quences de qualité géodésique. Le parc est fortement sol-
licité et fonctionne en flux tendu pendant la majeure par-
tie de l’année. Il est maintenu à l’IPG. En tant que parc
national, il est financé à 100% par l’INSU (maintenance,
remplacement d’équipement, augmentation du nombre
d’instruments). Le parc INSU est utilisé régulièrement par
une vingtaine d’équipes de recherche françaises.
Les financements : les campagnes GPS sont financées
dans le cadre des programmes de l’INSU (par exemple
Intérieur de la Terre, PNRN, PNTS), de Programmes
Internationaux de Coopération Scientifique du CNRS
(PICS), de programmes nationaux (Géofrance 3D), et de
programmes spécifiques du Ministère de la Recherche.
Les instruments du parc sont prioritairement réservés aux

campagnes financées de cette manière. D’autres campa-
gnes sont financées pour tout ou partie par des program-
mes européens (DG XII, INTAS), dans le cadre de pro-
grammes OTAN (pour les pays éligibles) ou du Ministère
des Affaires Etrangères. En France, certaines campagnes
sont financées pour tout ou partie par des régions et/ou
départements, en particulier dans le cadre d’agences
comme par exemple le Pôle Grenoblois des Risques
Naturels ou par des organismes, par exemple l’IPSN et le
LDG.

Productions
Les campagnes d’observations GPS produisent tout d’a-
bord des données brutes, qui resteront utilisables sur le
long terme, pour peu qu’elles soient stockées sur des sup-
ports adéquats. Les équipes en charge des programmes
scientifiques liés aux campagnes GPS réalisent générale-
ment le traitement des données des campagnes GPS au
retour de celles-ci et produisent des solutions géodésiques
associées. La répétition des campagnes permet de pro-
duire des séries temporelles, dont on peut déduire un
champ de vitesses et de déformations. Ces produits ser-
vent ensuite de base à l’interprétation géophysique et à la
modélisation.

Personnel nécessaire
Les campagnes d’observations GPS sont réalisées par les
personnels des laboratoires (chercheurs, ingénieurs, tech-
niciens, étudiants), en collaboration avec du personnel
des laboratoires partenaires lorsqu’il s’agit de campagnes
à l’étranger. La réalisation de mesures GPS sur le terrain
ne requiert pas de compétences particulières, même si la
mise en station de l’antenne doit se faire avec un soin tout
particulier.

Base de données
Il n’existe pas, à l’heure actuelle, de base de données
regroupant l’ensemble des données GPS acquises par les
équipes françaises. La gestion des données est laissée à
l’entière responsabilité des équipes de recherche. Cette
situation n’est pas critique car la communauté est essen-
tiellement constituée de chercheurs relativement jeunes et
généralement en bons termes. Il faut pourtant penser à l’a-
venir, en gardant en mémoire le fait qu’il est encore pos-
sible aujourd’hui de valoriser scientifiquement des don-
nées de triangulation du 19ème siècle archivées à l’IGN!
Il est urgent de constituer une base de données GPS qui
regrouperait les données acquises par les équipes fran-
çaises, au moins pour les campagnes financées par des
moyens publics nationaux (Ministères, CNRS, INSU).

Financer les remesures
Tous les chercheurs impliqués dans les campagnes d’ob-
servations GPS convergent pour dire qu’il est très difficile
de financer la répétition de campagnes de mesures. En
effet, la durée d’observation nécessaire est supérieure à (1)
les durées des projets telles qu’elles sont classiquement
permises par les programmes (généralement un an, par-
fois, deux ans, au maximum trois ans), (2) la durée de vie
de ces programmes (typiquement 3-5 ans). La plupart des
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applications des observations GPS par campagnes requiè-
rent des observations sur 5 ans ou plus. Cinq ans cor-
respondent typiquement à un réseau qui serait mesuré
trois fois, ce qui est le minimum pour s’assurer d’un résul-
tat fiable, même dans les régions à forts taux de déforma-
tion. Pourtant, aucun programme ne s’engagerait actuel-
lement à financer trois campagnes sur cinq ans. Il est
important de faire comprendre qu’il ne suffit pas de finan-
cer une campagne sur un chantier donné, mais qu’il faut
obligatoirement en financer au moins deux autres sous
peine de perdre l’investissement initial et l’information
scientifique.

4.3.2. REMARQUES SUR LES CAMPAGNES D’ÉTALON-
NAGE D’ALTIMÈTRES SPATIAUX EN CORSE

La première difficulté rencontrée dans l’expérience d’éta-
lonnage (voir § 4.1.3.) est liée à l’évaluation de la pente
du géoïde sous la trace de l’altimètre au voisinage d’un
marégraphe installé sur une île de grande taille. Les mesu-
res altimétriques sont plus fortement perturbées à l’ap-
proche de la côte qu’elles ne le sont dans le cas d’une
plate-forme off-shore - autre choix d’implantation de sta-
tion d’étalonnage. D’une part l’altimètre ne voit plus exac-
tement un signal océanique pur, le spot éclairant en par-
tie les côtes, d’autre part le radiomètre à vapeur d’eau
embarqué, dont les mesures sont indispensables au calcul
de la correction de propagation du signal altimétrique
(distance radar), voit un changement brutal de la valeur de
l’humidité. Pour ces raisons, la précision des mesures
altimétriques diminue fortement, passant de 3 cm à
5-7 cm, et l’on doit donc arrêter les mesures à environ
5-10 km du marégraphe. Or, la hauteur du géoïde peut
varier sur cette distance, en particulier en Corse où sa
pente peut atteindre quelques cm par km. En outre, il peut
y avoir sur cette même distance des effets océanogra-
phiques locaux qui introduisent momentanément des dis-
torsions dans les hauteurs de mer mesurées par les maré-
graphes et par l’altimètre.
La seconde difficulté provient de l’erreur d’orbite du satel-
lite altimétrique, et plus particulièrement de l’erreur radia-
le d’orbite constante au-dessus du site. Sans détermina-
tion géométrique d’orbite, cette erreur (provenant du
champ de gravité) est en effet indétectable dans les éphé-
mérides dynamiques précises fournies par le projet (CNES
et NASA). L’usage d’une station de télémétrie laser, sous
la trace de l’altimètre ou très proche, et rattachée à un
réseau global, est un moyen très puissant pour réduire l’er-
reur radiale d’orbite au moment des passages d’étalonna-
ge, à condition toutefois de connaître les coordonnées de
la station avec suffisamment de précision (de l’ordre de
5 mm sur l’altitude) et dans le même repère de référence
que celui utilisé pour le système spatial. Le site d’Aspretto
a été testé en 1996-97 grâce à une campagne probatoire
d’environ 4 mois impliquant la station laser ultra mobile.
La période de temps, relativement courte à l’échelle d’un
cycle de 10 jours, a impliqué relativement peu de passa-
ges d’étalonnage observés par la station laser. En outre,
l’étalonnage avait été affecté par la présence de systéma-
tismes (plusieurs cm) liés essentiellement à la méconnais-
sance du géoïde sur le site du Cap de Sénétosa. Pour ces

raisons, des campagnes géodésiques avec des bouées
équipées de récepteur GPS ont été réalisées en 1998,
1999 et 2000.
Après plusieurs expériences probatoires menées sur le site
en Corse, les résultats sont aujourd’hui d’une cohérence
de l’ordre de 1 cm dans le positionnement vertical des
marégraphes et des points de référence. De plus, afin
d’apporter un contrôle de la référence verticale, indépen-
dant de la géodésie spatiale, un premier point gravimé-
trique a été réalisé en 1999 avec le gravimètre absolu por-
table FG5. Un second point est prévu courant 2001.
D’un autre côté, des efforts se sont également portés sur
la station laser ultra mobile et sur la réalisation en 2000
d’un plan d’amélioration de ses performances (datation,
chronométrie et détection) : une précision de quelques
mm, une exactitude de 5 à 10 mm, et une stabilité ou
dispersion des biais de 5 mm au plus. La station mobile
joue un rôle essentiel dans l’étalonnage de l’altimètre
Jason-1, en fournissant des mesures de distance à la verti-
cale de chaque passage altimétrique au dessus de la
région, soit tous les 10 jours.

4.3.3. CAMPAGNES DE GRAVIMÉTRIE
Des campagnes de mesures gravimétriques sont menées
par les équipes françaises pour une vaste palette d’objec-
tifs scientifiques.
On peut distinguer deux grands domaines :
■  Les études des variations spatiales du champ de pesan-

teur terrestre pour les applications géophysiques (struc-
ture interne du globe à différentes échelles) et géodé-
siques (détermination précise du géoïde).

■  Les études des variations temporelles du champ de
pesanteur pour l’étude des mouvements verticaux, des
marées terrestres, des surcharges, en volcanologie, tec-
tonique, hydrologie, etc.

Dans un proche futur, des campagnes de mesures spéci-
fiques en vue de l’étalonnage des capteurs spatiaux
(CHAMP, GRACE et GOCE) ou de l’acquisition de don-
nées sol à intégrer avec les données spatiales dans des
analyses combinées, seront également menées.
Les chantiers géographiques où interviennent les équipes
françaises sont très variés. On peut citer notamment, le
territoire métropolitain (Bretagne, Sud-Est), les volcans des
DOM-TOM, Djibouti, l’Iran, l’Indonésie. Outre les mesu-
res à terre, les équipes françaises réalisent des acquisitions
en mer (extension de la couverture spatiale) et dévelop-
pent des campagnes de mesures en fond de mer.
Pour réaliser ces campagnes la communauté peut actuel-
lement mettre en œuvre des instruments relatifs de terrains
et un instrument absolu.

Campagnes avec des instruments relatifs
La communauté gravimétrique française dispose de
quelques gravimètres relatifs à ressorts de type “microGal”
permettant à la fois la réalisation de levés sur le terrain et
l’acquisition de séries continues. Ces gravimètres, de type
Scintrex CG-3M, sont pour partie au sein d’un parc natio-
nal géré et maintenu par l’IPG Paris. 
Le nombre restreint d’instruments ne permet pas de répon-
dre actuellement à toutes les demandes exprimées par les
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équipes, notamment du fait de l’augmentation significati-
ve des besoins, pour des levés de haute résolution comme
pour des enregistrements en différentiel continus sur de
longues périodes. Rappelons que la réalisation de levés
de haute résolution avec des instruments à ressorts néces-
site des protocoles de mesure rigoureux (mesures simul-
tanées de paramètres annexes et nécessité d’avoir une
ligne d’étalonnage à proximité de la zone étudiée) et
l’utilisation simultanée d’au moins deux gravimètres. 
Il est donc nécessaire de poursuivre l’effort en équipement
instrumental pour les mesures gravimétriques sur le ter-
rain, aussi bien pour les mesures de la pesanteur que pour
les mesures “annexes” : positionnement précis, météoro-
logie, etc. Cet effort devra tenir compte de l’évolution
instrumentale, en particulier des développements récents
de gravimètres absolus de terrain. Ces gravimètres abso-
lus de terrain, utilisés conjointement avec des gravimètres
relatifs à ressorts, permettront la réalisation de levés plus
précis et une amélioration significative des réseaux de
répétition temporelle.

Campagnes de gravimétrie absolue
La communauté gravimétrique française a acquis en 1996 un
gravimètre absolu portable (modèle FG5 de Micro-g
Solutions Inc., Colorado, USA, voir figure 9). L’INSU a dési-
gné la station gravimétrique de Strasbourg comme site de
base de cet instrument, ce qui rend l’EOST de Strasbourg
responsable de cet outil national. C’est à ce titre qu’il met en
œuvre les campagnes de gravimétrie absolue au profit des
organismes et laboratoires de la communauté gravimétrique
qui ont participé à l’acquisition du gravimètre absolu. 
L’instrument est un gravimètre balistique. Son principe est
basé sur la chute d’un corps dans le vide, la trajectoire étant
déterminée par des mesures de position par interférométrie
laser, et de temps à l’aide d’une horloge atomique. Il effec-
tue une mesure absolue de la gravité g avec une précision
de 1 �Gal (ce qui représente 10-9 g). Une photographie de
l’instrument en opération à Strasbourg est donnée figure 9.
L’ensemble de l’équipement pèse environ 500 kg et peut
être transporté en plusieurs caisses à l’aide d’une camion-
nette. En général, cet instrument mesure dans des condi-
tions de type laboratoire mais il peut aussi mesurer en exté-
rieur (sous tente) et en complète autonomie (groupe
électrogène) comme cela a été le cas en Iran.

Fig. 9. Gravimètre absolu FG5 modèle 206
dans son site d’accueil à Strasbourg

Les objectifs scientifiques dans lesquels interviennent les
mesures du gravimètre absolu sont variés :
■  étude des variations temporelles de la gravité en divers

lieux à partir de mesures répétées sur de longs inter-
valles de temps afin de mettre en évidence les mouve-
ments verticaux et les transferts de masse ; applications
à des problèmes de volcanisme, de tectonique, de
géodésie (positionnement DORIS, GPS et VLBI) et de
marégraphie (niveau moyen des mers et surcharges de
marée océanique) ;

■  développement du réseau de bases gravimétriques
absolues en France ;

■  établissement de lignes de base d’étalonnage pour
micro gravimètres ;

■  participation au réseau gravimétrique mondial de
bases IAGBN (A) et (B) ;

■  étalonnage des gravimètres relatifs portables et de
gravimètres cryogéniques du réseau GGP (dont l’ins-
trument français à Strasbourg).

En dehors des missions sur le terrain effectuées depuis
maintenant plus de trois ans à un rythme soutenu (en
moyenne plus de 100 jours hors site par an pour une
équipe composée d’un ingénieur et d’un scientifique), un
des intérêts des mesures répétées de gravité absolue au
site de base de Strasbourg est leur superposition avec les
mesures en continu du gravimètre supraconducteur, ce
qui permet de mener les recherches sur les variations tem-
porelles de gravité dans d’excellentes conditions. 
Un bilan d’activités du gravimètre absolu portable
FG5#206 pour la période 1997-2001 a été produit en
novembre 2001 et peut être consulté sur le site Web de
l’Observatoire Gravimétrique http://eost.ustrasbg.fr/obs-
grav/Bilan_FG5/bilan.html. Parmi les missions effectuées,
citons :
■  Sites français : Ajaccio (Base d’Aspretto), Brest

(SHOM), Grasse (CERGA), Le Mans (ESGT), Orléans
(BRGM), Sèvres (BIPM), Montpellier et Mont Aigoual
(ISTEEM), Marseille, Nice, Dunkerque, Grenoble,
Dumont d’Urville (IFRTP), Ile de La Réunion,
Kerguelen ;

■  Sites européens : Wettzell et Bad Homburg (Allemagne),
Dubrovnik et Osizek (Croatie), Josefoslaw (Pologne),
Penc (Hongrie), Pecny (Tchéquie), Medicina et Trieste
(Italie), Spitzberg (Norvège) ;

■  Autres sites : Table Mountain (Colorado), Mount Stromlo
et Hobart (Australie), cinq sites en Iran, Sutherland
(Afrique du Sud), cinq sites au Chili.

Chaque mission de mesures de gravimétrie absolue hors
site nécessite la participation de deux personnes : un ingé-
nieur responsable de la maîtrise technique de l’instrument
et un scientifique responsable de la mission. Dans certains
cas (mission lointaine de type IFRTP avec embarquement
sur bateau), les missions sont longues et peuvent entraîner
une absence continue de presque deux mois. De plus, le
rythme des missions est extrêmement soutenu et, s’il est
possible d’alterner actuellement entre deux scientifiques,
la partie technique ne repose que sur une seule personne.
Une des priorités est clairement l’obtention d’un autre
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poste de technicien pour poursuivre dans de meilleures
conditions cette activité en constant développement,
comme le souligne d’ailleurs une motion adoptée lors de
l’assemblée générale du CNFGG en février 2001

4.3.4. CAMPAGNES 1998 ET 1999 POUR LA MESURE
DES SURCHARGES OCÉANIQUES EN BRETAGNE

L’objectif de ces campagnes était d’étudier la modélisa-
tion de la surcharge océanique. Du point de vue géomé-
trique, la surcharge concerne la flexion de la croûte sous
le poids des marées océaniques, tandis que du point de
vue dynamique, elle correspond à une variation de la gra-
vité locale g qui intègre les effets de redistribution de
masse et d’attraction Newtonienne. Elle atteint en
Bretagne environ 20 cm crête à crête pour une variation
concomitante de g de l’ordre de 400 nms-2 (40 �Gals).
Vers l’intérieur des continents les valeurs observées sont
inférieures d’un ordre de grandeur.
L’intérêt d’étudier les surcharges est multiple. En particu-
lier, la surcharge résulte d’un processus intégrateur, qui,
sur les zones côtières, permet la validation des modèles
de marées à proximité du littoral. Ce point est à souligner
en référence aux marégraphes qui ne donnent que des
hauteurs d’eau ponctuelles ou aux résultats des méthodes
d’altimétrie spatiale dont l’efficacité s’affaiblit au voisina-
ge des côtes. Dans ce sens, la gravimétrie côtière - enco-
re peu développée - peut aussi contribuer au processus
d’assimilation pour les modèles de marées océaniques.
Enfin, l’extraction du signal de surcharge peut servir à vali-
der les algorithmes de traitements des signaux GPS.
Le Centre Littoral De Géophysique (CLDG - Université de
La Rochelle) a mené ces expériences en collaboration
avec le SHOM, le CERGA, l’ESGT, l’EOST et l’IGN. Un
aspect essentiel de ces expériences repose sur la coloca-
lisation d’instruments mis en œuvre : gravimètre relatif,
gravimètre absolu et GPS. 
L’ambition aujourd’hui est, tout d’abord, de mener une
nouvelle campagne en allongeant le temps d’acquisition
des GPS (qui n’ont été mis en œuvre, en réseau serré, que
quelques jours). Par ailleurs, la modélisation des phéno-
mènes inclinométriques montre que la mesure de ces
signaux compléterait avantageusement les jeux de don-
nées acquis lors de ces colocalisations. En effet, pour l’ins-
tant, le rapport signal/bruit du seul signal géométrique
disponible (GPS) est faible. On peut s’attendre à ce que
l’inclinométrie - qui constitue une mesure géométrique
indépendante des systèmes spatiaux - permette de mieux
contraindre les modèles. Enfin, la station laser-satellite
mobile en cours de mise au point au CERGA peut trouver
là un atelier de validation pertinent. Par la suite, de nou-
velles stratégies expérimentales pourront être envisagées. 
Les difficultés rencontrées lors de ces expériences sont

logistiques et financières, plus que techniques. En effet,
ces campagnes reposent pour l’instant sur le volontariat
de chacune des équipes qui s’y impliquent et ne sont pas
prises en charge par des programmes existants. Le GDR
AGRET constitue déjà une Agora qui permet les échanges
entre les chercheurs concernés.

5. CONCLUSION : ASSURER L’AVENIR

L’une des raisons des difficultés rencontrées dans la pour-
suite de programmes reposant sur l’observation géodyna-
mique provient de sa généralisation même, avec des
actions ciblées engagées par de nombreux organismes, dont
les missions sont diversifiées et les statuts assez différents les
uns des autres. Cette diversité est illustrée par les apparte-
nances des auteurs de ce rapport : Observatoire de Paris,
IGN, IPGP, CNES, UMR Géosciences Azur, OCA/CERGA,
IRD, CLDG La Rochelle, EOST, SHOM.
Une autre difficulté résulte de l’échelle de temps caracté-
ristique des problèmes étudiés. A la différence des études
à échelle de temps géologique, la mesure directe - depuis
peu très précise - et l’analyse des déformations à l’échelle
de la fraction de siècle ne trouvent pas toujours leur place
dans une programmation scientifique gérée par des comi-
tés de durée de vie inférieure à la demi décennie.
Enfin, ces programmes de recherche ont pour originalité
de pouvoir faire usage d’observations et de méthodes de
traitement que se partagent laboratoires scientifiques et
organismes orientés vers la production et le service public.
La valorisation mutuelle des deux types de potentiels ne
se fait pas toujours spontanément.

Les thèmes de recherche suivants ont été recommandés
par AGRET pour le soutien par les instances de recrute-
ment des chercheurs :
■  Atmosphère et mesures géodésiques
■  Mouvements verticaux et surcharges
■  Géodésie et niveau des mers
■  Le champ de gravité terrestre et

ses déformations dans le temps
■  Métrologie des systèmes de référence

d’espace et de temps
■  Repères de référence et

déformations crustales
■  Intérieur de la Terre et géodésie
■  Physique fondamentale

Un aspect essentiel de l’observation à objectifs géodyna-
miques est le maintien d’un personnel technique qualifié
et expérimenté, pour la maintenance et l’exploitation des
stations et réseaux permanents et des parcs d’instruments.

En ce qui concerne les stations, campagnes et réseaux d’ob-
servation, les conditions suivantes devraient prévaloir :
■  pour les sites géodynamiques : un suivi observationnel

multitechniques coordonné (géodésie spatiale, gravi-
métrie, marégraphie) ;

■  pour les campagnes : la possibilité de programmation
pluriannuelle ;

■  pour tous les dispositifs : une infrastructure technique
et administrative pérenne, du personnel technique
affecté à la maintenance des stations et aux observa-
tions, une bonne coordination dans le cas de tutelles
multiples.

■  Les programmes d’observation et d’analyse à objectifs
de production ou à objectifs scientifiques, tels que le
RGP, REGAL, SONEL, ou encore les campagnes et
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programmes géodynamiques en métropole, DOM-
TOM et à l’étranger devraient bénéficier d’un effort de
coordination plus net de la part des nombreuses
instances concernées.

Enfin, considérant le rôle privilégié du site de Tahiti pour
assurer une participation significative de la France à l’étu-
de géodynamique du Pacifique sud et la maintenance des
référentiels terrestre et céleste internationaux, il importe
de renforcer de façon pérenne la situation de l’observa-
toire géodésique de Tahiti et d’utiliser toutes les possibili-
tés de compléter son caractère pluridisciplinaire. 
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ABSTRACT

A satellite is a detector of forces existing in the Earth
environment. Its trajectory depends on the initial val-
ues of its position and velocity and also on all forces,
gravitational or not, acting on this satellite.
Conversely, the knowledge and the determination of
this trajectory allow to determine these forces. Some
of them are extremely small compared to others, but
if they have a cumulative effect on orbital parameters,
they can be detected on very long arcs. Therefore, the
idea was to determine an orbit not over a few revo-
lutions but over 1000, or 10,000 or even 1,000,000
revolutions. Our method is based on the notion of
mean motion: in order to remove the influence of the
rapid variable of the satellite, averaged equations of
dynamics are deduced from the osculating ones
thanks to an analytical transformation realized once
for all; these averaged equations are then integrated
in a numerical way. 
New developments have been achieved since a few
years to improve the theory of mean motion of artifi-
cial satellites: in particular, singularities with eccen-
tricity have been removed from the averaged equa-
tions of dynamics, and therefore it is now possible to
compute mean circular orbits, and in particular mean
orbits of most of geodetic satellites. These develop-
ments have been built in CODIOR, the software
dedicated to the study of long period effects on orbits.
Thus, the theory of mean motion can now be applied
to various kinds of orbits, leading to the two main
fields of applications of orbitography over large time
scales. The first one is the analysis of a trajectory over
the whole duration of a mission, on the basis of given
initial conditions. The second field is the adjustment
of specific geodynamical parameters which produce
on the orbits, for example, small but cumulative
effects. In both cases, the CODIOR software takes
into account the observations tracked by the different
techniques of spatial geodesy, and in particular those
tracked by the SLR network or by the GPS constellation.

In this paper, we draw an assessment of the results in
geodynamics and in orbitography. We mention also
the possible future developments of the method: spe-
cific studies concerning high eccentricities, the space
debris monitoring, or use of the method for satellites
in orbits around other planets in the solar system.
Among the mentioned examples, an arc of STAR-
LETTE has been computed over more than 18 years,
with only one air drag scale factor, equal to
1,018145. The value of mean residual on the semi-
major axis is 1 meter, with a corresponding amplitude
of the signal to be modelled of 550 meters.
At a much lower altitude, 450 kilometers, the orbit of
the CHAMP satellite has been determined with a sin-
gle long arc of 200 days. In spite of a lot of manoeu-
vers, we show that it possible to define a mean orbit,
and to determine for some periods of 20 or 30 days
the mean characteristics of the non gravitational
accelerations. As a result, we compare them to the
measurements performed by the STAR accelerometer.
The theory of mean motion has also been used in a
geodynamical context: for example, the amplitude of
the 18.6 year tide has been adjusted on the basis of an
analysis of the mean motion of LAGEOS, amplitude
which is equivalent to 1,64 cm of water. We show that,
thanks to this long period approach over a period of
20 years, the influence of the  18.6 year tide can be
separated from that of the secular variation of J2.
From a larger point of view, the method permits to
adjust geodynamical parameters which produce on
orbits long period effects: static zonal part of the
gravity field, and also the part varying with time cor-
responding to phenomena with a characteristic peri-
od longer than about 6 months.
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Théorie du mouvement orbital moyen : bilan des développements
et perspectives pour l’étude du champ de gravité
F. Deleflie, P. Exertier, G. Metris, S. Bruinsma,
O. Laurain, P. Berio, F. Barlier

1. INTRODUCTION

Un nouveau pas a été franchi depuis quelques années dans
la méthode de centrage, méthode qui repose sur la théorie
du mouvement orbital moyen. Le modèle de forces
moyennes a été enrichi, et surtout, les orbites quasi-circu-
laires, très fréquentes dans l’environnement terrestre, peu-
vent désormais être gérées dans la chaîne informatique qui
met en œuvre cette théorie. Ces derniers développements
trouvent des applications dans les deux domaines liés à
l’orbitographie sur le long terme : l’analyse d’une trajec-
toire sur l’ensemble de la durée de vie d’une mission spa-
tiale, et l’estimation de paramètres géodynamiques qui pro-
duisent sur les orbites des effets à longues périodes.
C’est dans un cadre de mécanique céleste qu’il faut se pla-
cer pour développer la théorie du mouvement orbital
moyen en géodésie spatiale. Il s’agit de développer une
méthode tout à fait originale permettant d’étudier l’espace
de façon dynamique sur des périodes de temps très impor-
tantes, typiquement de l’ordre de 10 ans voire plus.
La géodésie spatiale, depuis l’avènement des calculateurs
rapides, s’est beaucoup concentrée sur l’utilisation de l’in-
tégration numérique des équations du mouvement, essen-
tiellement pour des raisons de facilité de mise en œuvre.
En tant que telle, cette technique, appliquée aux mouve-
ments des satellites artificiels a relativement peu progressé
depuis une dizaine d’années (Balmino et Barriot,1990), à
l’inverse des modèles qui ont très fortement bénéficié de
l’accumulation de données issues des techniques spatiales
(Exertier et Métris, 2000). Le calcul d’orbite utilisant des
techniques purement numériques s’est “spécialisé” sur le
court terme : les arcs d’orbite ont une durée typique de l’or-
dre de quelques jours ou de quelques dizaines de jours, ce
qui correspond à une centaine de révolutions du satellite
autour du corps central. Le résultat est une précision extrê-
me des arcs, de 1 centimètre (pour les satellites les plus éle-
vés) à 10 centimètres (pour les plus bas) en moyenne. Ce
niveau de précision permet d’estimer de nombreux para-
mètres globaux de la géodynamique, grâce à des analyses
de sensibilités des mouvements orbitaux à ces paramètres
(Yoder et al., 1983). La contrepartie est une difficulté cer-
taine de ces techniques à reconstruire des mouvements
orbitaux, et donc une dynamique, sur des périodes de
temps longues, notamment en raison des problèmes liés
aux algorithmes d’intégration numérique, à la forte limita-
tion des modèles non gravitationnels, et enfin à la très gran-
de diversité de nature des mesures disponibles.
Il y a de nombreuses raisons et objectifs qui nécessitent
pourtant des approches, en dynamique spatiale, capables
de s’affranchir ou plutôt de reculer les problèmes de diver-
gence des méthodes classiques dans le temps. Par exem-
ple, les variations temporelles à grande échelle spatiale du
champ de gravité de la Terre sont reliés aux grands 
transports de masses très lents des trois composantes de 

notre planète que sont la terre solide, les océans et l’at-
mosphère (voir par exemple (Chao et Eanes,1995) ou
(Cheng et Tapley,1999) ou encore (Exertier,1994)).
D’une façon plus générale, l’analyse par inversion d’un
mouvement continu dans le temps est a priori d’autant plus
pertinente que la période de temps de l’investigation est
importante. De la même façon, la capacité de prédiction,
largement utile en simulations (on peut citer l’analyse de
futures constellations de satellites), est d’autant plus inté-
ressante que la période de temps sur laquelle est réalisée
la simulation est grande.
A l’échelle de ces grands transports de masse, ce sont les
harmoniques zonales de bas degrés (typiquement de 2 à
6) qui sont concernées. Pour ces coefficients, il existe une
part maréale importante qui, par exemple, est représentée
par des termes océaniques semi-annuels et annuels, ou
encore à 9,3 et 18,6 ans. En revanche, la part non maréa-
le, avec des effets interannuels également importants, pro-
vient plutôt de variations liées à l’atmosphère et à l’hydro-
logie. Les méthodes d’analyse de la géodésie spatiale se
sont beaucoup basées sur l’étude des mouvements orbi-
taux des satellites artificiels, afin d’estimer un certain nom-
bre de ces coefficients géodynamiques, et de les décorré-
ler entre eux, au moins à grande échelle spatiale. Cette
capacité à détecter des variations globales de gravité, très
faibles, s’est vue encore renforcée à la fin des années 1990,
grâce à des études et analyses, dites à long terme. Menées
sur des arcs de plus de dix ans, elles ont utilisé les séries
temporelles de données de poursuite disponibles sur
LAGEOS-1 et STARLETTE (voir ci-après).
Ce sont là des grands objectifs et critères qui ont ouvert la
voie aux méthodes de moyennisation, et en particulier à la
méthode de centrage. Le principe de cette méthode est de
s’affranchir des effets à très court terme pour ne conserver
que les perturbations (donc les effets) d’orbites à longues
périodes (supérieures à un jour). Bien entendu, ces pertur-
bations ne peuvent rendre compte que des phénomènes
géodynamiques dont la période caractéristique est grande.
En outre, la moyennisation permet par là même de gagner
en stabilité, puisque le mouvement moyen est largement
moins sensible que le mouvement osculateur aux effets
non gravitationnels hautement non stationnaires. La
contrepartie est une grande difficulté de mise en œuvre :
l’utilisation d’une méthode analytique de moyennisation,
et d’un jeu de variables adaptées à des mouvements très
différents en altitude et en excentricité, rendent les déve-
loppements complexes, ainsi aussi que leurs contrôles et
validations.
Dans cet article, nous retraçons les grandes étapes du dévelop-
pement de cette méthode spécifique d’orbitographie. Nous pré-
sentons rapidement les résultats auxquels elle permet d’aboutir,
en tentant de montrer son potentiel d’applications.
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2. UN BREF HISTORIQUE DE
LA METHODE DE CENTRAGE

La première étape, “historique”, remonte aux années
1970, période où les calculateurs ne permettaient pas de
prendre en compte de très nombreux paramètres, sans un
coût important en temps de calcul et une divergence cer-
taine des solutions, même à très court terme (quelques
jours). Au moins deux groupes se sont lancés dans cette
méthode, qui allait très vite devenir une méthode combi-
née, avec une composante analytique et une autre numé-
rique. Il s’agit des groupes du Goddard (Wagner,1973) et
du Groupe de Recherches en Géodésie Spatiale (GRGS)
du CNES (travaux initiés par Georges Balmino et Nicole
Borderies (Borderies, 1976)).

Ensuite, la méthode a trouvé quelques raffinements,
numériques pour la plupart, rendus nécessaires en raison
de la grande complexité de la partie analytique, eu égard
à la précision des observations qui de plus, allait crois-
sante. Il faut attendre la fin des années 1980 et le début
des années 1990, avec les travaux de P. Exertier (Exertier,
1988) puis de G.Métris (Métris, 1991), pour atteindre une
cohérence de la modélisation analytique qui permette
des applications concrètes à un niveau de précision
élevé, de l’ordre de 10-8 à quelques 10-9 en relatif.
Ces applications sont traduites dans (Bruinsma, 2002).

Ces derniers travaux ont cependant été limités, pour des
raisons analytiques profondes : les développements pro-
posés dans (Métris et Exertier, 1995), en tant que pre-
miers vrais développements analytiques à ordre élevé,
utilisent les variables canoniques de Delaunay. Un tel
choix limite au maximum la complexité de la moyenni-
sation des équations mais ces variables sont singulières
pour les faibles excentricités. Comme beaucoup de satel-
lites sont lancés sur des orbites quasi-circulaires, il a été
nécessaire de repenser l’intégralité de la méthode, et de
l’exprimer en éléments non singuliers en excentricité
(Deleflie, 2002). Dès lors, la méthode de centrage peut
s’appliquer à toute une constellation de satellites géodé-
siques, sans être limitée aux satellites excentriques. Or,
c’est là un critère fondamental afin de décorréler les
coefficients du champ de gravité.

3. LA SPECIFICITE DE LA METHODE
DE CENTRAGE

Pourquoi spécifique ? Parce qu’elle repose sur l’élimina-
tion de la variable rapide, et ce, à la fois dans le système
des équations de la dynamique (définissant ainsi un
modèle moyen), et dans les orbites ajustées sur les mesu-
res (définissant là la notion d’éléments moyens observés).

3.1. L’ÉLIMINATION DE LA VARIABLE RAPIDE DES ÉQUATIONS

DE LA DYNAMIQUE.

La méthode consiste à éliminer analytiquement la
dépendance des équations du mouvement avec l’ano-
malie moyenne du satellite. Cette élimination est effec-

tuée, quand c’est possible, dans un cadre hamiltonien, ou
par quadratures numériques. Elle s’inspire de l’algorithme
de (Deprit, 1969). Le résultat est un système différentiel
moyen, déduit des équations osculatrices de la dynamique
par transformation analytique. Ce système moyen est inté-
gré numériquement, avec un pas d’intégration environ 100
à 1000 fois plus grand que celui utilisé dans les méthodes
purement numériques. La méthode de centrage est ainsi
qualifiée de semi-analytique. Voir Figure n° 1.

Fig. 1 : Le mouvement osculateur est régi par des
équations de la dynamique

(les classiques équations de Gauss et de Lagrange) qui contiennent

à la fois des longues et des courtes périodes. La théorie du mou-

vement moyen repose sur l’intégration numérique des équations

moyennes de la dynamique, qui ne contiennent plus de courtes

périodes. Elles sont obtenues par transformation analytique des

équations osculatrices. Parallèlement, les courtes périodes doivent

être éliminées des orbites osculatrices ajustées sur les mesures

issues des différentes techniques de géodésie spatiale, de manière

à disposer de quantités observées d’une nature comparable à cel-

les qui sont modélisées.

Il est à noter qu’une telle approche nécessite de décrire
le mouvement orbital à l’aide d’éléments orbitaux, et non
pas à l’aide de positions et de vitesses, variables dont les
amplitudes subissent au cours d’une révolution du satel-
lite des variations très importantes.
Les orbites moyennes sont donc naturellement décrites
en éléments orbitaux. La présence de singularités dans
les équations de la dynamique exprimées à l’aide des
éléments kepleriens limitait fortement les possibilités
d’application, puisque ces équations contiennent expli-
citement des divisions par l’inclinaison et l’excentricité.
Nous avons mis en évidence de grandes différences de
comportement dynamique entre des orbites d’excentrici-
tés faibles différentes (Deleflie, 2002). Ces différences ont
justifié les nouveaux développements de la méthode,
maintenant formulée en éléments non singuliers en
excentricité : dans CODIOR, le programme qui intègre
les équations différentielles moyennes de la dynamique,
les équations moyennes vérifiées par l’excentricité e et
l’argument du périgée � sont désormais remplacées par
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celles vérifiées par les éléments C = e cos � et S = e sin �.
Pour éliminer réellement la singularité à tous les niveaux,
il a fallu déterminer et programmer à nouveau l’ensem-
ble des équations de la dynamique en éléments non sin-
guliers en excentricité : problème des deux corps, sensi-
bilités, équations du mouvement, élimination analytique
de la variable rapide. Les tests de ces nouveaux dévelop-
pements montrent que la formulation en éléments non
singuliers mène à des résidus plus petits que ceux obte-
nus avec les éléments kepleriens classiques dès lors que
l’excentricité est plus petite que quelques 10-2.

3.2. L’ÉLIMINATION DE LA VARIABLE RAPIDE DES “OBSERVATIONS”.

Il faut aussi pouvoir déduire, à partir des observations de
géodésie spatiale (mesures de distances par exemple),
des éléments moyens “observés”. Pour cela, des arcs
courts, ajustés sur ces données, sont construits par inté-
gration numérique à l’aide de logiciels comme GINS,
satellite par satellite. On obtient des orbites osculatrices
qu’il faut filtrer pour éliminer toutes les courtes périodes.
Ce filtrage des orbites osculatrices, dont le processus est
décrit dans (Exertier, 1990), vise à obtenir des éléments
moyens “observés” d’une nature comparable à ceux
générés dans CODIOR. Il comporte une première étape
analytique, basée sur une solution explicite des équa-
tions planétaires de Lagrange, solution exprimée en élé-
ments non singuliers en excentricité (Deleflie et al.,
2003c). Cette solution fournit une expression littérale des
courtes périodes. Le filtrage comporte également une
deuxième étape, numérique, qui est basée sur un produit
de convolution (Goad, 1977). Elle permet de filtrer les
courtes périodes résiduelles encore présentes dans le
signal.
Les éléments moyens “observés” déduits de ce filtrage,
en tant que véritables points dynamiques, constituent les
observations de base sur lesquelles s’appuie la restitution
d’orbites moyennes. Ils sont construits indépendamment
de CODIOR, au sein du logiciel CANEL.

4. RESULTATS EN ORBITOGRAPHIE

La construction d’orbites moyennes sur le long terme est
l’étape préalable à l’exploitation des arcs pour la géody-
namique globale. Dans la Table n° 1 est résumé l’ensem-
ble des calculs que nous avons effectués pour différents
satellites. Pour chaque arc osculateur, construit en amont
de CODIOR grâce aux techniques classiques de géodé-
sie spatiale (télémétrie laser, GPS, DORIS), on déduit un
élément moyen “observé”. Un arc à longue période peut
ensuite être ajusté sur l’ensemble de la période sur
laquelle des observations sont disponibles.
Le niveau de précision sur l’arc long dépend évidemment
de la complexité de la dynamique de l’orbite considérée.
En particulier, il est d’autant meilleur que l’altitude du
satellite est élevée : voir les colonnes 4 et 5 de la Table
n° 1, où sont mis en relation les résidus obtenus sur le
demi-grand axe et la décroissance correspondante due
aux manœuvres (T/P) ou au freinage atmosphérique.

De la même manière que pour le calcul d’arcs oscula-
teurs, le niveau de précision des orbites moyennes
dépend également du nombre de paramètres correctifs
utilisés pour compenser les défauts des modèles. Ceci est
particulièrement vrai dans le cas des forces non gravita-
tionnelles. Par exemple, la moyenne des résidus indiquée
pour STARLETTE dans la Table n°1 a été obtenue en esti-
mant 9 coefficients multiplicatifs de la force de freinage,
coefficients répartis sur toute la durée de l’arc long qui
s’étale sur un peu moins de deux périodes d’activité
solaire (18 ans). En n’estimant qu’un seul coefficient de
freinage, les résidus sont plus élevés, mais ils illustrent les
limites du modèle de freinage utilisé, en particulier dans
les périodes de forte activité solaire. La Figure n°2 pré-
sente ces mêmes résidus dans ce dernier cas, ce qui
montre que la méthode permet aussi l’étude de la densi-
té atmosphérique sur de grandes périodes de temps
(Bruinsma, 2003). Le modèle d’atmosphère utilisé est
DTM-94 (Berger et al.,1998). 
L’orbite la plus basse pour laquelle un arc moyen a été
calculé est celle de CHAMP, sur une période de 200
jours en 2001 (Deleflie et al., 2003a). Il apparaît que les
modèles de forces non gravitationnelles sont encore per-

TABLE N°1 : RÉCAPITULATIF DES DONNÉES TRAITÉES DANS LE CADRE DE LA CONSTRUCTION
D’ORBITES MOYENNES

Satellite Période couverte Nombre d’arcs RMS sur le Décroissance
osculateurs demi-grand du demi-grand
(durée de axe de axe sur 

chaque arc) l’arc long la période

LAGEOS-1 6/2/1980 à 12/12/2001 329 (24 jours) 10cm 10m
LAGEOS-2 8/12/1992 à 12/12/2001 138 (24 jours) 10cm 3m
STARLETTE 7/10/1983 à 18/3/2002 235 (24 jours) 1m 550m
STELLA 16/11/1993 à 2/11/2000 74 (30 jours) 84cm 270m
AJISAI 23/9/1986 à 25/11/2001 165 (24 jours) 28cm 310m
T/P 8/3/1994 à 4/5/2002 91 (30 jours) 2,4m 1m
CHAMP 25/5/2001 à 21/12/2001 30 (5jours) 31 m 17km
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formants en moyenne: par rapport au modèle DTM-94,
les 5 coefficients multiplicatifs de la force de freinage
atmosphérique varient de 0,82 à 1,22. Une meilleure
précision d’ orbite a été obtenue grâce à l’utilisation des
données accéléro-métriques de STAR (Perret al., 2001) :
nous obtenons dans ce cas un résidu de 31 mètres sur le
demi-grand axe au lieu de 40 mètres sinon. Sur ces 200
jours, seuls 20 paramètres empiriques ont été estimés, en
plus des 6 éléments orbitaux de départ : sur chaque zone
un biais et un facteur d’échelle le long des directions tan-
gentielle et normale. C’est très peu par rapport à des
méthodes entièrement numériques, mais une telle appro-
che permet ainsi de caractériser le comportement
“moyen” de l’accéléromètre.
Enfin, le calcul d’arcs longs permet d’étudier les caracté-
ristiques générales des orbites. Nous avons par exemple
remis en évidence le fait que les périgées de STELLA et
de T/P ne circulent pas, mais librent entre deux angles
limites (Deleflie, 2002).

5. RESULTATS EN GEODYNAMIQUE
GLOBALE

L’utilisation des arcs longs permet surtout l’estimation
d’un certain nombre de paramètres géodynamiques :
partie statique du champ de gravité, effets annuels, semi-
annuels voire interannuels. La Figure n°3 présente par
exemple des valeurs globales (i.e. comprenant les varia-
tions temporelles) de J2 obtenues à partir d’arcs longs de
LAGEOS-1 (ronds vides reliés entre eux) et LAGEOS-2
(carrés pleins) : deux points successifs sont séparés de six
mois, et chaque arc a une durée d’un peu plus de trois
ans. Sur des échelles de temps de 20 ans, certains des
paramètres intervenant dans l’expression de variations
temporelles de J2 peuvent être décorrélés, comme la
variation séculaire de l’aplatissement dynamique et la
marée à 18,6 ans. Dans (Deleflie et al., 2003b), l’étude
est basée sur la recherche de signaux qui affectent le
mouvement du nœud ascendant. Des résultats tout à fait
encourageants ont été obtenus grâce à cette méthode, en
particulier sur les termes séculaires (J2,J3)  et la marée à
18,6 ans. (Exertier et al., 1999) établit d’ailleurs, sur la
base du mouvement moyen de LAGEOS-1, son amplitu-
de à 1,64 cm.
On peut également citer l’utilisation de matrices norma-
les issues de CODIOR pour la construction du modèle de
champ de gravité GRIM5 (Biancale et al., 2000).
La pleine exploitation de la méthode de centrage pour
l’ajustement de paramètres géodynamiques est à venir,
dès que toutes les forces de surface auront été modéli-
sées. Néanmoins, les premiers résultats cités précédem-
ment sont fort encourageants, d’autant plus que les tra-
vaux en cours utilisent des arcs moyens de plusieurs
satellites, ce qui assure une bonne décorrélation des
paramètres.

6. DEVELOPPEMENTS FUTURS

Le fonctionnement du programme CODIOR suivant
deux modes complémentaires extrapolation et restitution
d’orbites moyennes permet d’envisager la poursuite et le
développement de la méthode dans les deux domaines
liés à l’orbitographie à long terme : l’ajustement de para-
mètres géodynamiques, et l’analyse de missions spatia-
les. Le point commun à ces deux domaines est la recher-
che de signatures orbitales de phénomènes géodyna-
miques donnés.

Fig. 2 : Les résidus sur le demi-grand axe de STARLETTE
illustrent les erreurs de modélisation du freinage atmosphérique. Sur

l’ensemble de la période considérée ci-dessous, un seul coefficient

multiplicatif de la force de freinage atmosphérique a été ajusté. Il

vaut 1,018145 et est stable au niveau de 10-6 en relatif entre deux

itérations dans CODIOR.

La qualité du modèle d’orbite moyenne permet désor-
mais d’envisager la modélisation de phénomènes à l’ori-
gine de variations très faibles des paramètres décrivant le
mouvement. On peut citer en particulier la prise en
compte de résonances profondes dues au champ de gra-
vité, avec des périodes qui peuvent atteindre plusieurs
années, pour des amplitudes de quelques décimètres.
Une telle modélisation pourrait déboucher sur une étude
de sensibilité des orbites à ces zones de résonance, en
particulier dans le cadre de GALILEO ou des missions
altimétriques.
Autre exemple d’amélioration du modèle d’orbite
moyenne : la compréhension fine de l’impact de pertur-
bations instantanées sur le mouvement moyen : manœu-
vres orbitales, corrections d’attitude, poussées lentes et
continues, ou fortes et rapides. Il s’agirait d’intégrer direc-
tement les accélérations moyennes générées par de telles
perturbations, ce qui permettrait de réduire les résidus
des orbites moyennes pour les satellites subissant des
manœuvres (voir Figure n°4).
Un autre champ d’investigation pourrait venir compléter
les types d’excentricités accessibles à la méthode. Les
excentricités fortes, i.e. supérieures à 0.1, nécessiteraient
en effet des études d’un autre type. Toutes les étapes de
la méthode devraient être analysées de nouveau : inté-
gration numérique des équations du mouvement (quelle
stabilité pour les algorithmes ?).
Voir par exemple (Emel’yanenko, 2002), formulation des for-
ces moyennes (qui sont pour la plupart développées en puis-
sances de l’excentricité), quel concept de freinage moyen
(puisque le corps serait soumis au cours d’une même révolu-
tion à des densités atmosphériques largement différentes) ?
Une telle réflexion devrait permettre de placer la méthode

.  .
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dans un cadre planétaire, ce qui permettrait d’exploiter
dans CODIOR les données orbitales de missions autour
d’autres planètes du système solaire (Vénus, Mars).
Parmi les champs d’application de cette étape, figure
aussi la reconstruction explicite des orbites de certains
débris spatiaux. Le grand pas d’intégration utilisé dans
CODIOR rend en effet compatible l’analyse des trajec-
toires d’un grand nombre d’objets sur de longues pério-
des de temps avec un temps de calcul très raisonnable.
Voir (Moons, 1993) pour évoquer les points déjà abordés
dans ce domaine.

Fig. 3 : L’ aplatissement dynamique J2 est l’opposé du
coefficient C20 représenté dans cette figure.

Le modèle utilisé pour la restitution d’arcs longs de
LAGEOS-1 et LAGEOS-2 ne contenant aucune variation
temporelle du champ de gravité, ce sont ici des valeurs
globales de C20 qui ont donc été estimées. On distingue
en particulier la variation séculaire de ce coefficient, due
en grande partie au rebond post-glaciaire. Des études
récentes attribuent le changement de signe de cette varia-
tion observé depuis quelques années à une redistribution
des masses océaniques, liée tout ou en partie au phéno-
mène El Niño. Voir en particulier (Cazenave et Nerem,
2002), et (Cox et Chao, 2002). 

Fig. 4 : Les résidus obtenus sur chaque satellite sont d’autant
plus petits que le modèle de forces moyennes est complet :

la non prise en compte des manœuvres subies par TOPEX/POSEIDON est

clairement visible sur les résidus sur le demi-grand axe. Comparés à ceux

obtenus pour AJISAI, ils sont d’un ordre de grandeur plus important,

même si les altitudes des deux satellites et la durée de calcul des orbites

moyennes sont comparables.

7. CONCLUSION

Le concept de mouvement orbital moyen fait appel  à
une chaîne de logiciels complémentaires, depuis le trai-
tement des données de géodésie spatiale (association des
logiciels GINS et CANEL) jusqu’à la restitution d’arcs
moyens (dans CODIOR). Appliqué aux satellites
LAGEOS et STARLETTE, ce concept a déjà mené à des
résultats géodynamiques très pertinents, malgré la diffi-
culté de mise en œuvre de la méthode semi-analytique
et face à des solutions entièrement numériques. Les tra-
vaux en cours, qui exploitent les équations normales
obtenues avec toute la constellation de satellites géodé-
siques, vont permettre de décorréler les paramètres sta-
tiques du champ de gravité et les variations spatio-tem-
porelles à grandes longueurs d’onde. Ces travaux concer-
nent LAGEOS-1, LAGEOS-2, STARLETTE, STELLA, AJI-
SAI, TOPEX/POSEIDON, et pourront être étendus à de
nombreux autres satellites.
D’autre part, il apparaît que le programme CODIOR est
parfaitement adapté à l’analyse de missions spatiales sur
de grandes périodes de temps. Ceci est particulièrement
vrai dans le cas de missions d’altitudes élevées, comme
la future constellation GALILEO.
Les développements menés depuis plus de vingt ans
maintenant, ainsi que ceux à venir, renforcent la place de
l’exploitation du mouvement moyen pour la géodyna-
mique et l’analyse de mission. Le programme CODIOR,
à travers son approche semi-analytique se révèle être, au
moins en partie, une alternative aux approches dites
“tout numérique”. Les deux sont assurément complé-
mentaires.
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INTRODUCTION/RÉSUMÉ

La période écoulée a vu l’achèvement des calculs de
modèles globaux du potentiel de gravitation terrestre par
inversion des perturbations orbitales de satellites (géodé-
siques à finalité variée, ou non dédiés), calculs qui ont
culminé dans la production des modèles GRIM5 avec une
solution purement “satellites”, et une solution combinée
incluant des informations de surface (mesures de pesan-
teur, géoide marin dérivé de l’altimétrie satellitaire).
Le lancement du satellite allemand CHAMP en
juillet 2000 - la première des trois missions prévues dans
la décennie pour améliorer notre connaissance du champ
de gravitation terrestre à des fins géophysiques, océano-
graphiques et géodésiques, a conduit à la détermination
d’une nouvelle série de modèles de ce champ (EIGEN:
European Improved Gravity model of the Earth by New
techniques). Grâce à l’orbite quasi-polaire basse (460 km
à ~300 km en fin de vie), à la mesure des forces de surfa-
ce par micro-accélérométrie, et au suivi continu de la tra-
jectoire par la constellation GPS, la résolution atteignable
est de 200 km environ et la précision devrait être homo-
gène – ce qui n’est pas le cas des modèles (GRIM-1 à 5)
des trois décennies précédentes, obtenus par le mélange
de diverses techniques de mesure. Une année entière fut
consacrée à comprendre et résoudre les difficultés ren-
contrées sur la mesure, par l’accéléromètre français STAR
(fabriqué par l’ Office National d’Etudes et de Recherches
Aérospatiales, ONERA), de la composante radiale des for-
ces de surface, année au cours de laquelle un premier
modèle (EIGEN1), fut produit avec seulement 90 jours de
données. Une seconde solution, EIGEN2, fut calculée et
publiée en 2002, dont la qualité – démontrée par de nom-
breux tests, est équivalente ou supérieure à celle des
meilleurs modèles passés (pour l’instant pour les grandes
et moyennes longueurs d’onde, jusqu’à ~500 km). Les
traitements systématiques, partagés entre le GeoForschung
Zentrum, GFZ (Potsdam, Allemagne) et l’équipe du Centre
Nationale d’Etudes Spatiales, CNES (Division de Géodésie
Spatiale) du Groupe de Recherches de Géodésie Spatiale
français, GRGS (dans la lignée d’une longue coopération
entre ces deux groupes), s’étaleront sur toute la durée de
vie du satellite - aujourd’hui estimée à 6 ans au moins, et
viendront appuyer l’exploitation de la mission suivante

GRACE (mission USA-Allemagne avec deux satellites co-
orbitant proches), lancée en mars 2002 et dont l’objectif
principal est le suivi (sur quatre à cinq ans) des variations
temporelles du champ. Les données de GRACE (mesures
GPS pour l’orbite précise de chaque satellite, mesures
accélérométriques, mesures de distance inter-satellites,
données d’attitude) ne sont cependant pas encore dispo-
nibles : les problèmes rencontrés sur l’un et l’autre des
satellites, ainsi que la décision d’implanter à bord un nou-
veau système d’extraction de la mesure inter-satellites
(mesure radar en bandes K et Ka, susceptible de fournir
une distance de précision micrométrique) retardent enco-
re de plusieurs mois la distribution officielle de ces don-
nées. Le GRGS a mis à profit ce délai pour mettre en place
dans ses logiciels de géodésie spatiale (détermination
d’orbite précise et calcul de modèles du géopotentiel en
harmoniques sphériques) les algorithmes nécessaires au
traitement des données de GRACE.
En parallèle, des travaux préparatoires (méthodologiques,
algorithmiques et informatiques), ont démarré dans plu-
sieurs équipes européennes (dont la Division de Géodésie
Spatiale du CNES) pour permettre les traitements scienti-
fiques de la troisième mission GOCE, de l’Agence Spatiale
Européenne, ESA (lancement aujourd’hui prévu début
2006). Le but est, à l’horizon 2008, de restituer le champ
de gravité global avec une précision supérieure d’un à
deux ordres de grandeurs à celle des modèles actuels (y
compris ce que l’on attend des modèles EIGEN), et ce
pour toutes les longueurs d’onde jusqu’à 100 km (voire
mieux). Un consortium européen (EGG-C : European
GOCE Gravity Consortium) a été mis en place ; il aura la
responsabilité, vis-à-vis de l’ESA (qui apportera un finan-
cement partiel), de l’ensemble des traitements de niveau
2 (production d’un modèle “labellisé” de champ de gra-
vité). En France, la communauté concernée des géo-
sciences va être animée et certaines actions coordonnées
à partir d’une structure légère, FROG (French Resources
Organisation for GOCE) mise en place et pilotée par la
Délégation à l’Observation de la Terre à la Direction des
Programmes du CNES, et ce avec la participation de
l’Institut de Physique du Globe de Paris, IPGP (où FROG
est implantée) et du GRGS.
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GRIM5

Les modèles GRIM5 ont clos avec le XXème siècle la série
GRIM des modèles franco-allemands de champ de gravi-
té de la Terre. Le modèle GRIM5-S1, issu uniquement des
données de suivi des satellites, et le modèle GRIM5-C1,
issu des mêmes données combinées avec les données de
surfaces moyennées altimétriques et gravimétriques, ont
été soumis à publication dans JRL et sont parus fin 2000.
Ces modèles ont servi de base pour les traitements sur
CHAMP réalisés au GFZ et au GRGS. En outre, ils ont été
proposés comme “standard” pour les calculs d’orbite
opérationnels des satellites Jason et Envisat dans l’attente
des modèles améliorés avec CHAMP, puis GRACE. La
qualité de ces modèles s’avère excellente pour la restitu-
tion des orbites. C’est pourquoi le modèle GRIM5-C1 a
d’ores et déjà été choisi par l’ESA pour les calculs opéra-
tionnels des orbites du satellite Envisat.

Modélisation du champ de gravité terrestre et nouvelles missions
R. Biancale, G. Balmino, J.M. Lemoine, J.C. Marty, F. Perosanz,
N. Vales, P. Exertier, G. Metris, F. Barlier, J. Nicolas, O. Laurain

Dès 2000, des essais de version GRIM5-S2 ont été ten-
tés par l’ajout de plus de données de suivi de satellites,
mais surtout par la prise en compte des variations tem-
porelles du terme d’aplatissement C20. Ainsi, en prémis-
ses aux modèles incorporant les données de CHAMP
puis GRACE dont les spécifications autorisent la détec-
tion des variations temporelles de coefficients représen-
tatifs des plus grandes longueurs d’onde, une version
préliminaire GRIM5-S2 a été restituée en tenant comp-
te des variations séculaires, annuelles et semi-annuelles
du terme C20. Sur cette base, le dernier modèle en pré-
paration, EIGEN-2S, présente désormais des variations
décadaires du coefficient C20 obtenues avec de légères
contraintes de continuité (cf. Figure 1). Il est à noter le
changement de pente de 1998 à 2001 probablement dû
à des effets océaniques.

Fig . 1 : évolution temporelle du terme C20 du modèle EIGEN-S2

TABLEAU COMPARATIF DES PRÉCISIONS DE RESTITUTIONS D’ORBITES POUR DIFFÉRENTS SATELLITES
SATELLITE GRAVITY FIELD MODEL

GRIM5-S1 GRIM5-C1 EIGEN-1S EIGEN-2S
CHAMP Phase : 19.8 cm 10.4 cm 1.2 cm 0.8 cm
independent SLR : 95 cm 62 cm 11 cm 7 cm
GFZ-1 20 cm 30 cm 21 cm 20 cm
STARLETTE 3.0 cm 2.9 cm 3.0 cm 3.0 cm
STELLA 2.5 cm 2.5 cm 2.9 cm 3.0 cm
LAGEOS-1 2.0 cm 2.0 cm 2.0 cm 2.0 cm
LAGEOS-2 1.8 cm 1.8 cm 1.7 cm 1.7 cm
TOPEX SLR 2.5 cm - 2.5 cm -

DOPPLER 0.53 cm/s - 0.53 cm/s -
X-OVERS 6.6 cm - 6.7 cm -
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DE GRIM À EIGEN

Les nouvelles versions des modèles de champ de gravité
franco-allemands (GRGS/GFZ) incorporent désormais les
données (GPS et accélérométriques) du satellite CHAMP.
Lancé le 15 juillet 2000 par une fusée russe COSMOS, ce
satellite allemand placé à 460 km d’altitude est porteur,
en ce qui concerne les instruments de géodésie, d’un
récepteur GPS, de réflecteurs laser et d’un accéléromètre
STAR/ONERA. Les différentes simulations réalisées pen-
dant la phase de préparation de la mission ont montré que
nous pouvions espérer une amélioration d’un facteur 4 sur
la précision des modèles de champ de gravité jusqu’à
500 km de longueur d’onde environ.
A cette occasion, et pour mettre en exergue l’apport des
nouvelles missions spatiales dédiées à l’étude du champ
de gravité, cette nouvelle série porte le nom : EIGEN,
acronyme de “European Improved Gravity Earth model by
New techniques”. Trois mois de données de la mission
CHAMP, entre août 2000 et janvier 2001 ont permis dès
2001 une amélioration sensible du premier modèle de
cette nouvelle série : EIGEN-1S. Ce modèle “satellites
seuls” réduit d’un facteur 2 les écarts par rapport à un
modèle combiné avec des données de surface (gravimé-
triques et altimétriques), tel EGM96, entre les degrés har-
moniques 5 et 40, c’est à dire pour les longueurs d’onde
comprises entre 8000 et 1000 km. Il a été présenté à
l’Assemblée d’Automne de l’AGU et est disponible à la
communauté par Internet (sous http://op.gfz-potsdam.de).
Il s’en est suivi une version EIGEN-2S, en 2002, qui a
bénéficié d’une amélioration des standards du calcul
d’orbite, d’un nouveau prétraitement des données accé-
lérométriques STAR, et surtout de 4 nouveaux mois de
données, fin 2001, lorsque l’altitude du satellite a appro-
ché les 400km, l’objectif demeurant un traitement com-
plet de la mission pour l’étude notamment des variations
temporelles du champ. Depuis le satellite a été remonté
par deux fois d’une dizaine de kilomètres pour parfaire
l’autre volet de la mission qui est le champ magnétique et
assurer en outre sa durée de vie prévue de 5 ans.
Les améliorations apportées par CHAMP se distinguent
principalement au niveau du géoïde qui a gagné en réso-
lution (cf. Figure 2), et précision aux grandes longueurs
d’onde (cf. Figure 3) jusqu’à une résolution de 500 km.
(degré 40 des harmoniques sphériques). Elles se consta-
tent également dans la propagation de l’erreur radiale
d’orbite, par exemple à l’altitude du satellite Envisat (cf.
Figure 4) Cependant, les modèles EIGEN n’améliorent que
très partiellement les calculs d’orbite d’autres satellites,
comme cela se constate sur les résidus des mesures de
suivi de certains satellites géodésiques (cf. Table 1). Sans
doute la part d’erreur dûe aux autres modèles de force est-
elle plus substantielle.

Fig. 2 : comparaison des puissances spectrales (converties
en hauteur de géoïde) des modèles EIGEN et GRIM5.

Fig. 3 : comparaison des erreurs cumulées sur le géoïde
des modèles EIGEN et GRIM5 par rapport à EGM96.

Fig. 4 : comparaison de la part des erreurs radiales
d’orbite à l’altitude d’Envisat (777 km) dues aux

modèles EIGEN et GRIM5.
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Il est à noter que le traitement des données de CHAMP
s’avère très coûteux en temps de calcul. C’est une carac-
téristique des nouvelles missions qui utilisent le système
de suivi GPS. D’une part le nombre de mesures devient
considérable du fait de la couverture continue d’au moins
4 satellites GPS à la fois et d’autre part le nombre de coef-
ficients ajustés du potentiel terrestre (et donc d’inconnues
du système inverse) augmente du fait de la basse altitude
des orbites. Dans l’attente de nouveaux moyens informa-
tiques, il a été difficile de traiter de nombreux mois de
mesure, fait qui a renforcé la coopération avec le GFZ
dans un but de préparation et de partage des exploitations.
A titre d’exemple, le calcul d’une équation normale cor-
respondant à un champ de gravité développé au degré
140 en fonctions harmoniques sphériques prend doréna-
vant 2h30 CPU sur le nouvel IBM du CNES alors qu’il
prenait 10h CPU sur le CRAY jusque fin 2002.

L’ACCÉLÉROMÈTRE STAR, INSTRUMENT
DE LA MISSION CHAMP

Dès l’allumage de l’accéléromètre STAR à bord de
CHAMP, le 20 juillet 2000, son comportement a été scru-
té et analysé par l’équipe du Département de Géodésie
Terrestre et Planétaire (Division de Géodésie du CNES,
membre du GRGS) qui avait la responsabilité de l’étalon-
nage pendant la phase d’évaluation des instruments de
CHAMP, phase qui s’est étalée jusqu’à 9 mois après le lan-
cement. STAR est un accéléromètre ultra sensible qui déli-
vre les accélérations linéaires dans les 3 directions du
repère satellite (radial, tangentiel, normal) ainsi que les
accélérations angulaires (roulis, lacet, tangage). La préci-
sion de l’instrument est de l’ordre de 3 10-8 m/s2/Hz1/2 en
radial et 3 10-9 m/s2/Hz1/2 dans les autres directions sur une
plage de 10-1 Hz à 10-4 Hz).
Cependant, plusieurs problèmes ont été détectés, comme
une dérive de l’accélération radiale et une dépendance
hors spécification à la température. Il s’avère en outre que
l’instrument est très sensible à l’environnement satellitai-
re (mécanique ou électrique) : les vibrations du mât du
satellite générées par les manœuvres d’attitude produisent
des signaux parasites et de nombreux pics d’accélération
paraissent liés à des variations thermiques des panneaux
du satellite ou au déclenchement des thermostats à bord.
Une analyse exhaustive des signaux accélérométriques a
donc été réalisée, conduisant à un processus de filtrage
pour une utilisation des données en calcul d’orbite. Le
comportement des mesures dans l’axe radial a été modé-
lisé par les comparaisons aux modèles de forces non gra-
vitationnelles utilisés dans le calcul de l’orbite grâce aux
données laser et GPS. Dix jours de mesures GPS ont été
délivrés par le GFZ dans un premier temps, sur lesquels
nous avons mis à niveau les logiciels de pré-traitement et
le traitement des mesures GPS. Un effort d’automatisation
des exploitations a été fait pour pouvoir traiter rapidement
les données. Un premier essai de modélisation du champ
de gravité sur les premiers 10 jours de données GPS
disponibles avait montré une amélioration sensible de la
qualité des orbites restituées, les résidus lasers passant du
mètre au décimètre.

Fig. 5 : exemple de données STAR comparées aux modèles
d’accélérations non gravitationnelles sur une journée.

Cette phase post-lancement s’est étalée officiellement jus-
qu’à la revue finale (juin 2001), où l’activité et les résul-
tats obtenus ont été présentés à nos partenaires. Il est
apparu que la bonne interprétation des mesures accélé-
rométriques, compte tenu en particulier des problèmes
détectés sur une électrode, requérait des études appro-
fondies. Des travaux complémentaires ont donc été effec-
tués, non seulement par le GRGS mais aussi par l’ONERA
et le CNES qui a mis en place un groupe d’expertise sur
l’accéléromètre. Fin 2001, une solution aux anomalies de
la voie X3 semblait trouvée. Restait à la valider en calcul
d’orbite et du champ de gravité.

La chronologie le l’activité a été la suivante :
■ juin 2001: fin de la “commissioning phase” :

les conclusions essentielles des 10 mois d’activité sur
l’évaluation et l’étalonnage des mesures accéléromé-
triques sont les suivantes :

●  l’instrument assure une continuité de fonction-
nement remarquable et des performances de
stabilité et de résolution meilleures que les spé-
cifications pour 2 des 3 composantes de mesu-
re d’accélérations de translation,

●  3 mesures d’accélération (une translation et
deux rotations) ont un comportement anormal
(dérive, sensibilité thermique) qui met en
cause le bon fonctionnement de la paire d’é-
lectrode (dénommée X3) de l’accéléromètre
(la seule commune à ces 3 mesures),

●  des formes de signaux inattendues et pour cer-
taines inexpliquées (sauts, pics, oscillations…)
affectent les données,
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●  l’estimation a postériori des paramètres d’éta-
lonnage de l’instrument s’avère nettement plus
complexe que prévue. Les données accéléro-
métriques deviennent accessibles aux diffé-
rents investigateurs scientifiques déclarés.

■ Juillet 2001: les activités d’étalonnage en vol de l’ins-
trument et les premiers résultats d’orbitographie préci-
se sont présentés (Bruinsma et Biancale, 2001;
Biancale et al., 2001).

■ Septembre - décembre 2001: poursuite des études d’a-
nalyse du comportement de l’accéléromètre. Les deux
points critiques restent le dysfonctionnement de l’élec-
trode X3 et l’existence de nombreux sauts du niveau
moyen du signal. Ces études contribuent au rapport
d’une commission d’expertise mise en place par le
CNES.

■ Novembre 2001: l’ONERA livre ses conclusions de l’a-
nalyse du comportement défaillant de l’électrode X3 de
l’accéléromètre dans un rapport interne. La panne d’un
amplificateur connecté à l’une des deux électrodes de
la paire X3 est retenue parmi différentes hypothèses.
Une nouvelle combinaison des tensions aux bornes des
5 autres couples électrodes est proposée pour corriger
le défaut de l’instrument. Elle simplifie l’étalonnage de
la voie radiale et résorbe le phénomène de dérive ainsi
que l’effet de sensibilité thermique (cf. figure 5).

■ Décembre 2001 : l’apport de l’accéléromètre à la res-
titution dynamique de l’orbite de CHAMP et à l’amé-
lioration du modèle de champ de gravité de la Terre est
démontré et présenté à la réunion d’automne de
l’American Geophysical Union. Une première version
d’un modèle global de champ de gravité de la Terre
incluant les données du satellite CHAMP est réalisée.

L’année 2002 marque la fin des activités “projet” du CNES
et le début de la phase d’exploitation scientifique des don-
nées. En particulier, la chaîne “archivage, pré-traitement,
traitement et analyse (surveillance)” des données accélé-
rométriques fonctionne dorénavant de façon automatisée
et routinière.
La poursuite des études des “points ouverts” identifiés par
la “Commission d’expertise des anomalies sur les mesu-
res de l’accéléromètre STAR du satellite CHAMP” fin 2001
a permis un certain nombre d’avancées sur la compré-
hension de l’instrument (correction du signal “radial”,
détection des sauts, équation d’étalonnage…). Ces résul-
tats on fait l’objet d’une présentation et d’une publication
dans les actes du “CHAMP Science meeting” à Potsdam
(Janvier 2002) ainsi que d’une présentation à l’Assemblée
de l’EGS (Avril 2002).

MODÉLISATION DE LA THERMOSPHÈRE :
MODÈLE DTM

En marge du champ de gravité, l’instrument STAR délivre
une information quasi directement utilisable en vue de la
modélisation de la thermosphère terrestre. En effet, les
caractéristiques orbitales (une orbite quasi polaire et cir-
culaire à une altitude descendant de 460 km à 250 km en
une période nominale de 5 ans pendant laquelle l’activité

solaire passe de son maximum à son minimum) rendent
la mission CHAMP très intéressante pour des études sur la
haute atmosphère.
Les données accélérométriques sur une année de la mis-
sion ont été analysées et une procédure, dont le coeur
consiste à soustraire les effets des pressions de radiation,
a été mise en place pour calculer la densité atmosphé-
rique. Cette procédure, qui consiste à extraire la partie
frottement de l’observation prétraitée de STAR et ensuite
à dériver la densité de cette quantité, a été développée
dans le cadre d’un projet fin d’étude en 2001, puis appli-
quée pour analyser et confronter l’information fournie par
l’accéléromètre par rapport au modèle DTM2000 dévelop-
pé parallèlement sur la base d’anciennes missions,
telles celles embarquant des spectromètres de masse
(Dynamic Explorer) ou des interféromètres (WINDII/UARS),
et utilisant l’indice MgII d’activité solaire. Un nouveau
modèle de thermosphère intégrant les données accéléro-
métriques et les avancées de DTM2000 est attendu en 2003.

GRACE

Le couple de satellites GRACE a été mis sur orbite le 17
mars 2002 depuis la base de Plesestk. Positionnés face à
face à 500 km d’altitude sur une orbite polaire, les deux
satellites jumeaux pourvus comme CHAMP d’un accélé-
romètre (toutefois 10 fois plus sensible), d’un récepteur
GPS et de coins de cube laser se suivent à environ 200 km
de distance. La particularité du système réside dans la
mesure extrêmement précise (à 10 micromètres près),
mais relative, réalisée continûment entre les 2 satellites
par ondes électromagnétiques croisées en bandes K et Ka
(respectivement 24 et 32 GHz). La phase d’étalonnage des
instruments n’étant pas terminée en 2002, peu de don-
nées ont été disponibles. Néanmoins, les logiciels de trai-
tement ont été modifiés pour prendre en compte les
caractéristiques de GRACE, et des comparaisons avec le
GFZ (co-PI de la mission avec le groupe Center of Space
Research, CSR, Texas, USA) menées de façon à ce que les
traitements puissent débuter dès la mise à disposition des
données.

GOCE

Cette mission (Gravity field and Ocean Circulation
Explorer) fera suite à GRACE dont elle est complémentai-
re. Le GRGS aura un rôle important dans le traitement des
données et la détermination d’un nouveau modèle de
champ de gravité à haute résolution (100 km, voire
mieux), dans le cadre du consortium européen (EGG-C)
monté par G. Balmino en 2000 et établi officiellement en
2001. Ce rôle consiste en la responsabilité, partagée avec
le GFZ, de l’ensemble des calculs par la méthode dite
“directe” (par opposition à des approches semi-analy-
tiques qui seront entreprises par d’autres équipes du
consortium).
GOCE est développé par l’ESA, et la phase B a été condui-
te en 2001-2002. Cette phase a consisté essentiellement
en des études approfondies du satellite (plate-forme et
sous-systèmes, en particulier la compensation de traînée
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et la reconstitution fine de l’attitude) et des instruments (en
particulier le gradiomètre), par un consortium industriel
avec ALENIA Spazio (Italie) comme maître d’œuvre. Le
lancement est pour l’instant prévu début 2006, un glisse-
ment certain s’étant opéré du fait de retard de démarrage
des études industrielles et par suite de difficultés estimées
(et programmées) de réalisation de certaines composan-
tes du système.

Les activités de l’équipe impliquée dans GOCE ont consis-
té en :

■ Participation aux travaux de définition des tâches prévues
du consortium, dans le cadre de l’étude “Pre-EGGc”
pilotée par l’ESA: établissement préliminaire des stan-
dards de traitements, définition de la base de données et
de produits, aide au prétraitement (et raffinements envi-
sageables), orbites précises, calculs de modèles de
champ (par quatre classes de méthodes - y compris les
solutions régionales), évaluations des solutions, interfa-
ce avec les études scientifiques aval ; un certain nomb-
re de documents techniques ont été rédigés (e.g. docu-
ments sur les standards, sur la base de données-produits,
architecture générale des logiciels, plan de développe-
ment, plan de validation des logiciels…).

■ Achèvement et tests des algorithmes de calcul du ten-
seur gradient de gravité pour toutes les forces conser-
vatrices (champ statique, marées solides et océaniques,
attraction gravitationnelle atmosphérique, autres varia-
tions temporelles du champ). Ces algorithmes ont été
développés extérieurement au logiciel GINS (Géodésie
par Intégrations Numériques Simultanées) et ont
conduit à des tests croisés complets. Des simulations
progressivement de plus en plus réalistes sont prévues
d’ici au lancement.

■ Analyse des problèmes de filtrage des équations d’ob-
servations de gradients de gravité, liées à la bande pas-
sante de l’instrument gradiomètre. Des essais avec des
filtres récursifs ont été effectués sur les observations ;
reste à adapter ces algorithmes dans le logiciel GINS et
pour les dérivées partielles des observations également.

■ Participation au “Mission Advisory Group” de GOCE
dont le rôle est de suivre les développements program-
matiques et industriels et de préparation scientifique
(travaux de EGG-C, incitation des communautés
concernées par l’utilisation des modèles de géopoten-
tiel), et de conseiller l’ESA dans ces domaines.

CONCLUSION

Après la production, en coopération franco-allemande, de
modèles globaux “classiques” du champ de gravité ter-
restre, dont les solutions GRIM 5 sont en quelque sorte l’a-
boutissement, on peut dire que ce domaine d’activités est
entré dans une nouvelle ère, avec des missions dédiées à
la cartographie spatio-temporelle du champ. Ces missions
mettent enfin en œuvre, grâce aux avancées technolo-
giques dans le domaine spatial, quatre principes fonda-
mentaux, reconnus depuis longtemps, pour la détermina-
tion de meilleurs modèles globaux : altitude la plus basse

possible du (des) satellite(s), suivi continu de la trajectoi-
re, mesure directe des forces non conservatrices, accrois-
sement de la résolution atteignable par différentiation (e.g.
mesures de variations de distance entre deux satellites
proches l’un de l’autre, mesures de gradients de gravité).
Les équipes françaises sont au cœur de ces avancées. La
première de ces missions, CHAMP, est précurseur des sui-
vantes par la réalisation des trois premiers principes pré-
cités, avec son altitude (actuelle) de 400 km environ, le
suivi par GPS et l’accéléromètre français STAR. Les résul-
tats déjà obtenus (modèles EIGEN 1,2), toujours en coopé-
ration avec le groupe allemand GFZ, sont remarquables
pour la connaissance des grandes variations latérales du
géopotentiel, et laissent augurer des progrès significatifs
compte tenu de la durée de vie estimée du satellite. La
seconde mission, GRACE, met en œuvre, et en outre (par
rapport à CHAMP) deux satellites co-orbitant proches
munis d’accéléromètres encore plus sensibles (Super-
STAR) ; elle promet, par la mesure de distance inter-satel-
lites extrêmement précise, des possibilités de suivre les
variations temporelles du champ de gravité (liées aux
redistributions de masses) avec grande finesse (jusqu’à l’é-
chelle de 300 km). Le GRGS s’est préparé au traitement
des données de cette mission. Enfin ces mêmes équipes
se préparent, dans le cadre d’un consortium européen, à
l’utilisation des données de la troisième mission dédiée,
GOCE, qui devrait être lancée par l’ESA en 2006 (sur une
orbite d’altitude 250 km) ; le niveau de difficultés à sur-
monter est très grand (compréhension fine du système
satellite-gradiomètre et des mesures, complexité numé-
rique du problème inverse) mais nous profiterons de l’ex-
périence acquise avec CHAMP et GRACE.
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ABSTRACT

The results obtained in the sea surface topography
at the planetary scale are more and more precise
thanks to radar altimetry technique over the oceans.
To a large extent, they are based on extremely accu-
rate orbit determination as well as on progress of
radar technology. To get valuable results over long
periods of time, the orbit quality has to be con-
trolled on a permanent basis in a very stable geo-
detic reference frame. If we look back over the past
25-year, the radial orbital accuracy has decreased
from about 1 m for GEOS-3 satellite in 1975-1978
to 2-3 cm for TOPEX/Poseidon (T/P) in 2000 and 6
cm for ERS-2. All these progresses have clearly gen-
erated new prospects in oceanography. However, a
dedicated effort is always required to maintain and
to improve such a performance over very long
terms. Two different approaches have to be simulta-
neously considered in order to compute and to con-
trol altimeter satellite orbit determination: the first
one is based on a global orbit determination
(dynamic or reduced-dynamic method), the second
one is based on short-arc technique to improve and
to control locally a global orbit determined by a
“global coverage” tracking technique, such as
DORIS or GPS. In the global orbit determination, it
is also possible to combine the orbital tracking
satellite data by different ways and to compare the
results between the different orbit determinations
by overlapping techniques on the radial component.
All these methods have been used and by this way,
a validation of a global orbit and an orbit quality
control had been performed at the level of 2-3 cm
for T/P orbit, at the level of 1-2 cm in the case of
Jason-1 and at the level of about 4 cm for ENVISAT.
The Satellite Laser Ranging (SLR) technique has
proven to be very efficient to track altimeter satel-
lites (notably) either to determine accurately their
orbit when no other data were available (ERS-1,
Geosat-Follow-On) or to control the orbit quality
when many other tracking data were available.
In the orbit determination, the errors induced by 

the station coordinates or by the gravity field (e.g.
geographically correlated errors) or by non-gravita-
tional forces also have to be estimated in time and
space for oceanographic missions. The non-gravita-
tional forces play comparatively a more important
role. The current missions proved that the standard
deviation estimate or the rms of satellite tracking
data is a good way to perform analysis of error
sources and finally to confirm the validation of pre-
cise orbits. We give results and estimates from dif-
ferent authors, for different satellites and for differ-
ent periods. 
In this effort of orbit calibration and validation, it is
of great importance to emphasize the role of dedi-
cated sites as set up in Corsica at Ajaccio and
Senetosa Cape or at Harvest in California to apply
in the best possible conditions the “short arc tech-
nique“ in a quasi-geometric mode, by using local
laser tracking data. This makes precisely possible
not only the validation of orbits, but also the altime-
ter calibration.
Herein, we present different results of these orbit
determinations and their validation. Concerning the
orbit of Jason-1, the best orbit has been obtained in
using simultaneously GPS and DORIS data in the
“reduced dynamic mode”.

1. INTRODUCTION

L’altimétrie spatiale permet de mesurer, à chaque instant,
la distance entre le satellite et la surface marine à l’aide
d’un radar altimètre embarqué pointé au nadir. Si l’on
veut pouvoir déduire des mesures la topographie instan-
tanée de la surface de l’océan dans un repère de référen-
ce terrestre (géocentrique), le satellite doit être repéré par
rapport à ce référentiel. Les progrès accomplis dans la
mesure des grandeurs utiles en océanographie spatiale,
comme le niveau de la mer à différentes échelles de temps
et d’espace, reposent sur la maîtrise de plusieurs métrolo-
gies et en premier lieu la métrologie de l’orbite, elle-
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même fondée sur la maîtrise de plusieurs facteurs :
■ la connaissance du champ de gravité de la Terre et des

forces non-gravitationnelles gouvernant le mouve-
ment du satellite,

■ le repérage des stations de poursuite dans un référen-
tiel homogène de la meilleure qualité possible, en pra-
tique les solutions de l’ITRF,

■ l’amélioration des techniques de poursuite de satelli-
tes (mesures de distances par la télémétrie laser ou de
différences de distances entre la Terre et le satellite par
les systèmes DORIS et PRARE, ou encore mesures
GPS directement entre la constellation et le satellite à
positionner).

Ces dernières années, la géodésie spatiale a progressé sur
l’ensemble de ces facteurs. De plus, les missions altimé-
triques se sont équipées de l’instrumentation nécessaire
pour la combinaison de différentes techniques de pour-
suite (comme DORIS, GPS et la télémétrie laser sur
JASON-1), chaque technique ayant sa spécificité, ses biais,
ses dérives temporelles, son spectre d’erreur. Car c’est
bien la combinaison de ces techniques qui est susceptible
d’apporter la meilleure exactitude sur la position du satel-
lite, ce qui permet aujourd’hui d’atteindre une orbitogra-
phie quasi centimétrique des satellites océanographiques.
Sur le plan du long terme, à plus de dix ans, il faut pou-
voir combiner les observations de plusieurs missions spa-
tiales successives, avec parfois des données plus ancien-
nes. C’est là un enjeu très important pour l’océanographie,
à savoir celui de l’observation et du suivi du niveau moyen
des mers au niveau du mm/an, voire mieux, sur plusieurs
décennies. Dans ce but, depuis plus de dix ans, plusieurs
missions spatiales ont été programmées. Les techniques
de poursuite et les méthodes de traitement de leurs mesu-
res ont fortement contribué à améliorer la détermination
d’orbite précise. Enfin, la qualité des modèles et des repè-
res de référence n’a cessé de croître. Le système altimé-
trique est aujourd’hui en mesure de produire des résultats
tout à fait novateurs et pertinents par rapport à la problé-
matique des changements globaux de la planète.
Cet article présente l’évolution de la qualité des orbites
(essentiellement la composante radiale, i.e. l’altitude) des
satellites océanographiques au cours des quatre dernières
années. Il met en évidence les travaux développés et leurs
limites, afin de dégager les efforts à mener dans l’avenir
pour atteindre un niveau de précision encore meilleur et
pour pérenniser l’ensemble.

2. ENJEUX OCEANOGRAPHIQUES D’UNE
ORBITOGRAPHIE CENTIMÉTRIQUE

2.1. ENJEUX OCÉANOGRAPHIQUES

L’océan et l’atmosphère jouent un rôle majeur en climato-
logie et en météorologie, comme nous pouvons l’expéri-
menter au quotidien. L’océan, qui recouvre plus de 70 %
de la surface de la planète, est un stabilisateur du climat
mondial. Il existe un couplage physique entre l’atmosphè-
re et les océans. Le rôle géochimique des océans doit aussi
être souligné dans l’équilibre de la composition de l’at-
mosphère en raison notamment de ses immenses capaci-

tés d’absorption, comme le gaz carbonique d’origine
anthropique. Les mécanismes d’interaction océan-
atmosphère, bien que très complexes, sont donc essen-
tiels à connaître et à découvrir.
En moyennant sur un intervalle de temps donné la surfa-
ce topographique mesurée et en corrigeant au mieux les
divers effets océaniques, on obtient une surface moyenne
des océans sur cet intervalle de temps. Cette surface
contient le signal du géoïde marin et celui de la topogra-
phie dynamique (les courants). L’étude de la topographie
des océans donne accès à la circulation océanique, aux
marées et au relief sous-marin. Mais il est alors tout à fait
essentiel de connaître très précisément le géoïde avec une
résolution spatiale très importante (voir le défi de la futu-
re mission GOCE de l’Agence Spatiale Européenne,
Woodworth et al., 1998). Cela nécessite aussi de séparer
ces différentes contributions d’autres effets, comme ceux
de la pression atmosphérique et des vents ou ceux des
courants de profondeur non mesurables depuis les satel-
lites. Enfin, tout ceci nécessite de disposer de modèles,
que la communauté s’attache aussi à développer.
Une autre application des études d’océanographie
concerne l’évolution du niveau moyen des mers qu’il faut
mesurer le plus précisément possible. Ces variations résul-
tent de modifications de diverses composantes du systè-
me climatique à différentes échelles. Les mesures de ces
variations ont de forts impacts au niveau écologique pour
l’étude de l’impact de l’actuel réchauffement climatique
de la planète. En outre, on observe des différences très
significatives dans les variations temporelles du niveau
moyen d’une région océanique à une autre. De larges
phénomènes transitoires peuvent également être mis en
évidence dans les mesures altimétriques, comme El Niño,
la propagation des ondes de Rossby ou les tourbillons de
moyenne échelle.
Pour atteindre des effets dont la variabilité relative est de
l’ordre de quelques mm/an, de longues séries temporelles
d’observations précises (centimétriques) et en continu sont
nécessaires. Ceci est dorénavant possible grâce aux mis-
sions altimétriques.
Par exemple, le satellite TOPEX/Poséidon (T/P) a permis de
détecter une évolution du niveau global des océans d’en-
viron 2,5 mm/an entre 1993 et 2000, principalement cau-
sée par leur expansion thermique (Cabanes et al., 2001). En
parallèle, les mesures de T/P ont permis pour la première
fois de cartographier les variations géographiques de cette
dérive du niveau global. L’évolution des mers quasi-fermées,
comme la Méditerranée (Cazenave et al., 2002), est égale-
ment concernée par ces études en raison de ses implications
climatiques régionales importantes (Bonnefond et al., 1995;
Larnicol et al., 1995 ; Ayoub, 1997 ; Cazenave et al., 1999).
Enfin, l’altimétrie radar joue certes un rôle central dans
notre connaissance des océans, mais il faut aussi noter l’ap-
port de très nombreuses mesures in situ (marégraphes,
bouées, etc.) qui sont faites et continueront d’être faites, et
les efforts menés avec succès sur la modélisation numérique
du comportement dynamique des océans (marées, força-
ges, etc.).
Par une meilleure compréhension des mécanismes de l’o-
céan global, ces études permettent aujourd’hui de réali-
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ser des prédictions océaniques comme on le fait pour la
météorologie (programme français MERCATOR) (voir le
site Internet AVISO du CNES : www.jason.oceanobs.com)

2.2. MISSIONS ALTIMÉTRIQUES, LES RAISONS DE LEUR SUCCÈS

Depuis la mission américaine SEASAT (1978), les pro-
grammes d’altimétrie spatiale ont connu un essor consi-
dérable, en raison de l’intérêt porté aux résultats de la
recherche en océanographie et des liens avec la météo-
rologie et la climatologie (température, courants océa-
niques, instabilités comme El Niño, etc.). Les résultats des
missions altimétriques plus récentes, comme T/P (1992) et
ERS (1991 puis 1995), fondés sur des données beaucoup
plus nombreuses, plus précises, homogènes et très com-
plémentaires, ont bouleversé notre connaissance du sys-
tème océan. Les missions actuelles, JASON-1 (2001) et
ENVISAT (2002), de par la continuité de leurs mesures
avec celles des précédentes missions, apporteront bien
évidemment un complément d’information capital pour
la compréhension fine des océans et de leur interaction
avec l’atmosphère, tous deux garants de la stabilité cli-
matique de la planète. Aujourd’hui, l’enjeu de ces nou-
velles missions d’océanographie spatiale est de mesurer
les variations relatives du niveau moyen global des océans
avec une précision meilleure que le millimètre par an.
La qualité des orbites est prépondérante dans toute ana-
lyse, sur le plan du court terme (quelques révolutions)
comme sur le plan du long terme (plusieurs années), afin
de réduire le plus possible la propagation des erreurs d’or-
bite sur l’estimation du niveau des océans et de ses varia-
tions. La connaissance imparfaite de l’orbite des satellites
océanographiques a longtemps limité l’exploitation des
données altimétriques au niveau de plusieurs centimètres
et au-delà (Table 1).

TABLE 1 : 25 ANNÉES DE MISSIONS ALTIMÉTRIQUES :

Erreur radiale d’orbite prévue, précision de l’altimètre radar et
erreur radiale d’orbite obtenue effectivement (et plus récemment
avec de nouveaux modèles) en centimètres ; de (Cheney, 1995 ;
Barlier et Lefèbvre, 2001). Laser comme système de poursuite
unique (**), ou pas (*).

SLR dates Exp. Rad. Altim Radial
Orb. Err. precis. Orb. Err.

GEOS-3 * 75-78 200 15 100
Seasat * 78 200 9 75 (20)
Geosat 85-89 100 7 40 (15)
ERS-1 ** 91-00 20 4 20 (3-4)
T/P * 92- 12-13 3-4 4 (2-3)
GFO ** 98- 5 4 10-15
ERS-2 * 95- 15 4 6
Jason-1 * 2001- <4 (2.5) obj. : 1
EnviSat * 2002- 10 3-4 obj. : 3

La méconnaissance du champ de gravité a été le premier
facteur limitant. Cependant, avec les progrès obtenus
grâce aux modèles récents comme GRIM5 et EGM96
(Biancale et al., 2000 ; Tapley et al., 1996), les erreurs

dans le calcul des forces non gravitationnelles (pression de
radiation solaire directe, albédo terrestre, freinage
atmosphérique, effets thermiques sur le satellite) ont peu à
peu joué un rôle plus important (Table 2). Mais là aussi,
une nette diminution des erreurs d’orbite a été obtenue
grâce à l’introduction, plus ou moins systématique dans les
modèles non gravitationnels, de coefficients d’accélération
empirique et/ou stochastique à caractère “pseudo-modéli-
sateur” (Crétaux et al., 1994). Ces coefficients sont en effet
estimés avec une erreur d’autant moins grande que les
données sont plus nombreuses et bien réparties le long de
la trajectoire (Barotto and Berthias, 1996). C’est la raison
pour laquelle il est capital pour une mission altimétrique
de se doter d’une ou de plusieurs techniques spatiales de
poursuite à caractère permanent, comme seules les tech-
niques radio-électriques peuvent le permettre : DORIS ou
PRARE depuis le sol (réseau mondial de balises ou de sta-
tions) et/ou GPS depuis l’espace (constellation de satelli-
tes). Toutes les missions altimétriques qui ont eu des pan-
nes sur ces derniers systèmes, ont vu leur performance
systématiquement dégradée principalement à cause d’un
calcul d’orbite alors moins exact. Dans ces cas, c’est la
technique de poursuite par télémétrie laser (Satellite Laser
Ranging, SLR) qui peut être le dernier recours à la déter-
mination d’orbite. Il faut noter de plus que de nouveaux
systèmes de géodésie spatiale pourront être embarqués
dans l’avenir : GLONASS (Willis et al, 1999 ; Willis 2001)
ou GALILEO. Il est fort probable que l’utilisation combi-
née de ces nouveaux systèmes (tout au moins GALILEO)
permettra d’améliorer encore la précision et l’integrité des
resultats d’orbitographie.
La mesure altimétrique doit aussi être corrigée des effets
d’un certain nombre de paramètres physiques. L’onde
radar a en effet une vitesse de propagation qui dépend du
milieu traversé, notamment de l’ionosphère et de la tro-
posphère (composantes sèche et humide). Le processus de
réflexion de l’onde sur l’océan est aussi très complexe et
dépend tant de la hauteur des vagues que de la force du
vent à la surface de l’eau, facteurs qui modifient les pro-
priétés de réflectivité. Afin d’obtenir le maximum de béné-
fices scientifiques des missions spatiales d’océanographie,
il faut tenir compte au mieux des différentes sources d’er-
reur concernant l’estimation des délais de propagation des
ondes radar dans l’ionosphère et la troposphère, le biais
d’état de mer, sans oublier les erreurs instrumentales. Il est
donc indispensable d’étalonner soigneusement et réguliè-
rement les altimètres radar. Pour chaque mission, on a ainsi
développé des sites d’étalonnage (Francis, 1992 ; Mitchum,
1994 ; Christensen et al., 1994 ; Ménard et al., 1994).
Sur le plan du long terme et afin d’éviter une dérive du sys-
tème altimétrique au niveau du mm/an, à savoir une dérive
de tous les instruments et/ou modèles mis en jeu dans la
mesure, la notion de contrôle permanent a pris une impor-
tance considérable, notamment au cours de la mission T/P.
Des campagnes d’étalonnage et de validation, communé-
ment appelées CAL/VAL, sont réalisées aujourd’hui, de
façon permanente, en quelques points particuliers du globe
(Harvest Californie, en Corse et un site en préparation en
Tasmanie) où sont co-localisées plusieurs techniques (maré-
graphes, DORIS, télémétrie laser, GPS, radiomètres).
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Ce genre d’expérience doit si possible se maintenir sur la
durée afin de pérenniser la précision de l’ensemble
(Haines and Ménard, 2000), et d’assurer le passage d’une
mission à une autre sans produire de décalage sensible
entre les différentes séries temporelles de mesures.

2.3. GÉODÉSIE SPATIALE EN RÉPONSE AUX BESOINS DES MISSIONS

OCÉANOGRAPHIQUES

La qualité croissante de l’orbite du satellite T/P entre 1992
et 1996 (Table 2), jusqu’à 2-3 cm à la fin des années 90
pour la composante radiale et environ 6 cm pour les com-
posantes tangentielle et normale (Lemoine et al., 1998), et
l’amélioration induite de l’orbite des satellites ERS (Le
Traon and Ogor, 1998), constituent une véritable avancée.
Il est vrai que ces résultats sont surtout le reflet de la très
bonne couverture de l’orbite des satellites altimétriques
par le système DORIS sur T/P (Nouël et al., 1994), et le
système PRARE sur ERS-2 (Andersen et al., 1999).
Le système DORIS, initialement lancé sur SPOT-2 (1990),
a rapidement prouvé une grande efficacité, tant sur le plan
de la poursuite d’orbite que sur celui du positionnement
permanent des balises au sol (Crétaux et al., 1998). Son
utilisation à bord de T/P, en tant que technique de pour-
suite opérationnelle associée à la télémétrie laser, a de
plus démontré une grande fiabilité dans le temps, malgré
la nécessité de passer sur l’instrument de rechange à par-
tir de fin 1999. Au cours des années 90, les applications
de ce système (lancements de T/P, SPOT-3 et -4) ont eu
une progression telle qu’à la fin de cette décennie cette
technique fonctionne en réseau mondial, conduit dans le
cadre d’une experience pilote (Tavernier et al., 2002) qui
doit aboutir à terme à un service international, l’IDS
(International DORIS Service). Il faut noter de plus que
DORIS, de par sa conception originale, permet de calcu-
ler des orbites à bord du satellite (Jayles, 2001).
En comparaison à DORIS, le réseau des stations laser est
moins bien distribué géographiquement. De plus, il n’est
pas exactement reproductible dans le temps compte tenu

des conditions météorologiques changeantes. De ces limi-
tations de la couverture spatio-temporelle laser découlent
les difficultés rencontrées dans le calcul d’orbite, en parti-
culier à 800 km soit une altitude plus basse que pour T/P :
par exemples (Table 2), sur Starlette ou encore au démar-
rage de missions comme ERS-1 ou GFO (Table 1) pour
lesquelles l’erreur d’orbite atteignait environ 20 cm
(Scharroo et al., 1992). Mais ce qu’il faut avant tout rete-
nir de la contribution de la télémétrie laser à la dynamique
orbitale, au cours des années 90, est l’apport de mesures
de distance de plus en plus exactes, notamment à haute
élévation au-dessus de l’horizon où l’incertitude liée aux
corrections de propagation atmosphérique est la moins
importante. Ces données (à caractère absolu) ont ainsi
permis d’obtenir une validation (Table 2) et une grande
maîtrise du bilan de l’erreur radiale des orbites des satel-
lites altimétriques (Tapley et al., 1996 ; Scharroo and
Visser, 1998). La télémétrie laser, technique également
constituée en réseau, et en service à partir de 1998
(International Laser Ranging Service, ILRS), a atteint une
précision de mesure de distance d’un niveau sub-centi-
métrique pour environ 30% des instruments laser dans le
monde (ILRS, 2001). Il faut aussi noter que toutes les sta-
tions du réseau laser international ont respecté le jeu des
priorités d’observations définies par l’ILRS sur ERS, T/P,
puis GFO et enfin sur JASON-1 et ENVISAT, ce qui repré-
sente plus de 10 ans d’efforts.
Enfin, il faut noter la très bonne performance de la tech-
nique GPS pour la détermination d’orbite précise, perfor-
mance démontrée sur la mission T/P au niveau de 1-2 cm
(Bertiger et al., 1994), puis largement confirmée sur
JASON-1 à un niveau encore meilleur (voir plus loin). Il
faut préciser aussi que les méthodes d’estimation purement
numérique de la trajectoire (dites “reduced-dynamic”) ont
beaucoup contribué à ce succès croissant, la couverture
exceptionnelle de l’orbite par les mesures GPS permettant
de s’affranchir de nombreuses sources d’incertitudes pré-
sentes dans les calculs de dynamique orbitale classique.

Vers une orbitographie centimètrique
des satellites océanographiques
P. Exertier, J. Nicolas, P. Bonnefond, P. Willis,
J.P. Berthias, O. Laurain, and F. Barlier

TABLE 2 : ESTIMATIONS, BILANS D’ERREUR ET RÉSIDUS LASER (UNITÉS EN MM) ESTIMÉS ET/OU PRÉVUS 
POUR LES ORBITES DE TOPEX/POSÉIDON DE LA CLASSE JGM-2, PUIS JGM-3, DE JASON-1 (PRÉVU ET 
FUTUR), ET DE STARLETTE (NIVEAU EGM96, OU GRIM5);
d’après les réf. indiquées et (Lemoine et al., 1998; Schwintzer et al., 1998), and J.P. Berthias (CNES, communication privée 1999). Les résidus DORIS sont en mm/s.

Bilan T/P < 95 T/P > 95 References Jason-1 Jason (futur) Starlette
Err. d’orbite 30-40 28 15
Rés. DORIS (rms) 0.47 Willis et al., 03 0,38
Rés. laser (rms) 40-50 35-40 Tapley et al., 96 35-45
Champ 22 9 Marshall et al., 95 5 4 25-30
Marées 12-15 7 id. 5 4 10
Var. tempor. 10 10 5 4 10
Press rad. 15-20 15-20 Tapley et al., 94 10 5 5-10
Freinage 10-15 10 Barotto & Berthias, 96 5 4 15
Coord. stat. 10 10 Tapley et al., 94 10 5 10
Mesures id.
attitude 2-3 2-3 1-2
réflecteurs 3-4 3-4 Schwartz, 90 1-2 1
atmosphère 3-4 3-4 id. 3-4 2-3 3-4
err./system. las. 5 5 5 5 5
Total (rss) 33-40 25-30 15-18 10-12 35-40
References AVISO, 98 Biancale et al., 00
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Aujourd’hui, une nouvelle génération d’instruments a été
développée, en particulier pour les missions JASON-1 et
ENVISAT. Concernant DORIS, les mesures du nouvel
instrument, plus léger, moins volumineux et moins
consommateur, sont moins bruitées qu’avec celui de T/P
(0,1 mm/s par rapport à 0,3), et le récepteur maintenant
bi-canal permet de recevoir simultanément les émissions
de deux balises au sol et donc d’acquérir plus de mesures
(environ 50 %). De son côté, le panneau de rétro-réflec-
teurs laser, largement plus petit et donc limitant au maxi-
mum les problèmes de signature de satellite, contraire-
ment à celui de T/P, constitue également une amélioration
importante pour la détermination d’orbite précise. Enfin
concernant GPS, le nouvel instrument (TRSR) permet
d’acquérir simultanément jusqu’à 12 satellites grâce à une
technologie avancée.
Les performances de ces systèmes de poursuite alliées à
une amélioration récente des modèles orbitographiques
et du repère de référence terrestre international ITRF
(International Terrestial Reference Frame) (Altamimi et al,
2002) permettent aujourd’hui d’obtenir des éphémérides,
dans le cas de JASON-1 (Table 2), d’une exactitude de
1-2 cm pour la composante radiale et environ 3 cm pour
les composantes tangentielle et normale. L’effet de la qua-
lité du système de référence terrestre via la précision des
coordonnées des stations de poursuite a été caractérisé
par des études récentes (Morel, 2002 ; Morel et al, 2002).
En outre pour JASON-1, en comparaison à T/P, la forme a
été largement modifiée (panneaux solaires symétriques,
corps plus petit, etc.). En revanche, avec une masse 4 fois
plus faible, le rapport surface sur masse est a priori plus
favorable sur T/P, vis-à-vis des effets des forces non-gravi-
tationnelles.

3. CRITÈRES DE QUALITÉ. PRINCIPE DE
VÉRIFICATION DES ORBITES

Parallèlement à la détermination opérationnelle des orbi-
tes par la méthode dynamique (rôle du CNES et de la
NASA), des activités d’évaluation et d’analyse d’erreurs
ont pris un nouvel essor dans la communauté de géodé-
sie spatiale. Cela est dû à la nécessité d’évaluer les pro-
duits de base de l’océanographie spatiale, l’orbite et le
repère de référence terrestre, à un niveau de précision de
l’ordre de 1 cm. Dans le domaine de la validation d’orbi-
te, les données laser ont permis d’établir des points de
contrôles locaux, voire régionaux, de l’erreur d’orbite à ce
niveau de précision (Bonnefond et al., 1995). Mais il faut
toutefois ajouter que cela est sans commune mesure avec
la couverture exceptionnelle fournie par les données GPS.
Compte tenu du caractère très différent des erreurs d’or-
bite rencontrées dans les différents types d’approche
(dynamique, géométrique et “reduced-dynamic”), la com-
paraison des différentes solutions a permis de fournir une
mesure spatio-temporelle fiable (notion d’erreur géogra-
phiquement corrélée) de l’erreur radiale des orbites opé-
rationelles (Yunck et al., 1994 ; Marshall et al., 1995 ;
Bonnefond et al., 1999). Ces travaux de compréhension
détaillée des erreurs (spectres, corrélations, biais géogra-
phiques, etc.) sont nécessaires tant sur le plan de la vali-

dation stricte que sur celui du suivi à long terme des per-
formances des missions. Du fait de l’augmentation des
performances, ils prennent une part toujours plus impor-
tante dans l’activité d’analyse.
Les outils de vérification d’orbite sont traditionnellement
séparés en deux catégories : les tests internes et les tests
externes. Les tests internes, en phase de production des
orbites, ne nécessitent pas de données supplémentaires
autres que celles utilisées pour la détermination d’orbite.
Cependant, ils ne permettent pas de détecter des erreurs
systématiques, d’où la nécessité d’utiliser des tests exter-
nes. Ces derniers sont basés sur des données non utilisées
par la production des orbites ou sur des orbites produites
indépendamment de celles à vérifier. Ces tests sont très
puissants pour la détection des erreurs systématiques et
des tendances à long terme. De plus, des tests réalisés
avec les données altimétriques elles-mêmes permettent
d’évaluer la qualité d’une manière cohérente avec les uti-
lisations océanographiques. Selon les orbites considérées,
un même jeu de données sera considéré soit comme un
test interne soit comme un test externe. A titre d’illustra-
tion, la Table 3 indique la liste des tests prévus et réalisés
pour la validation des orbites de JASON-1.

4. ACTUELLEMENT, QUELLE PRÉCISION ?

Durant une période de 8 mois en 2002 (soit environ 20
cycles), les orbites des satellites T/P et JASON-1 ont été
phasées (“tandem mode”) dans le même plan orbital. Il
étaient séparés d’une minute de manière à assurer la
continuité de l’observation des océans depuis 1992, et à
créer une période de validation et d’étalonnage sans pré-
cédent. Ensuite, à partir du mois d’août, la trace de l’orbi-
te de T/P a été décalée d’environ 150 km, permettant ainsi
de couvrir, avec JASON-1, une grille de données altimé-
triques deux fois plus dense qu’auparavant.
Les différents travaux menés tant au CNES, qu’à la NASA
(GSFC et JPL), à l’Université d’Austin au Texas, à l’IGN ou
au CERGA (OCA-CNRS, Grasse, France) ont été présentés,
en 2002, aux deux “Science Working Team” de Biarritz et
de la Nouvelle Orléans, dans le cadre de la période de vali-
dation de la mission JASON-1. Les orbites MOE (Medium
Orbit Ephemeris) et POE (Precise Orbit Ephemeris) de T/P
et de JASON-1, calculées par le CNES et le NASA/GSFC à
partir d’une combinaison DORIS-laser, ont été analysées
continûment depuis le début de la mission. Très schémati-
quement, les résultats montrent une erreur radiale d’orbite
au niveau de 1 à 2 cm pour JASON-1, selon les solutions,
et une amélioration de 20 % des résidus DORIS par rap-
port à T/P, dont l’orbite conserve une erreur radiale d’en-
viron 2-3 cm (Table 2). Concernant la télémétrie laser, le
biais moyen de 3 cm observé en Europe sur T/P, à cause
de la signature de la couronne de rétro-réflecteurs et de la
technologie des stations laser en matière de photodiodes
(C-SPAD), est passé à quelques mm sur JASON-1. Ce der-
nier résultat est par ailleurs confirmé par une analyse des
données des mêmes stations laser sur les satellites géody-
namiques LAGEOS-1 et -2, montrant également l’absen-
ce de biais significatif dans les mesures (Nicolas et al.,
2002). Enfin, concernant les orbites GPS de JASON-1, les
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recouvrements montrent une précision radiale (interne)
d’environ 0,7 cm (Haines et al., 2002), précision encore
meilleure en utilisant simultanément les mesures GPS et
DORIS (Willis et al., 2003). Cette dernière amélioration
est confirmée par la donnée, externe aux solutions, des
mesures laser dont les résidus passent à 1,5 cm en moyen-
ne avec la solution mixte GPS-DORIS. D’une manière
générale, il semble que les orbites DORIS-laser soient
moins précises que les solutions DORIS-GPS qui montrent
une meilleure stabilité de la composante radiale de l’or-
bite (Fig. 1).
Les logiciels de calcul d’orbites ont été développés afin de
prendre en compte les mesures de 2 nouveaux satellites
DORIS (ENVISAT et SPOT-5). Les modèles physiques ont
pu être testés sur des données réelles dès leur mise à
disposition par l’ESA (European Space Agency) et le CNES.
La précision d’orbite du satellite ENVISAT, par ailleurs éga-
lement équipé de rétro-réflecteurs laser, s’établit actuelle-
ment à 4,1 cm. Cette performance doit être soulignée
comme tout à fait exceptionnelle si l’on en juge par l’alti-

tude du satellite (800 km comme ERS) et ses caractéris-
tiques de surface et de masse.
Le CERGA participe à la validation des orbites des satelli-
tes océanographiques à partir d’une technique géomé-
trique appliquée aux données de télémétrie laser d’un
réseau dense de stations (Europe et Etats-Unis, schémati-
quement). Cette méthode géométrique dite “d’arcs courts”
a fourni une validation d’orbite au niveau de 1 cm dans le
cadre de la mission T/P (Bonnefond et al., 1995). Elle est
utilisée pour les nouvelles missions océanographiques
JASON-1 et ENVISAT pendant leur phase de validation,
mais également afin d’effectuer un suivi à long terme.
Dans ce but, un site Internet mis à jour régulièrement,
fournit les résultats en temps quasi réel de la validation des
orbites de T/P et de JASON-1 par la méthode d’arcs courts
: http://grasse.obs-azur.fr/cerga/gmc/calval. Depuis le
début de la mission JASON-1, il est possible d’utiliser ce
site pour évaluer un cycle d’orbite donné ou les résultats
sur la totalité des missions. Le repère de référence de base
utilisé est l’ITRF2000.
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TABLE 3 : PRINCIPAUX TESTS DE VÉRIFICATION DES ORBITES DE JASON-1 (MÉNARD AND HAINES, 2001).
MOE désigne les orbites provisoires construites à partir des données DORIS, et POE désigne les orbites précises laser+DORIS, ces deux types de
solutions étant obtenues par la dynamique classique.

TEST

analyse des résidus des données

interprétation des résidus des données

résidus des mesures laser
à haute élévation

inter-comparaison des orbites
mono-technique

recouvrements

résidus des données altimétriques aux
points de croisement

comparaison entre les orbites

DESCRIPTION

- distribution statistique des résidus
- distribution temporelle des résidus

(analyse spectrale)
décomposition des résidus en biais en temps
et en distance et analyse des fluctuations et
tendance de ces biais
Mesures laser exactes proches du zénith
de la distance station-satellite fournissant
ainsi une bonne estimation de l’altitude du
satellite
- utilisation indépendante des données
DORIS et GPS pour produire les orbites qui
sont alors comparées pour évaluer les
erreurs systématiques
- calcul des résidus laser pour les 2 orbites
pour évaluer la cohérence des trois types
de données
comparaisons d’orbites calculées pour la
même période de temps en utilisant diffé-
rents jeux de données :
- recouvrement entre des orbites successi-

ves (comparaison sur quelques heures en
commun),

- recouvrement entre un arc de 10 jours et
un arc plus court (dans ce cas toutes les
données de l’arc court sont communes
aux 2 orbites),

- recouvrement entre des orbites calculées sur
la même période de temps en séparant les
données en 2 sous-ensembles indépendants,

- etc.
calcul des résidus des mesures altimétri-
ques aux points de croisement

comparaison d’orbites calculées par diffé-
rents groupes avec différentes configura-
tions et/ou différents logiciels

UTILISATION

après chaque étape de détermination d’or-
bite MOE et POE

partie de la vérification de la qualité finale
des orbites MOE et POE

partie de vérification de la qualité finale
des POE

- partie du processus de production des
POE
- validation des MOE après livraison

- partie de vérification de la qualité finale
des POE
- validation des MOE après livraison

vérification poussée des POE
uniquement

REMARQUES

portée limitée car application d’un rejet aux
biais pendant l’élimination des données

biais systématique entre les différents types
de données dus à des incohérences des
systèmes de référence qui peuvent submer-
ger ces tests

- bonne évaluation de la qualité d’orbite
- les recouvrements avec les orbites

“reduced-dynamic” qui contiennent
des données en commun ne fournissent
pas d’information car les orbites suivent
de très près les données

le signal résiduel dû aux erreurs du modè-
le de marées et à la variabilité océanique
est tellement fort que ce test ne fournit pas
une bonne estimation de l’erreur d’orbite.
Cependant, il est utile pour évaluer la qua-
lité relative des différentes orbites
UT/CSR calculera ses propres orbites et les
comparera avec le produit officiel
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Fig. 1 : Résidus d’orbite radiale sur JASON-1 suivant
les techniques de poursuite utilisées, en combinaison

ou non, et suivant les méthodes de calcul d’orbite
(méthodes dynamique ou numérique).

Ce site Internet indique également les résultats de l’éta-
lonnage de l’altimètre, résultats basés sur les campagnes
de validation et d’étalonnage effectuées en Corse depuis
1998 par le CERGA, le CNES et l’IGN. Ce site d’étalon-
nage comprend :

■ la base aéronavale d’Aspretto près d’Ajaccio où se
situent un récepteur GPS ainsi qu’un marégraphe per-
manents, et où ont lieux les campagnes d’observations
de la Station Laser Ultra Mobile (Nicolas et al., 2000),
■ le cap de Senetosa (à 40 km au sud) où se situent 3
marégraphes permanents, une station météorologique,
des points de référence GPS,
■ des mesures du niveau de la mer sont réalisées tous
les 10 jours avec une bouée GPS à 10 km des côtes sous
la trace du satellite (pour les passages d’étalonnage).

L’étalonnage des altimètres radar embarqués est un point
crucial dans le cas des missions T/P et JASON-1, puisqu’il
permet de rattacher les deux séries d’observations par des
mesures fiables. Ces deux satellites ayant été placés sur
une orbite identique, leurs passages au-dessus de la
Station Laser Ultra Mobile (FTLRS), installée à Ajaccio
entre janvier et septembre 2002, n’étaient séparés que de
70 secondes. L’orbite identique des deux satellites a per-
mis de faire un étalonnage croisé des deux systèmes. Les
valeurs des biais d’étalonnage de JASON-1 dépendent des
orbites utilisées à l’échelle centimétrique en fonction des
sites d’étalonnage (erreurs géographiquement corrélées).
Par exemple, pour Sénétosa, la valeur obtenue à partir des
orbites GPS reduced-dynamic (JPL) est plus forte de 1 cm
que celle obtenue en utilisant l’orbite des IGDR (DORIS
MOE), ce qui n’est pas le cas à Harvest. En revanche, l’u-
tilisation des orbites GPS reduced-dynamic montre une
meilleure cohérence entre les sites et réduit la dispersion.
Il en est de même en utilisant les solutions arcs courts
(11 mm) ou les orbites reduced-dynamic basées sur les

mesures DORIS et GPS (JPL/IGN). Ces résultats, qu’il faut
encore confirmer aujourd’hui, montrent tout l’intérêt d’un
contrôle permanent des solutions d’orbite des satellites
océanographiques à partir de la technique laser appliquée
sur un site dédié.

5. CONCLUSION

La combinaison des différentes techniques et la compa-
raison des solutions (orbites), travaux menés dans le cadre
de la période de validation des missions altimétriques,
assurent une meilleure qualité des orbites. Les progrès
dans les différentes techniques de poursuite de géodésie
spatiale réalisés ces dernières années permettent donc peu
à peu de relever le défi d’une orbite centimétrique, de la
détermination du niveau moyen des océans à quelques
millimètres près et d’assurer ainsi une mesure de l’évolu-
tion décennale du niveau moyen des océans avec une
précision de l’ordre de quelques dixièmes de mm/an.
Les éphémérides de JASON-1 sont déjà d’une qualité
meilleure que celles de T/P, avec une composante radiale
à environ 1,5 cm. Ces éphémérides sont produites à par-
tir de l’utilisation conjointe des données DORIS et de télé-
métrie laser. En outre, l’utilisation des mesures GPS seu-
les ou des combinaisons GPS-DORIS, en association à la
méthode numérique appelée “reduced-dynamic” de
détermination d’orbite, apportent une amélioration sup-
plémentaire.
Les progrès accomplis en trajectographie des satellites alti-
métriques sont évidents et permettent aujourd’hui de par-
ler d’une erreur radiale centimétrique. Ces progrès repo-
sent tant sur les nouveaux systèmes de poursuite que sur
les nouveaux modèles des forces agissant sur le satellite.
Parmi ces forces, aujourd’hui les forces non-gravitation-
nelles soulèvent plus de difficultés que les forces gravita-
tionnelles. La combinaison de plusieurs techniques indé-
pendantes de poursuite des satellites, DORIS, GPS, la
télémétrie laser est essentielle pour détecter les bais rela-
tifs entre chaque solution et/ou chaque technique. Au
niveau de précision atteint maintenant, un effort perma-
nent de contrôle et de validation des orbites est indispen-
sable sur le très long terme.
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GENERAL PRESENTATION

The French sub-Antarctic and Antarctic Territories
consist of four scientific bases depicted in Figure
n°1. Three are located on islands in the Indian
Ocean (Port aux Français (49°21’10’’ S and
70°13’03’’E) on the Kerguelen Island, Alfred Faure
(46°25’51’’S and 51°51’52’’E) in the Crozet archi-
pelago and Martin de Viviès (37°41’05“S and
77°31’55“E) on the Amsterdam island); the fourth
base, Dumont d’Urville (66°40’ S et 140°00’ E), is
located in the Terre Adélie territory, in Antarctica,
(see IPEV website).

POSITIONING SYSTEMS

One can find in Table n°1 the geodetic equipment
operating in the different stations.
TIDE GAUGES
They belong to the Rosame Network (Sub Antarctic
and Antarctic Network for the Sea Level
Observation). At each station there is a costal tide
gauge (Figure n°2) and at Crozet and Saint Paul
there is in addition an off shore gauge; they are ded-
icated to i) the study of the oceanic tides, ii) a vali-
dation of the satellite altimetry, iii) the observation
of the Antarctic Circumpolar Current, iv) the obser-
vation of secular variations of the sea level.
DORIS
Doris system, elaborated in France, enables the pre-
cise localisation of ground stations via the precise
determination of satellites’ orbits, using Doppler
effect. Among other goals of Doris, one can find
i) Terrestrial Refence Systems, ii) monitoring of seis-
mic or volcanic zones, etc., iii) study of the global
Earth gravity field.
GPS GLOBAL POSITIONING SYSTEM
The first satellite of the constellation was launched
in 1978. Permanent stations are installed at two sta-
tions (see Table n°1).

ABSOLUTE GRAVITY MEASUREMENTS

Program of absolute gravity measurements (IPEV,
French Polar Institute).
Gravity Observatory in Strasbourg is responsible for
a five year program, supported by the French Polar
Institute, of absolute gravity (AG) measurements in
the four stations. Such AG measurements are still
seldom in that part of the world, and positioning
techniques are much more precise for horizontal
displacements than for vertical ones. It is then
worth to add physical geodesy data to the geomet-
rical positioning data. The instrument which is used
is a ballistic gravimeter FG5.

MEASUREMENTS DURING THE 1999-2000 SUMMER CAMPAIGN

During the first campaign, two measurements were
performed, we present here a brief report, a more
detailed can be found in Amalvict et al., 2001a and
Hinderer et al., 2002.
Dumont d’Urville 2000

❏ absolute measurements
The absolute gravimeter FG5#206 was operating
in ’shelter’ (Figure n°3).
Measurements took place from 26 February to 2
March 2000 during 118 hours, corresponding to
472 sets and 11800 drops.
After the standard corrections (vertical gradient,
polar motion, atmospheric pressure, solid and
oceanic tides), the gravity at the ground level is:
g = 982387174.2 ± 11.1 µGal
The standard deviation is quite high, due to the
meteoroligal conditions during the experiment.
❏ gravity links
Some gravity ties, performed with a relative
gravimeter Scintrex CG3-M, between the absolute
point and some remarkable points (tide gauge,
secondary site, and continent) are presented in
Table n°3.
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Hobart 2000
❏ calibration line
The absolute measurement site is on Mount
Pleasant, near Hobart, and has been occupied
in 1996 by a Japanese team. We repeated this
measurement at the end of the cruise back from
Antarctica. A gravity link with the Hobart tide
gauge (in the port), lead to a calibration line
DdU – Hobart which will be useful for marine
gravimetrists.

g(DdU)-g(Hobart) = 1.949 5166 ± 30 10
-8

Gals

MEASUREMENTS DURING THE 2000-2001 SUMMER CAMPAIGN

During the second campaign, two AG measure-
ments were performed, which are summarised in
the following;  for more details see Amalvict et al.,
2001b.
Kerguelen 2001

❏ absolute measurements
The gravimeter was operating on a pillar in shel-
ter #32. Measurements took place from 12 to 17
January 2001 during 114 hours, corresponding to
105 sets and 9555 drops.
After the standard corrections, the gravity at the
ground level is:

g = 981061041,1 ± 5,0 µGal

Like in Dumont d’Urville, but in a smaller way,
the standard error is due to the proximity of the
ocean .
❏ gravity links and continuous relative measure-
ments
Some gravity ties, performed with a relative
gravimeter Scintrex CG3-M, between the absolute
point and some remarkable points (tide gauge and
geodetic bench mark) are presented in Table n°4.
A relative gravimeter Scintrex-CG3 M belonging
to La Rochelle University, has continuously
recorded the gravity variations during two months
from January 2001. The tidal analysis was, due to
the meteorological and oceanic reasons, quite
noisy.

La Réunion 2001
The FG5 gravimeter operated in the MeteoFrance
buiding from 28 December 2000 to 2 January 2001
(94 hours, 92 sets, 8372 drops).
After the standard corrections the gravity at the
ground level is:

g = 978919406.7 ± 5.3 µGal

❏ calibration line
The difference between the two AG measure-
ments is :

PAF (Kerguelen) – Le Port (La Réunion) : 
gK - gR = 2141634.4 ±10.3 µGals

FORTHCOMING MEASUREMENTS

2002-2003 summer campaign: first AG measure-
ment in Crozet and as many measurements as the
schedule of the ship will allow; plus two measure-
ments in La Réunion Island.
2003-2004 summer campaign according to what 
the schedule of the ship will allow.
2004-2005 summer campaign repetition of AG
measurements at DdU and Hobart.
At that time all the stations in sub-Antarctic
Territories will have been visited for AG measure-
ments at least once, and the DdU station twice.

RESULTS AND MODELS
One of the main interests of these measurements is
the study of the post glacial rebound in Antarctica
and the monitoring of the mean sea level. For such
goals it is very difficult to distinguish the origin of
the different components, and the collocation of
techniques (geometrical positioning and physical
geodesy) can help to separate the effects. In her the-
sis, M.N. Bouin (Bouin, 1999) has obtained, from
GPS data, a vertical velocity in DdU as large as
1 cm/year. On the other hand, DORIS observations
are in favour of a – 0.7 mm/year slight subsidence
(Soudarin et al., 1999). The second AG measure-
ment should help to choose between the two deter-
minations, indeed a 5 cm displacement as predict-
ed by GPS (which corresponds roughly to 15 µGal
in the free air gradient) should be detected, even
with a large standard deviation for the AG measure-
ment. The vertical velocity should be almost zero at
Kerguelen (Bouin, 1999) and the 2003 repetition of
the AG measurement will add confidence or not to
this observation. For a comparison, one can think to
the study by Larson & van Dam (2000) which shows
similar conclusions coming from GPS and AG meas-
urements in Greenland, or a study in Spitzbergen
(Hinderer et al., 2001).

CONCLUSIONS
We have shown how the collocation of different
techniques leads to complementary information
and is almost compulsory, especially in regions of
high geodynamical interest but difficult access and
working conditions, like are the TAAF.
We have seen the importance of repeated AG data
to decide between the GPS and DORIS results.
We can also look for a help to the decision between
different scenarios of prediction of vertical dis-
placements in Antarctica (James and Ivins, 1997);
ranging between 10 mm/year and 20 mm/year.
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PRÉSENTATION GÉNÉRALE DES T.A.A.F.

Les Terres Australes et Antarctiques Françaises forment un
Territoire d’Outre Mer (TOM) et sont le siège de bases
scientifiques. Trois se trouvent dans l’Océan Indien,
respectivement sur les îles Kerguelen, Crozet et
Amsterdam (plus l’îlot Saint-Paul) ; la quatrième se situe
en Terre Adélie, secteur “français” de l’Antarctique. Il est
prévu d’ouvrir en 2005 une base franco-italienne
Concordia (Dôme C), située sur le continent à 1000 km
de Dumont d’Urville (Figure n°1). Les bases fonctionnent
avec des scientifiques et du personnel chargé de la logis-
tique et de l’aspect technique de la vie en circuit plus ou
moins clos, tout au long de l’année depuis un peu plus de
cinquante ans. Des observations scientifiques y sont
menées en continu, dans des domaines tels que la biolo-
gie, la botanique, l’étude des animaux marins, des
oiseaux, mais les sciences de la Terre et de l’univers sont
également un des grands thèmes d’étude sur ces bases.

Les bases de Port aux Français (PAF, occupée depuis
depuis 1951) sur l’île principale de l’archipel des
Kerguelen, de Alfred Faure (occupée depuis 1964) sur l’île
de la Possession de l’archipel Crozet et de Saint Martin de
Viviès (occupée depuis 1950) sur l’île d’Amsterdam (ou
Saint Paul) sont ravitaillées (en personnel, vivres, matériel
de tous ordres) par le “Marion Dufresne II”, à partir de l’île
de La Réunion; les traversées durent de 6 à 16 jours selon
les rotations du navire. La base de Dumont d’Urville
(DdU, occupée depuis 1958), en Terre Adélie, est reliée
en 5 ou 6 jours par des rotations de l’ “Astrolabe” au port
de Hobart, en Tasmanie, au sud de l’Australie.
Les coordonnées géographiques respectives des bases
sont : PAF 49°21’10’’ S et 70°13’03’’E, Alfred Faure
46°25’51’’S et 51°51’52’’E, Martin-de-Viviès 37°41’05“S
et 77°31’55“E et DdU 66°40’S et 140°00’E. Le nombre
des hivernants varie de 15 à Crozet et Amsterdam, jusqu’à
30 à DdU et 60 à Kerguelen, alors que pendant les cam-
pagnes d’été les bases accueillent de 40 à 120 personnes
(cf site IPEV).

Fig. 1 – Situation des différentes bases françaises,
dans l’Océan Indien et l’Antarctique (site IPEV).

TECHNIQUES DE POSITIONNEMENT
(MAREGRAPHES, DORIS, GPS) 

Les bases des TAAF sont équipées depuis plusieurs années
déjà de marégraphes, de récepteurs GPS permanents et de
balises DORIS ; on trouvera ci-dessous (Table n° 1) les
équipements présents sur les différentes bases. Ces diver-
ses techniques sont soit des techniques de positionnement
précis (DORIS et GPS), soit des mesures du niveau relatif
de l’océan et de la terre.

TABLE 1 – ÉQUIPEMENTS GÉODÉSIQUES DANS LES 
BASES DES TAAF (SITE IGN/DORIS)

DdU Kerguelen Crozet Amsterdam
GPS X X
Doris X X X
Marégraphe X X X X (Saint-Paul)

Marégraphes

Les quatre marégraphes font partie du réseau Rosame
(Réseau d’Observation SubAntarctique et Antarctique du
Niveau de la Mer) qui est lui-même intégré à un réseau de
stations situées de part et d’autre du Courant
Circumpolaire Antarctique (CCA). Les différentes stations
sont maintenues, outre la France, par le Royaume Uni,
l’Australie et le Japon. Sur chaque base des TAAF, on trou-
ve une station marégraphique côtière (Figure n°2) ; à
Crozet et à Saint Paul se trouve également une station de
plateau, mouillée au large, et qui permet de faire le lien
entre la mesure côtière et les observations au large.
Les données sont acquises à un rythme horaire depuis plu-
sieurs années. Le diagramme ci-dessous (Table n°2, qui
provient du site du réseau Rosame) rend compte des
périodes d’acquisition sur plus d’une décennie (mise à
jour août 2002). 
Ces stations permettent i) une étude des marées océa-
niques, ii) une validation des observations d’altimétrie
satellitaire, iii) le suivi du CCA, IV) l’observation des varia-
tions séculaires du niveau de la mer.

TABLE 2 - PÉRIODES D’ACQUISITION DES DONNÉES
DU RÉSEAU ROSAME (SITE ROSAME)

DORIS
Le système DORIS (Détermination d’Orbite et
Radiopositionnement Intégrés par Satellite) est un système
mis au point en France ; la localisation précise des stations
au sol se fait à partir de la détermination précise des orbi-
tes des satellites, en s’appuyant sur l’effet Doppler.
Le système DORIS se compose d’un réseau de stations
émettrices permanentes, réparties à la surface de la Terre
(Figure n°2), de récepteurs installés à bord de plusieurs
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satellites, de stations dites “de localisation”, de position
inconnue a priori, et d’un centre de réception et de traite-
ment des données recueillies par les récepteurs embarqués.
Parmi les applications de DORIS, on trouve i) l’apport aux
systèmes de référence terrestre ITRF de l’IERS
(International Earth Rotation Service), ii) le positionnement
et plus particulièrement le suivi des déformations des
zones à risques tels que les glissements de terrain ou les
zones sismiques ou volcaniques, etc., facilité par l’auto-
matisation des balises, iii) l’étude du champ de gravité glo-
bal de la Terre par un apport à la connaissance précise de
l’orbite des satellites.

Fig. 2 – Exemples de marégraphe et de balise
DORIS installés dans les TAAF.

GPS
Global Positioning System C’est le système de position-
nement par satellite à l’échelle du globe. Le lancement du
premier satellite a eu lieu en 1978.
Des stations permanentes sont installées dans deux des
bases, l’avantage par rapport à des campagnes étant de
permettre d’atteindre assez rapidement la précision néces-
saire à l’observation de phénomènes tectoniques. 
Cependant, la précision sur les déplacements horizontaux
est bien supérieure à celle sur les déplacements verticaux.

MESURES ABSOLUES DE LA PESANTEUR

PROGRAMME DE MESURES ABSOLUES DE PESANTEUR (IPEV,
INSTITUT POLAIRE FRANÇAIS PAUL ÉMILE VICTOR) 
L’observatoire gravimétrique de Strasbourg est responsa-
ble d’un programme pluriannuel (cinq ans) de mesures
absolues de la pesanteur dans les TAAF, les bases doivent
être visitées dans l’ordre suivant : DdU, Kerguelen, Crozet,

Amsterdam, DdU (répétition en Terre Adélie en fin de pro-
gramme).
Les mesures absolues de pesanteur sont encore très peu
nombreuses dans la région des îles sub-antarctiques et en
Antarctique. L’un des buts de ce projet était de minimiser
cette lacune. D’autre part les techniques de positionne-
ment se révèlent beaucoup moins précises dans la déter-
mination des déplacements verticaux que dans celle des
déplacements horizontaux. Il est donc bon de pouvoir
ajouter à ces observations de positionnement géomé-
trique, des observations physiques. 
L’instrument utilisé est un gravimètre absolu de type FG5,
outil national rattaché à l’Observatoire Gravimétrique de
Strasbourg – J9. C’est un gravimètre balistique basé sur le
principe du suivi de la chute d’un objet dans une chamb-
re à l’intérieur de laquelle le vide a été fait. Un interféro-
mètre et une horloge très précis permettent de mesurer la
position de l’objet au cours de sa chute, ainsi que le
temps, conduisant ainsi à la détermination de la valeur de
la pesanteur.

MESURES DURANT LA CAMPAGNE D’ÉTÉ 1999-2000
La première campagne du programme a conduit à deux
mesures absolues de pesanteur, l’une à Dumont d’Urville
et l’autre à Hobart, en Tasmanie, port de départ de
l’Astrolabe, ce dernier point faisant partie du réseau
IAGBN (Boedecker G. and Flury J., 1994). Nous décri-
vons, ci-dessous, brièvement les mesures, mais on trou-
vera une discussion plus complète des mesures et des
résultats dans (Amalvict et al., 2001a ; Hinderer et al.,
2002).

Dumont d’Urville 2000
❏ mesure absolue
Le gravimètre absolu FG5#206 était installé dans un
“shelter” spécialement installé sur un pilier coulé sur la
roche (Figure n°3).
Les mesures ont eu lieu du 26 février au 2 mars 2000
pour une durée totale de l’expérience de 118 heures,
soit 472 séries et 11800 chutes.
Après avoir effectué les corrections “standard” (prise en
compte du gradient vertical, du mouvement du pôle de
rotation terrestre, de la pression atmosphérique, des
marées terrestres et des marées océaniques), on trouve
la valeur de la pesanteur, au sol :

g = 982387174,2 ± 11,1 µGal

La valeur assez forte de l’erreur s’explique par les condi-
tions météorologiques (fort vent, agitation de la mer
située à proximité) qui ont régné pendant toute la durée
de l’expérience et ont engendré un “bruit” important.
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Fig. 3 – Le gravimètre absolu FG5#206, en mesure
à Dumont d’Urville.

❏ rattachements
Afin que la valeur précédente puisse être plus commo-
dément utilisée en vue d’une comparaison avec les
observations du marégraphe ou pour servir à une ligne
d’étalonnage pour les gravimètres marins, nous avons
établi des liens gravimétriques à l’aide d’un gravimètre
de terrain Scintrex CG3M, entre le point absolu (PA) et
certains points remarquables (PR). Les points entre les-
quels ont été effectués les rattachements gravimétriques
ont par ailleurs été très précisément nivelés en décem-
bre 1999 par une équipe du SHOM. L’un de ces points
(Cap Prud’homme) se trouve sur le continent et non
plus sur l’île des Pétrels qui abrite la base.

TABLE 3 – NIVELLEMENTS ET RATTACHEMENTS
GRAVIMÉTRIQUES EN TERRE ADÉLIE ENTRE LE 
“POINT GRAVI ABSOLUE” ET LES DIFFÉRENTS 
EMPLACEMENTS.

nivellement différence
(m) de pesanteur

(milliGal)
marégraphe -32,582 -6,475
site secondaire -32,031 -5,691
Cap Prud’homme -32,90 -8,157

L’erreur est de quelques µGals pour les mesures de pesan-
teur, et inférieure au cm pour les nivellements.

Hobart 2000
Une station de mesure absolue de la pesanteur faisant par-
tie du réseau IAGBN (Boedecker G. and Flury J., 1994), se
trouve à Hobart. Il nous a paru opportun de profiter de la
présence de l’instrument dans ce lieu, pour répéter la
mesure faite par une équipe japonaise en 1996.

❏ ligne d’étalonnage
Le point de mesure absolue en Tasmanie se trouve sur
le Mount Pleasant, il a été rattaché au marégraphe qui
se trouve dans le port de Hobart, conduisant à la valeur
suivante pour la ligne DdU – Hobart, qui pourra être
utilisée par les gravimétriciens marins :

Dumont – Hobart (marégaphe) : 
g(DdU)-g(Hobart) = 1,949 5166 ± 30 10-8 Gals

MESURES DURANT LA CAMPAGNE D’ÉTÉ 2000-2001
La deuxième campagne de mesures a conduit à une
mesure à La Réunion, avant embarquement sur le Marion
Dufresne, et une mesure à la base de Port aux Français,
sur l’archipel des Kerguelen. On trouvera les détails de
l’expérience chez Amalvict et al., 2001b.

Kerguelen 2001
❏ mesure absolue
Le gravimètre a été installé sur le pilier du shelter #32
construit dans le passé pour des mesures d’astronomie ;
malheureusement, ce bâtiment est destiné à être démo-
li dans un très proche avenir, ce qui pose la question de
la pérennité de la mesure. Les mesures ont été effec-
tuées de 12 au 17 janvier 2001, soit un total de 114
heures, 105 séries et 9555 chutes. Les données brutes
ont été traitées selon la procédure habituelle.
La valeur finale obtenue pour la pesanteur au sol est :

g = 981061041,1 ± 5,0 µGal

Comme à Dumont d’Urville, mais dans une moindre
mesure, les mesures sont bruitées à cause de la proxi-
mité de l’océan.

❏ rattachements
Des rattachements gravimétriques ont été faits avec le
marégraphe et avec un repère géodésique situé près de
l’Église Notre-Dame des Vents. On trouve dans la Table
n°4 les écarts gravimétriques. Les rattachements par
nivellement entre ces points et le point absolu sont pré-
vus au cours de la campagne d’été 2002-2003.

TABLE 4 - RATTACHEMENTS GRAVIMÉTRIQUES, 
ÉTABLIS LE 16 JANVIER 2001 AVEC UN GRAVIMÈTRE
RELATIF SCINTREX-CG3 M 

Emplacement PA – ’emplacement’

marégraphe - 1903 ± 46 µGal
Notre-Dame des Vents + 1631 ± 11 µGal

❏ mesures relatives continues
Un gravimètre relatif Scintrex-CG3 M prêté par N.
Florsch et M. Llubes de l’Université de La Rochelle, a
été installé en station pour un enregistrement continu
de plus de deux mois des variations de la pesanteur.
Une analyse de marée a ainsi pu être obtenue ; mal-
heureusement, le fort “bruit”, déjà observé lors des
mesures absolues, n’a pas permis une détermination
très fine des ondes.

La Réunion 2001
Le gravimètre a été installé dans les locaux de
MeteoFrance, dans la ville Le Port. Les enregistrements ont
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duré du 28 décembre 2000 au 2 janvier 2001, soit un
total de 94 heures, 92 séries et 8372 chutes retenues. Les
données brutes ont été traitées selon la procédure stan-
dard (prise en compte du gradient vertical, du mouvement
du pôle de rotation terrestre, de la pression atmosphé-
rique, des marées terrestres et des marées océaniques).
La valeur finale obtenue pour la pesanteur au sol est :

g = 978919406,7 ± 5,3 µGal

TABLE 5 - RATTACHEMENTS GRAVIMÉTRIQUES, 
ÉTABLIS EN JANVIER 2001 AVEC UN GRAVIMÈTRE 
RELATIF SCINTREX-CG3 M

Emplacement PA – ’emplacement’
Port aux Galets 1936 ± 6 µGal
marégraphe 649 ± 6 µGal
quai d’amarrage 2051 ± 9 µGal
du Marion Dufresne

❏ ligne d’étalonnage
L’écart entre les deux valeurs à Kerguelen et au Port est :
PAF (Kerguelen) – Le Port (La Réunion) : 

gK - gR = 2141634,4 ± 10,3 µGals

MESURES FUTURES

A l’heure actuelle, le programme comporte encore trois
campagnes de mesures :
Durant la campagne d’été 2002-2003 doit avoir lieu la pre-
mière mesure à Crozet, au point choisi en 2001. De plus,
si la durée des escales le permet nous répéterons la mesu-
re à Kerguelen au point 2001, ferons une mesure au futur
point de référence ; et nous ferons également la première
mesure à Amsterdam au point choisi en 2001. Enfin, à l’is-
sue de la mission dans les bases sub-antarctiques la répéti-
tion du point de mesure à La Réunion est prévue ainsi que
l’établissement d’une nouvelle station. En complément des
mesures absolues, un gravimètre relatif Scintrex-CG3 M
sera installé en mars 2003 pour une durée de six mois, afin
d’améliorer l’analyse de marée de 2001.
Durant la campagne d’été 2003-2004 le programme pré-
voit une mesure à Amsterdam, ainsi que toutes les répéti-
tions possibles, y compris La Réunion.
Durant la campagne d’été 2004-2005 la répétition des
mesures à Dumont d’Urville, au point de mesure de l’an-
née 2000, ainsi qu’à Hobart sont prévues.

Les trois bases sub-Antarctiques auront alors été mesurées
au moins une fois et la base de Terre Adélie aura été mesu-
rée à cinq ans d’intervalle.

RESULTATS ET MODELES

L’un des apports majeurs de cet ensemble de mesures et
observations dans les régions sub-Antarctique et
Antarctique est son apport à l’étude du rebond post-gla-
ciaire de l’Antarctique et le suivi du niveau moyen des
mers. En effet, on observe de manière globale une faible
augmentation du niveau de la mer. Or, il est difficile de

savoir si l’on a réellement affaire à une augmentation du
niveau de la mer ou d’un enfoncement du continent. Les
mesures de positionnement (par GPS et/ou DORIS) doi-
vent permettre de lever cette ambiguïté. De plus si il y a
déplacement vertical du sol continental, ceci doit se tra-
duire par une variation de la valeur absolue de la pesan-
teur. On voit donc comment les diverses techniques se
combinent et permettent (en principe) de lever certaines
incertitudes quant à l’interprétation des observations.
L’importance (pour ne pas dire la nécessité) de la co-loca-
lisation de différentes techniques est de plus en plus lar-
gement reconnue.
Ainsi M.N. Bouin a-t-elle montré dans sa thèse que les
observations GPS à DdU conduisent à une vitesse de relè-
vement vertical de plus de 1 cm/an, ce qui est une valeur
très grande (Bouin, 1999). Mais d’autre part les mesures
DORIS semblent indiquer une faible subsidence de
- 0,7 mm/an (Soudarin et al., 1999). La réoccupation du
site de mesure absolue est donc de première importance.
Car si l’on admet un facteur de conversion entre variation
de gravité et déplacement vertical égal à 3 µGal/cm (gra-
dient à l’air libre), un déplacement de 5cm en 5 ans tel
que le prévoit le GPS devrait conduire à une variation de
15 µGal de la valeur de la pesanteur. Une telle variation
ne pourra pas passer inaperçue, même si l’imprécision sur
la mesure de pesanteur est grande. Par contre, la variation
devrait être beaucoup plus faible, et de sens opposé, selon
le déplacement prévu par DORIS. D’autre part, l’étude
des signaux Doris à Dumont d’Urville montre pour le
déplacement vertical une période six mois qui présente
de plus un grand déphasage par rapport au déplacement
prédit (Mangiarotti et al., 2001). A titre comparatif, on peut
noter dans la même étude que l’amplitude est légèrement
plus grande à Syowa (base japonaise en Antarctique) et
que les observations coïncident parfaitement avec les pré-
dictions. En ce qui concerne Kerguelen, la vitesse vertica-
le serait quasiment nulle d’après les observations GPS
(Bouin, 1999). L’étude de Soudarin et al., 1999 est plus
ancienne et est basée sur les données de cinq années
(1993-1997), mais elle quantifie les amplitudes des dépla-
cements verticaux : - 0,7 ± 0,8 mm en Terre Adélie,
- 12,5 ± 1,1 mm à l’île d’Amsterdam, - 2,2 ± 1,4 mm à
l’île de La Réunion, et 0,2 ± 0,6 mm à Syowa. On cons-
tate que le déplacement est beaucoup plus important à
Amsterdam qu’aux autres stations. A titre de comparaison
avec des études de rebond post-glaciaire dans l’hé-
misphère nord, on peut citer l’étude de Larson & van Dam
(2000) qui montre le bon accord entre mesures GPS et
mesures absolues de pesanteur faites au Groenland, ou
l’étude menée au Spitzberg (Hinderer et al., 2001).

CONCLUSIONS

Nous avons montré l’importance qu’il y a, de façon géné-
rale, à faire des mesures en co-localisation, et en particu-
lier dans les TAAF qui sont un site présentant un grand
intérêt géodynamique, et dans lequel les données sont
encore peu nombreuses et difficiles à acquérir.
Nous avons également vu l’importance de la répétition
des mesures absolues de pesanteur, qui par la nature
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complémentaire des informations qu’elles apportent, four-
nissent des contraintes pour départager les observations
contradictoires GPS/DORIS.
On peut enfin attendre que ces mesures permettent de
mieux départager les différents modèles de prédiction des
mouvements verticaux. Il existe en effet plusieurs modè-
les qui dépendent du scénario choisi pour décrire la
déglaciation de l’Antarctique et une prise en compte par la
visco-élasticité (James and Ivins, 1997). Selon les scénarios,
le soulèvement peut aller de 10 mm/an à 20 mm/an.
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ABSTRACT

The French “Institut de Recherche pour le
Développement” (IRD) ex ORSTOM contributes
through international cooperation programs in
earth sciences to research activities in gravimetry
and geodesy. These activities carried out with other
research groups from France and other countries
(especially in  developing countries) were initiated
few decades ago by systematic gravity field surveys
or oceanographic cruises in west and central Africa,
Indian ocean or south-west Pacific for studies of
continental and oceanic lithosphere. More recently,
these activities have been diversified by the use of
space geodesy (GPS, DORIS) and imaging (radar
altimetry, INSAR Interferometry) techniques and
high resolution field gravimetry (relative and
absolute gravity). They are performed in the frame
of multi-disciplinary research programs focused on
geodynamic studies at regional and global scale and
on seismic or volcanic hazards mitigation and car-
ried out as well in the French territory and south-
west Pacific regions as in south American countries.
The current research topics concern the studies of
crustal deformations, vertical movements and mass
transfer related with seismic or volcanic activities
and the modelling of crustal structures.
Measurement strategies, based on the colocation of
complementary methods for positioning (GPS,
DORIS), satellite altimetry, bathymetry, tide gauge,
gravimetry (absolute, relative) and satellite imaging
(SAR interferometry), are used to allow the acquisi-
tion of precise time series and surveys and to lead
to more constrained geological models.
Methodological developments in data acquisition
and processing are also included for accuracy
assessment of ground deformation or 4-D gravity
measurements. IRD also contributes within these
programs, to the acquisition of permanent or tem-
porary observation networks and to the monitoring
of active volcanic or seismic zones. Educational and
teaching activities, mostly dedicated to young
scientists or students from developing countries are
also currently performed. Recent activities and
results are described in this paper.

INTRODUCTION

Dans le cadre de ses programmes de recherche en coopé-
ration en Sciences de la terre, l’IRD (Institut de Recherche
pour le Développement, ex ORSTOM), conduit depuis
plusieurs années, en collaboration avec de nombreux par-
tenaires français et étrangers, des activités de recherches
dans les domaines de la gravimétrie et de la géodésie. 
Certaines activités, comme la gravimétrie, ont débuté il y
a plusieurs décennies, pour des études géologiques régio-
nales ou des études lithosphériques sur divers chantiers
géographiques sur le continent africain, l’océan indien ou
le Sud-Ouest Pacifique. Elles se sont ensuite poursuivies et
diversifiées, avec l’emploi de techniques complémentaires
(gravimétrie, microgravimétrie, altimétrie satellitaire, géo-
désie GPS, interférométrie radar, etc.) et se sont orientées
vers des recherches plus spécifiquement appliquées à des
études de géodynamique et à l’étude des risques naturels.
Les chantiers géographiques privilégiés sont alors devenus
le Sud-Ouest Pacifique et l’Amérique latine, à la fois pour
leur intérêt scientifique (laboratoires naturels pour l’étude
de processus géodynamiques, sismiques ou volcaniques)
et pour le renforcement du potentiel scientifique de pays
du Sud, partenaires de ces recherches.
Les recherches actuelles sont développées au sein du
Département Milieux et Environnement (DME) et sont
pour l’essentiel appliquées à des études de géodynamique
à l’échelle régionale et à l’évaluation de l’aléa sismique et
volcanique dans les pays du Sud, dans le cadre de pro-
grammes de recherche pluridisciplinaires impliquant
divers domaines de la géologie et de la géophysique (tec-
tonique, volcanologie, sismologie, etc.). Les thématiques
abordées portent plus particulièrement sur l’étude des
déformations crustales (déplacements horizontaux et
mouvements verticaux) ou des transferts de matière en
liaison avec les activités sismiques ou volcaniques et sur
la modélisation des structures crustales à différentes échel-
les. Au cours des dernières années, ces programmes ont
ainsi été conduits majoritairement dans des zones tecto-
niques ou volcaniques actives, dans le Sud-Ouest
Pacifique, dans les Andes (Équateur, Pérou, Chili) ou enco-
re sur le territoire français. Sur ces chantiers, des stratégies
d’observations sur le moyen et le long terme sont mises en
œuvre et donnent lieu à l’acquisition de données spatia-
les et de séries temporelles de haute résolution au sol
(levés, réseaux permanents ou réitérés) et depuis l’espace
(mesures satellitaires). Un effort est également réalisé pour
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la co-localisation de mesures multi-techniques et la com-
binaison d’observations complémentaires de positionne-
ment (GPS, DORIS), d’altimétrie satellitaire, de bathymé-
trie, de marégraphes, de gravimétrie (relative et absolue)
et d’interférométrie radar afin de mieux contraindre les
modèles déduits des observations et mieux évaluer cer-
tains effets de site.
Toutes ces activités sont conduites en étroite collaboration
avec des institutions partenaires locales à l’étranger et de
nombreux autres laboratoires et organismes français éga-
lement spécialisés dans les domaines de la gravimétrie et
de la géodésie. Ces collaborations se traduisent aussi par
une participation et un soutien à plusieurs groupements de
recherche (GDR INSAR /STRAINSAR, AGRET, Géodésie-
Géophysique) ainsi qu’au Bureau Gravimétrique
International (BGI). Les programmes de recherche donnant
lieu à l’acquisition de données et à l’établissement de
réseaux gravimétriques et géodésiques de référence sur le
territoire national et dans des pays du Sud, la diffusion de
ces données auprès de la communauté scientifique est
assurée par divers organismes internationaux, dont le BGI.  
Dans le cadre de ses activités, l’IRD contribue à l’acquisi-
tion de moyens d’observation mobiles ou permanents en
gravimétrie et en géodésie pour la réalisation de ses pro-
grammes de recherche et pour la constitution de parcs
d’instruments communs avec ses partenaires français :
parcs nationaux de GPS géodésiques, de gravimètres rela-
tifs (Scintrex) et absolus (FG5, A10). Une contribution est
aussi apportée en matière de développements méthodo-
logiques pour l’évaluation, la définition ou l’amélioration
de procédures d’acquisition, d’analyse et d’interprétation
des données.

APPLICATIONS A LA GEODYNAMIQUE
ET AU CYCLE SISMIQUE

ÉTUDE GÉODYNAMIQUE DU SUD-OUEST PACIFIQUE (GPS PER-
MANENT, MARÉGRAPHES)

Le Pacifique Sud-Ouest est une zone tectonique particu-
lière qui accommode le mouvement relatif entre les
plaques Pacifique et Australie par un ensemble de micro-
plaques. Ces micro-plaques sont regroupées dans les bas-
sins arrière-arc de Lau et Nord Fidjien, entre les subduc-
tions à vergence opposée des Tonga et des Nouvelles
Hébrides. La géodésie spatiale nous a fourni un complé-
ment essentiel aux données de géophysique marine pour
définir la cinématique des différentes plaques dans cette
région (Pelletier et al., 1998, Figure 1) et pour mettre en
évidence les plus importantes vitesses de convergence
jamais mesurées sur Terre (Bevis et al., 1995). L’équipe de
l’IRD à Nouméa a surtout mené des études focalisées sur
les archipels de Nouvelle Calédonie et de Vanuatu (ex
Nouvelles Hébrides). Cette équipe a bénéficié de l’accueil
d’un ingénieur IGN (D. Maillard) pendant 2 ans, ainsi que
de la participation active des personnels techniques des
centres IRD de Nouméa et Port Vila pour les campagnes
de mesure. Ces travaux ont mis en évidence (i) les varia-
tions spatiales de convergence le long de la zone de sub-
duction des Nouvelles Hébrides (Taylor et al., 1995 ;

Calmant et al., 1995) et (ii) la fragmentation de l’archipel
de Vanuatu sous l’effet de la subduction de rides, par
opposition à l’absence de déformation dans l’archipel de
Nouvelle Calédonie malgré l’interaction de la Ride des
Loyauté avec la marge chevauchante du Bassin Nord
Fidjien (Calmant et al., 2003). L’arc de Vanuatu est une
région à très forte sismicité. Les données de géodésie spa-
tiale, ayant enregistré les déplacements co-sismiques de
plusieurs séismes majeurs, ont contribué à une meilleure
modélisation de ces évènements dans une région pauvre
en équipements sismologiques (Calmant et al., 1997 ;
Calmant et al., 2000 ; Regnier et al., 2003). Ce chantier a
été l’occasion de tester les capacités du système DORIS,
initialement conçu pour des objectifs d’orbitographie, à
suivre des mouvements tectoniques par la mise en œuvre
de balises DORIS autonomes de 1993 à 1997 (Calmant et
al., 2000).

Fig. 1 : Schéma cinématique des micros-plaques
constituant les bassins arrière-arc de Lau et Nord Fidjien

Fig. 2 : Mesures GPS des mouvements relatifs au Bassin
Nord Fidjien (WBNF) au sein des archipels de Vanuatu

et de Nouvelle Calédonie.
Les vitesses àVanuatu illustrent la segmentation de l’archipel, en
particulier le chevauchement de la partie centrale expulsée sur le
WBNF par la collision de la ride d’Entrecasteaux (DER) avec la marge
chevauchante à 15°S. Les vitesses en NC illustrent d’une part
l’absence de déformation au sein de cet archipel et d’autre part la
subduction rapide (~12cm/an) de la plaque Australienne dans la
partie sud de la fosse des Nouvelles Hébrides (Calmant et al., 2003).
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Fig. 3 : Déplacement co-sismique liés au séisme
d’Ambrym, du 26 Nov 1999.

On notera en particulier le déplacement de 36 cm vers l’Est à
la pointe Ouest d’Ambrym (Régnier et al., 2003)

Fig. 4 : Le projet MOTEVAS.
Les marégraphes sont installés sous des haut-fonds, au nadir
de traces altimétriques. Le mouvement vertical du marégraphe
de Wusi (4 cm), déduit des enregistrements de hauteur de la
mer à la suite du séisme d’octobre 2000 au centre de l’île, est
cohérent avec la valeur mesurée à terre (5 cm).

Depuis 1999, l’IRD conduit enfin sur ce chantier une opé-
ration expérimentale de géodésie à terre et en mer associant
marégraphes et altimétrie d’une part et GPS continu d’aut-
re part. L’objectif de cette opération est de tester la capaci-
té de tels systèmes métrologiques à séparer les mouvements
crustaux et océaniques dans les observations de niveau des
mers, objectif atteint dans l’exemple du séisme d’octobre
2000 (figure 4). Enfin, ce dispositif particulier permet un éta-
lonnage des altimètres embarqués sur les satellites ENVISAT
(au banc Sabine) et JASON (au banc Wusi).

Futuna a été secoué le 12 mars 1993 par un séisme de
magnitude 6.4, dernier en date a avoir fait des victimes en
territoire français. Sur financement PNRN, l’IRD conduit
depuis lors un programme d’analyse du risque sismique a
Futuna. La composante géodésique inclut l’installation
d’un observatoire (Figure 5) comprenant une station
DORIS (depuis fin 2000), une station GPS permanente
(depuis mi 1998), un réseau d’une dizaine de sites ré-obs-
ervés annuellement (depuis 1997) et un cheminement de
nivellement sur la partie la plus déformée lors du dernier
séisme. Cette étude a permis de caractériser le séisme de
1993 (Cabioch et al., 1999 ) et son environnement géo-
dynamique (Pelletier et al., 2001). Plus particulièrement,
le réseau géodésique a permis de constater que les défor-
mations inter-sismiques de Futuna étaient très faibles
(< mm/an), suggérant, avec les autres observations géo-
physiques et géologiques, une récurrence centennale pour
de tels événements. A noter que ce réseau constitue aussi
le premier réseau précis de géodésie sur cet archipel.

Fig. 5 : Observatoire géodésique de Futuna (station DORIS
au premier plan et GPS permanent au second plan).

Les antennes sont fixées sur des mâts acier ancrés profon-
dément dans la dalle de corail. Elles ont été rattachées
entre elles, faisant de ce site un site important pour l’inter-
connexion des réseaux globaux GPS et DORIS. 
A l’instar de Wallis et Futuna, l’archipel de Polynésie fran-
çaise ne disposait pas de schéma géodésique suffisamment
précis pour être utilisable à des fins d’étude de déforma-
tions de la plaque Pacifique ou de subsidence des îles par
flexure de la lithosphère océanique. Un point 0 des îles de
Polynésie Française (Figure 6) a été réalisé en octobre 2000
pour servir de référence à de futures missions dédiées à la
subsidence des îles jeunes (Tahiti, Rurutu, Rapa). Dans
l’optique cette fois d’une étude à terme de la rigidité de la
plaque Pacifique à grande échelle, un point de référence a
été installé et observé à Clipperton (janv. 2001).
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Fig. 6 : Réseau GPS de Polynésie Française

ÉTUDE DES MOUVEMENTS VERTICAUX DANS LES ANDES CENTRALES

(GRAVIMÉTRIE ABSOLUE, GPS)

La marge continentale du Chili, conséquence de la sub-
duction des plaques Nazca et Antarctique sous la plaque
sud-américaine, est également une région particulière-
ment active au plan géodynamique. La convergence des
plaques qui s’effectue avec une vitesse moyenne de 6 à 8
cm par an est à l’origine d’un important raccourcissement
lithosphérique et de la formation des reliefs andins. Cette
convergence est accommodée par des séismes de grande
magnitude (supérieure à 8) comme en témoigne la sismi-
cité historique enregistrée au Chili au cours du siècle der-
nier. Depuis plus de 10 ans, l’IRD conduit avec d’autres
partenaires français et étrangers, des recherches appli-
quées à l’étude du risque sismique et à l’étude géodyna-
mique de la chaîne andine dans plusieurs pays
d’Amérique du Sud et notamment au Chili. Ces recher-
ches ont donné lieu à l’installation de réseaux sismolo-
giques permanents ou temporaires ainsi qu’à de nom-
breuses observations de terrain. Ces études, ainsi que la
réitération de réseaux denses GPS, installés le long de
cette marge au cours de cette dernière décennie par dif-
férents groupes (US, allemands et français) ont permis de
mieux préciser la structure profonde de la marge ainsi que
les caractéristiques de la déformation crustale liée à la
convergence et au cycle sismique.

En 2002, nous avons entrepris une opération expérimen-
tale exploitant la complémentarité des méthodes gravi-
métriques et géodésiques dans le but de parvenir à une
meilleure quantification et modélisation des mouvements
verticaux sur la marge continentale chilienne. Ce projet,
initié dans le cadre du programme de coopération ECOS-
Conycit (Dorbath et Comte, 2000) en collaboration avec
le département de géophysique de l’Université du Chili,
l’École et Observatoire des Sciences de la Terre (EOST) de
Strasbourg et l’Institut de Physique du Globe de Paris

(IPGP), présente deux objectifs fondamentaux : d’une part
une tentative de détermination des taux de surrection
actuels des Andes centrales (réalisation des premières
mesures de référence) et d’autre part l’estimation des
mouvements verticaux associés à un séisme de grande
magnitude attendu dans cette région au cours des pro-
chaines années. Ces objectifs nécessitent une quantifica-
tion la plus précise possible (quelques mm par an) des
mouvements verticaux à des échelles de temps depuis
l’instantané à quelques années, accessible sous certaines
conditions par l’acquisition de séries temporelles de
mesures GPS (réseaux répétés et permanents) et de mesu-
res absolues de la pesanteur. Ces dernières, dont la préci-
sion (1 à 3 microGal avec un instrument de type FG5) est,
contrairement aux mesures GPS, indépendante de la dis-
tance et des dénivelés entre les stations de mesure, sont
en effet particulièrement adaptées à la définition de grands
réseaux. En revanche, leur mise en œuvre est actuelle-
ment plus complexe et la sensibilité à des paramètres
extérieurs peut rendre leur interprétation moins directe
que pour le GPS. Notons que les conditions climatiques
arides au nord Chili tendent a priori à minimiser d’éven-
tuelles variations de pesanteur d’origine hydrologique.

Au cours de l’été 2002, nous avons ainsi réalisé une pre-
mière campagne de mesures au Chili impliquant le gravi-
mètre absolu FG5 français (n°206) ainsi que des observa-
tions simultanées GPS. Des mesures relatives, au moyen
de gravimètres Scintrex, ont également été réalisées pour
une détermination locale du gradient vertical de la pesan-
teur sur les sites de mesures. Des mesures ont ainsi été
effectuées sur plusieurs réseaux implantés depuis la côte
jusqu’à la cordillère dans les régions nord (au centre de la
lacune sismique Antofagasta-Arica) et centre du Chili
(régions de Santiago et de Concepcion), soit au total 11
nouvelles déterminations. Nous avons ici privilégié la
réoccupation de sites de mesures géodésiques ou géo-
physiques permanents et disposant déjà d’infrastructures
(piliers, abris) : observatoire de géodésie globale TIGO à
Concepcion (VLBI, SLR, GPS, gravimètre supra-conduc-
teur) ; centre d’études spatiales de Peldehue (GPS perma-
nent du réseau IGS, DORIS, GEOSCOPE) ; observatoire
astronomique de Santiago ; sites GPS réitérés ou perma-
nents du réseau IPGP. Deux des quatre sites de gravimé-
trie absolue, existant au Chili et déterminés par la NIMA
(National Imaging and Mapping Agency, USA) en 2000,
ont également été réoccupés au cours de cette campagne.
Enfin, certains sites, localisés hors des zones habitées ou
ne disposant pas de conditions logistiques suffisantes, ont
dû être équipés temporairement pour un fonctionnement
autonome (énergie, isolation thermique) (figure 7a). Les
résultats préliminaires de cette campagne (Bonvalot et
al., 2002a) (figure 7b) montrent que la précision atten-
due des mesures FG5 sur ces réseaux semble avoir été
atteinte (1 à 3 µGal rms sur des durées d’observation de
24 à 48 heures), malgré des conditions de mesure sensi-
blement différentes de celles pratiquées en laboratoire
(aménagement des sites, opérations de montage et
démontage fréquentes, déplacements inter-stations).
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Fig. 7a : Gravimètre absolu FG5 (206) en
fonctionnement autonome dans une zone

désertique au nord Chili (2002)

Fig. 7b : Exemple de séries de mesures relatives
(Scintrex) et absolues (FG5) acquises lors de la

campagne Chili, 2002 (enregistrements Scintrex
présentés non corrigés de la surcharge océanique).

Ces réseaux devraient être prochainement réitérés et den-
sifiés au moyen du même instrument et d’un gravimètre
absolu portable (micro-g A-10), en cours d’acquisition par
l’IRD, l’IPGP et l’IGN. Ces réseaux gravimétriques et GPS
conjoints contribuent par ailleurs à la définition de lignes
d’étalonnage gravimétrique, au rattachement des systèmes
de référence en Amérique du Sud et aux calculs de géo-
ïde. Ils offrent par exemple les premières lignes d’étalon-
nage établies au Chili avec des variations de plus de
1000 mGal en altitude et en latitude sur des distances
respectives d’environ 150 et 2000 km.

APPLICATIONS A L’ETUDE
DE L’ACTIVITE VOLCANIQUE

Les premières recherches conduites à l’IRD dans ce
domaine ont débuté vers le début des années 90 par l’ex-
ploitation des méthodes de gravimétrie et de microgravi-
métrie, associées à des techniques de géodésie spatiale
GPS, pour étudier les variations spatiales et temporelles
de la pesanteur sur les volcans. Ces applications se sont
développées consécutivement à l’apparition de nouveaux
capteurs de mesure (micro-gravimètres Scintrex) et de
moyens de positionnement rapide (GPS statique et ciné-

matique). Plus récemment, ces recherches ont été com-
plétées par la mise en oeuvre de méthodes d’interféromé-
trie radar afin d’accéder à une quantification plus fine des
déformations de surface.
Le but de ces recherches, associées à des études géolo-
giques et sismologiques, est (i) d’apporter des contraintes
sur la structure (réservoirs magmatiques, zones de faibles-
se structurale) ou la dynamique interne (déformations de
surface et transferts de fluides en liaison avec des activités
récentes) des systèmes volcaniques actifs et (ii) de contri-
buer à une meilleure évaluation de l’aléa volcanique et à
l’implantation de réseaux de surveillance dans les pays du
Sud. Nécessitant des données de terrain de haute résolu-
tion, proches de celles habituellement atteintes en
laboratoire, ces recherches sont aussi accompagnées de
développements méthodologiques afin d’améliorer les pro-
cédures d’acquisition et de traitement des données et en
permettre une évaluation objective pour les modèles inter-
prétatifs. Ces développements ont été réalisés en laboratoi-
re ou sur des volcans pilotes bien documentés ou disposant
de facilités logistiques (Réunion, Italie, Japon). Des appli-
cations à l’étude de volcans actifs en Amérique latine ou en
Indonésie ont été menées dans le cadre de programmes
d’études pluridisciplinaires et pour le transfert de connais-
sance vers des équipes étrangères.

ÉTUDE DES VARIATIONS SPATIALES ET TEMPORELLES DE LA PESANTEUR

SUR LES VOLCANS (GRAVIMÉTRIE, GPS)

Avec l’acquisition par l’IRD du premier micro-gravimètre
à acquisition numérique en France (Scintrex CG-3M),
nous nous sommes intéressés, conjointement avec le labo-
ratoire de gravimétrie et géodynamique de l’IPGP, à une
évaluation précise des réponses instrumentales et à l’a-
mélioration du rapport signal/bruit des enregistrements
gravimétriques. 

Fig. 8 : Exemple de fonctions de transfert gravité-
température déterminées sur plusieurs semaines

pour 3 microgravimètres Scintrex CG-3M
(Bonvalot et al., 1998a)
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Ces travaux ont par exemple permis de déterminer les
fonctions de transfert à long terme entre les paramètres
gravimétriques, inclinométriques et atmosphériques enre-
gistrés (figure 8) et de quantifier les seuils de détection de
la microgravimétrie différentielle (Jousset et al., 1995 ;
Bonvalot et al., 1998a ; Bonvalot et al., 2001a).
Nous avons ainsi pu définir des protocoles d’acquisition
et de traitement de séries temporelles discrètes et conti-
nues de gravimétrie qui ont ensuite été appliqués à l’étu-
de de plusieurs édifices. Ces protocoles incluent l’utilisa-
tion simultanée d’au minimum deux gravimètres et le
contrôle systématique des facteurs d’étalonnage sur des
stations de référence situées sur des zones stables au voi-
sinage des zones d’étude. Ces travaux ont montré qu’une
précision de l’ordre de 5 à 10 microGal pouvait être
atteinte au sein d’une même campagne pour la détermi-
nation de réseaux (après ajustement) sur les volcans. En
fonction de divers facteurs (possibles effets de site au voi-
sinage des stations de référence, comportement de la déri-
ve instrumentale et des constantes d’étalonnage instru-
mental constatées sur le long terme), nous avons pu
estimer à 15-30 µGal, le seuil effectif de détermination des
signaux temporels détectables sur les volcans avec des
gravimètres Scintrex. Une chaîne de traitement interacti-
ve de données gravimétriques Scintrex, mise au point pour
ces recherches, a récemment été finalisée (Gabalda et al.,
2003).
Parallèlement, plusieurs études conduites au cours des
dernières années en collaboration avec d’autres équipes,
ont permis d’apporter des contraintes sur la structure ou
la dynamique interne de zones volcaniques actives : loca-
lisation de réservoirs magmatiques anciens ou actuels ;
identification d’anciennes caldéras ; contrôle structural sur
l’activité récente ; détection de transferts de fluides mag-
matiques (Bonvalot et al., 1995 ; Deplus et al., 1995 ;
Bonvalot, 1998b ; Deplus et al., 1998 ; Ballu et al., 1998).
Des études sont actuellement en cours sur deux volcans
explosifs andins au Pérou (Misti) et au Chili (Lascar).
Nos travaux sur le Piton de la Fournaise, en collaboration
avec l’IPGP et l’Observatoire Volcanologique, ont par
exemple donné lieu à la définition d’un premier réseau
microgravimétrique et GPS conjoint d’une centaine de
stations. Des réitérations annuelles de ce réseau ont
démontré l’existence de variations temporelles de pesan-
teur à l’intérieur de l’enclos Fouqué au cours des derniè-
res années. Un résultat notable est la mise en évidence de
la signature gravimétrique de l’intrusion magmatique asso-
ciée à l’éruption de Mars 1998 (figure 9). L’inversion des
données, a permis d’interpréter cette signature comme
celle d’un dyke associé à un transfert de masse vers la sur-
face (travaux en cours de publication). Les résultats de
cette étude sont cohérents avec ceux déduits des obser-
vations géologiques et des données de déformation par
interférométrie radar acquises au cours d’une même
période de temps (Massonnet et Sigmudsson, 2000).
Bien que de mise en œuvre relativement complexe, il est
souligné que la méthode microgravimétrique associée au
nivellement GPS de précision reste la seule méthode per-
mettant de quantifier les variations de masse associées à
de tels processus géodynamiques. Un gain significatif de

la précision et un allègement des procédures de mesure
sur le terrain (contrôle de la dérive instrumentale des gra-
vimètres relatifs) est attendu prochainement avec l’incor-
poration de mesures gravimétriques absolues sur les
réseaux d’observation à l’aide d’instruments portables
(type A10). En outre, nos travaux ont démontré les poten-
tialités de la gravimétrie différentielle en continu (Bonvalot
et al., 1998a) qui devrait permettre d’accéder à la dyna-
mique des transferts de masse. Une première expérience
de validation en milieu volcanique, d’une durée de plus
de 6 mois, a été menée sur le Piton de la Fournaise
(Bonvalot et al., 1998b).

Fig. 9 : Signature microgravimétrique de
l’intrusion magmatique de Mars 1998 sur le Piton

de la Fournaise (valeurs en microGal corrigées des
variations d’altitude mesurées par GPS)

ÉTUDE DES DÉFORMATIONS VOLCANIQUES PAR INTERFÉROMÉTRIE

RADAR (INSAR) ET GPS

Les études de déformations sur les volcans et la sur-
veillance volcanologique bénéficient aujourd’hui des
moyens d’observation spatiale comme ceux récemment
apportés par l’interférométrie radar (voir par exemple
Massonnet et Sigmundsson, 2000 ; Zebker et al., 2000).
L’un des apports majeurs par rapport aux techniques clas-
siques de surveillance (GPS, nivellement, inclinométrie,
etc.) est de fournir une imagerie précise et complète du
champ de déformation sans instrumentation préalable au
sol. Ces méthodes offrent ainsi des possibilités sans pré-
cédent pour étudier des activités actuelles ou récentes
(jusqu’en 1992, date de lancement des premiers satellites
radar à synthèse d’ouverture) sur des objets peu ou pas
instrumentés et sur lesquels des réseaux au sol peuvent
difficilement être installés ou maintenus en raison de
conditions d’accès difficiles ou dangereuses. Elles pré-
sentent donc un intérêt évident pour l’étude ou le suivi des
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volcans explosifs, en particulier dans les pays en déve-
loppement où les moyens de surveillance sont encore lar-
gement insuffisants.
Dans le cadre des programmes de coopération de l’IRD
en Amérique latine, nous nous sommes focalisés sur
quelques volcans parmi les plus actifs et les plus repré-
sentatifs du volcanisme andin (en Équateur, au Pérou et
plus récemment au Chili) pour y conduire des études
détaillées permettant d’évaluer l’apport et les limites de
l’interférométrie radar pour l’étude du volcanisme explo-
sif dans ces régions. Ces études ont été dévelopées en col-
laboration avec l’IPGP, l’Université de Clermont Ferrand,
l’ENS Lyon ou l’Université de Savoie, à travers plusieurs
projets subventionnés par l’INSU (PNRN), l’Agence
Spatiale Européenne ou le Clirsen (Quito). Les objectifs
visés sont : (i) de caractériser le type de déformations
associées au volcanisme andésitique (notamment celles
associées à l’évolution de dômes de lave), (ii) d’évaluer les
potentialités de l’interférométrie radar pour le suivi de vol-
cans actifs potentiellement dangereux, (iii) de fournir des
mesures de référence (lignes de base) utiles à l’étude d’ac-
tivités futures.
Nous avons ainsi étudié plusieurs activités récentes en
exploitant des données radar ERS et JERS. Pour assurer un
contrôle au sol des résultats interférométriques, nous
avons implanté sur ces volcans des réseaux GPS (figures
10a et 10b) pour lesquels des stratégies d’observations sta-
tiques et cinématiques et des procédures de calcul préci-
ses (GAMIT/GLOBK) sont mises en œuvre. A noter qu’il
s’agissait pour la plupart de ces volcans des premiers
réseaux de mesures géodésiques.

Fig. 10a : réseau GPS sur le volcan Cotopaxi
(Équateur)

Fig. 10b : réseau GPS sur le volcan Pichincha
(Équateur)

Ces travaux ont d’abord permis d’évaluer la décorrélation
spatiale et temporelle des sites d’étude aux ondes radar
permettant ainsi de localiser les zones géographiques où
la méthode interférométrique est applicable pour le suivi
de l’activité volcanique. C’est par exemple le cas de la
zone sommitale active du volcan Pichincha (figure 11),
qui pourrait ainsi être suivie par méthodes spatiales, a for-
tiori si les prochaines missions permettent une plus gran-
de répétitivité des observations et une meilleure répétition
d’orbites. Un résultat inattendu a été obtenu sur le volcan
Cotopaxi, où les zones de Lahars semblent constituer de
bons réflecteurs sur le long terme aux ondes radar (les gla-
ciers sommitaux restant incohérents) (Remy, 1999 ;
Bonvalot et al., 2001b). Cette caractéristique pourrait per-
mettre d’orienter le déploiement futur de réseaux de sur-
veillance sur ce type de volcans afin d’optimiser la com-
binaison des mesures au sol et des mesures satellitaires.

Fig. 11 : Exemple d’interférogrammes cohérents
sur la caldéra et le dôme actif du Guagua-Pichincha

(Equateur). Sur ce secteur, la cohérence est maintenue
jusqu’à une période d’environ 6 mois. 
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Nous avons également pu suivre la crise volcanique du
Guagua-Pichincha qui a conduit à l’éruption paroxysma-
le de septembre 1999. Les résultats des mesures de défor-
mation (interférométrie et GPS) ont montré qu’il n’y avait
pas eu de déplacements horizontaux ou verticaux de l’é-
difice à grande longueur d’onde (Remy, 1999 ; Bonvalot
et al., 2001 ; Mothes et al., 2000). Cette contrainte indi-
querait que cet épisode n’a donc pas été accompagné de
mouvements de fluides magmatiques ou d’importantes
variations de pression dans la structure superficielle du
volcan. Des changements morphologiques très localisés
à l’intérieur de la caldéra ont néanmoins pu être détectés
par les mesures radar (Bonvalot et al., 2001b, 2002b ;
Remy et al., 2002) sur une période couvrant l’éruption de
1999 qui a conduit à la destruction partielle du dôme actif
(figure 12).

Fig. 12 : Variation temporelle d’amplitude radar
observée le long d’un profil E-W à travers la

caldera du Guagua-Pichincha et liée à un
changement morphologique du dôme.

Ce résultat est encourageant pour le suivi de l’évolution
des dômes andésitiques par méthodes spatiales (interféro-
métrie ou radarclinométrie). On peut également noter que
l’absence de déformation à grande longueur d’onde a
également été constatée pour l’activité récente d’un autre
volcan andésitique : le volcan Lascar au Chili (Pavez,
2001 ; Pavez et al., 2002 ; Pritchard et Simmons, 2002 ;
Remy et al., 2002).
Ces recherches sont actuellement approfondies vers une
tentative de quantification des déformations sur des objets
de petite taille (ex : cratères, dômes, etc.). Un effort est en
cours vers l’amélioration des jeux de données (réduction
des effets de site ou d’effets troposphériques) et vers l’ob-
tention de MNT de haute résolution par l’utilisation de
techniques photogrammétriques et GPS. Ces développe-
ments ont d’ailleurs pu être récemment testés avec succès
sur d’autres édifices (Vulcano, Sakurajima) dans le cadre
de collaborations avec l’Université de Bologne (Baldi et
al., 2000 ; Baldi et al., 2002) et le Geographical Institute
of  Japan (Remy et al., 2001 ; Murakami et al., 2001).

AUTRES APPLICATIONS

ÉVALUATION DE LA GRAVIMÉTRIE 4-D POUR LA SURVEILLANCE DE

RÉSERVOIRS DE GAZ NATURELS

En collaboration avec un partenaire industriel (TFE), l’IRD
a conduit en 2000 une expérience de surveillance micro-
gravimétrique et GPS d’un site de stockage de gaz souter-
rain. Cette expérience, menée sur financement INSU
(PNRN) en collaboration avec le laboratoire de gravimé-
trie de l’IPGP et l’Université de Montpellier, avait pour but
(i) de vérifier le caractère opérationnel de certains dispo-
sitifs de mesure différentielles prévus sur les volcans, (ii)
d’adapter une méthode d’inversion gravimétrique à la
modélisation de transferts de masse en sub-surface, (iii) de
permettre une meilleure discrimination des signaux acquis
(liés à des changements de contraintes et des fluctuations
de nappe phréatique dans la structure induits par l’ex-
ploitation du site) dans un cas bien documenté : connais-
sance de la structure et des propriétés physiques du milieu
(porosité, densité), des plannings d’injection et de pom-
page, etc. Elle avait aussi pour but d’évaluer les possibili-
tés de la surveillance gravimétrique et géodésique pour
l’étude de réservoir de gaz.
Sur ce site pilote, nous avons tenté d’acquérir des mesu-
res différentielles continues de microgravimétrie et de GPS
au cours d’un cycle complet d’exploitation du site (pro-
duction/re-injection). Des mesures réitérées ont également
été réalisées au cours de cette période. Les données acqui-
ses (en cours d’exploitation) ont déjà permis de mettre en
évidence des variations gravimétriques saisonnières de fai-
ble amplitude (inférieures à 60 microGal) cohérentes avec
les variations prédites par un modèle 3D élaboré à partir
des données géologiques (figures 13a, 13b) (Bonvalot,
2002). Cette expérience a aussi mis en évidence la néces-
sité de mieux fiabiliser les dispositifs de mesures Scintrex
pour des acquisitions continues. Elle confirme également
les potentialités de la surveillance microgravimétrique
pour le suivi de ce site.

Fig. 13a : Comparaison des anomalies
microgravimétriques observées et calculées et au
cours d’un cycle d’exploitation d’un réservoir de

stockage de gaz souterrain.
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Fig. 13b : Exemple de variation gravimétrique temporelle
de faible amplitude (inférieure à 0,06 mGal), détectée

sur une période de 6 mois par des mesures Scintrex.
Ce signal observé sur des stations localisées au centre de la

structure (fig. 13a) est lié à une variation de la nappe phréatique en

réponse à une ré-alimentation du réservoir.

.
PARTICIPATION AUX CAMPAGNES D’INTER-COMPARAISON DE GRA-
VIMÈTRES ABSOLUS ET RELATIFS (BIPM

Dans le cadre de nos activités, nous participons aux cam-
pagnes d’inter-comparaison de gravimètres relatifs et abso-
lus (ICAG) coordonnées par le Bureau International des
Poids et Mesures (BIPM) à Sèvres (Becker et al., 1995 ;
Jousset et al., 1995). En 2001, nous avons contribué aux
observations relatives effectuées sur les réseaux de stations
absolues ainsi qu’aux déterminations des gradients verti-
caux de la pesanteur (Vitushkin et al., sous presse).

DÉVELOPPEMENT D’UNE CHAÎNE DE TRAITEMENT DE DONNÉES

MICROGRAVIMÉTRIQUES (CG3TOOL)

Les corrections gravimétriques standard appliquées de
manière automatique par les gravimètres Scintrex étant de
précision insuffisante pour des applications de haute réso-
lution, nous avons développé, au fil de nos recherches,  un
ensemble de procédures de traitement de données
Scintrex. Ces procédures ont été regroupées dans une
chaîne logicielle interactive (CG3TOOL) disponible pour
station de travail et maintenant diffusée (Gabalda et al.,
2003). Cette chaîne est notamment utilisée à l’IRD, à
l’IPGP où à l’IGN pour l’exploitation de campagnes de
mesures gravimétriques ou le pré-traitement de séries gra-
vimétriques temporelles (figure 14).

Fig. 14 : Interface du programme CG3TOOL

DÉVELOPPEMENT D’UNE CHAÎNE DE TRAITEMENT GPS AUTOMATI-
SÉE (GPSTOOL)

Le chantier du Sud-Ouest Pacifique se caractérisait par une
très forte probabilité de mouvements inter- co- et post- sis-
miques. Il en a résulté qu’un réseau dense d’environ 50
stations a dû être réoccupé fréquemment pour pouvoir
extraire ces signaux transitoires des séries temporelles.
Pratiquement, cela nous a conduit à développer une chaî-
ne de traitement automatisant au mieux les calculs GPS
par le logiciel Bernese. Cette chaîne de traitement auto-
matisé, GPSTOOL, est actuellement opérationnelle sur
deux sites, à Nouméa et à Bondy et sert aux calculs de 4
groupes scientifiques (géodésie marine, géophysique et
volcanologie). Ponctuellement, elle permet de répondre
dans des délais très brefs à des demandes de calculs pro-
venant de partenaires extérieurs tels que les services topo-
graphiques des pays d’intervention (Nouvelle Calédonie,
Vanuatu).

CONTRIBUTION AUX BANQUES
DE DONNEES GLOBALES

DONNÉES GRAVIMÉTRIQUES ET STATIONS DE RÉFÉRENCE

L’IRD contribue à la diffusion, auprès de la communauté
internationale, des données gravimétriques terrestres ou
marines acquises dans le cadre de ses programmes, via le
BGI qui assure l’archivage et la diffusion de ces données.
La contribution majeure dans ce domaine reste bien
entendu l’ensemble des données acquises par les équipes
de l’ORSTOM en Afrique francophone (près de 100000
points de mesure), qui font l’objet de demandes réguliè-
res pour des études scientifiques ou privées (figure 15).
Une contribution au réseau international de bases gravi-
métriques absolues (IABGN) est prévue prochainement à
la suite des nouveaux programmes d’observations en gra-
vimétrie absolue.
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Fig. 15 : Base de données gravimétriques IRD/ORSTOM
sur l’Afrique de l’Ouest et centrale.

BATHYMÉTRIE GLOBALE

L’altimétrie satellitaire donne accès au géoide marin puis-
qu’il y est matérialisé par la surface permanente des
océans. Les ondulations de ce géoide reflètent, aux cour-
tes longueurs d’ondes, les contrastes de densité superfi-
ciels et en particulier l’interface eau-lithosphère que cons-
titue le fond marin. Par inversion conjointe de l’ensemble
des mesures d’altimétrie satellitaire et des sondages océa-
nographiques, une carte globale du relief sous-marin
(Figure 16) a été établie en collaboration avec le CNES
(Calmant et al., 2002). Du fait de la méthode-même déve-
loppée pour cette étude (Calmant, 1994), une carte d’in-
certitude est associée à la carte de valeurs, ce qui en fait
un produit de base pour de nombreuses autres domaines
scientifiques.

Fig. 16 : Topographie globale du relief sous-marin
déduite de la combinaison de données d’altimétrie

satellitaire et de sondages océanographiques.

RÉSEAUX GPS PERMANENTS

Dans le Pacifique Sud Ouest, l’IRD est intervenu dans un
contexte d’absence notable d’équipements géodésiques.
Dans le cadre de ses programmes de recherches, l’IRD a
participé au développement de réseaux de stations perma-
nentes (3 stations en NC dont 2 IRD, 2 à Vanuatu gérée par
l’IRD, 1 à Futuna). Ces stations ont une triple vocation : ser-
vir d’appui pour les mesures du programme scientifique,
servir de référence pour les services topographiques parte-
naires et participer aux services internationaux (IGS, ITRF,
APGRP). Une contribution aux réseaux d’observation per-
manents à semi-permanents est aussi prévue en Amérique
latine.

ACTIONS DE FORMATION

Les activités présentées ici sont accompagnées d’actions
de formation auprès d’étudiants français et étrangers par-
ticipant à ces programmes. Certaines de ces formations
(thèse, DEA) sont suivies au sein d’écoles doctorales avec
lesquelles l’IRD collabore (IPGP, LEGOS, GeoSciences
Azur). Plusieurs bourses de formation ou d’échanges
scientifiques ont ainsi été accordées au cours des derniè-
res années par le Département Soutien et Formation de
l’IRD.
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This paper presents the experiment of absolute
gravimetry in Brest (France) which has been con-
ducted since 1998. The tide gauge in Brest  record-
ed sea level height for more than 100 years and is
included in the GLOSS project of global sea level
observing system. This long time recording allows to
estimate a mean sea level variation of about 1.3 mm
per year. This value can be corrected from the Post
Glacial Rebound (PGR) effect and finally rises to
1.4 mm per year. To ensure the tide gauge records
of the Brest observatory, a control of the vertical
movements is needed. For that purpose, a perma-
nent GPS was installed in 1999 wich belongs now to
the RGP (Permanent GPS stations) and the IGS
(International GPS service). This type of co-localiza-
tion is recommended by the ESEAS European proj-
ect of sea level service. Some gravity absolute meas-
urements have been done for 4 years to study dif-
ferent subjects as the oceanic loading estimation
(ref 1) or the sea level rising.  Even if the time delay
between measurements emphasizes the under-sam-
pling of absolute gravity measurements, some
observations has been done. A global increase can
be deduced from the three first gravity measure-
ments (the fourth experiment of December 2002
showed technical and environmental recording
problems). The high value of the variation (about
1.9 mgal per year) has to be interpreted as a sum of
different effects and the seasonal signal will be
studied in futur work. Moreover, some additional
absolute gravity measurements are planned in the
next years.

LA VARIATION DU NIVEAU
MOYEN DES MERS

Les enregistrements des marégraphes apportent une esti-
mation intéressante de l’élévation globale du niveau
moyen des mers. Pour contrôler et affiner les valeurs
déduites des marégraphes, il est essentiel de pouvoir
contrôler le mouvement vertical des marégraphes. Dans
ce but des programmes sont mis en place au niveau natio-
nal et international (sonel, RGP, ESEAS) pour promouvoir
la co localisation des marégraphes avec des instruments
tels que le GPS ou la gravimétrie absolue (Williams et al.,
2001). Les variations de la pesanteur (g) peuvent être
reliées à des variations de hauteur du sol. Celles ci,

moyennant un certain nombre de corrections de la mesu-
re de g, conduisent à des estimations de mouvement au
minimum de l’ordre de 1 mm/an (Williams et al, 2001).

Fig. 1 : Niveaux moyens annuels à Brest

LA STATION DE BREST
La station de Brest est une station regroupant plusieurs
instruments de mesure permanents : le marégraphe, un
GPS permanent (réseau RGP) et des mesures de gravimé-
trie absolue réparties dans le temps (discontinu). La station
de Brest contribue au réseau mondial de marégraphes
GLOSS (Global Sea Level Observing System). Le maré-
graphe de Brest est le seul marégraphe français à possé-
der plus de 150 années de mesures continues.

Fig . 2 : Pesanteur moyenne mesurée
à Brest par le FG5#206

Le niveau moyen annuel de la mer observé à Brest aug-
mente approximativement de 1,3 mm/an par an depuis la
fin du siècle dernier (Figure n° 1). Après correction de l’ef-
fet du rebond post glaciaire cette valeur est estimée à
1,4 mm/an (Douglas, 1991).

Mouvements verticaux et gravimétrie absolue :
expérience de Brest (1998-2002)

M.F. Lequentrec-Lalancette, B. Simon,
M. Amalvict, J. Hinderer

Mouvements verticaux et gravimétrie absolue :
expérience de Brest (1998-2002)

M.F. LEQUENTREC-LALANCETTE1, B. SIMON1, M. AMALVICT2, J. HINDERER2

1SHOM, Brest/2EOST, Strasbourg

VERTICAL MOVEMENT AND ABSOLUTE GRAVITY :
BREST EXPERIMENT (1998-2002)
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La poursuite des expériences de gravimétrie absolue sur
Brest entamée en 1998 (Amalvict et al., 1999) concerne
l’étude à plus longue période temporelle des variations de
la pesanteur. Le gravimètre absolu utilisé au SHOM est le
FG5#206 de conception américaine (Niebauer et al,
1995) et mis en œuvre par l’EOST (Ecole et Observatoire
de Strasbourg – Hinderer, 2002). Les mesures absolues ont
une précision de 1 à 2 mgal (Sasagawa et al., 1995). Ce
qui permet pour certains sites de mesures des estimations
de mouvements verticaux annuels proches du millimètre
(Williams et al, 2001).

LES RESULTATS

À Brest, quatre séries de mesures ont d’ores et déjà été
acquises en 1998, 1999, 2001, et 2002. La qualité des
enregistrements est variable car elle dépend en grande par-
tie des conditions d’environnement (météo, océan) indui-
sant des bruits sismiques sur la mesure du gravimètre.
Les résultats (Figure n° 2) montrent une valeur de gravimé-
trie absolue variant d’une manière positive jusqu’en 2001
et une dernière valeur 2002 bien plus basse que les autres.
Les premières mesures ne montraient pas d’instabilité par-
ticulière par comparaison avec l’ensemble des mesures
réalisées avec le FG5#206 par l’équipe de l’EOST de
Strasbourg (Amalvict M. et al., 2000). La dernière mesure
peut être remise en cause à cause des problèmes matériels
(problème de laser) ainsi que du bruit sismique important
(du sans doute aux phénomènes océaniques comme la
houle) et inhabituel observé le jour de la mesure.
Si on conserve les trois premières mesures, une variation
d’environ 1.9 mgal/an est observée. En reprenant la valeur
de proportionnalité évaluée à partir des caractéristiques
physiques du manteau supérieur et proposée par
Williams, 2001 (-0.2 mgal/mm), ceci conduirait à un taux
de déplacement vertical très important de 9,5 mm/an.
Cette valeur est bien supérieure à celle décrite pour d’au-
tres ports européens, il semble qu’elle soit largement sur-
estimée. Des biais dus aux variations saisonnières peuvent
apparaître à cause du faible échantillonnage des mesures
dans le temps.
L’interprétation de la série de mesures doit prendre en
compte les effets saisonniers potentiels comme les varia-
tions de nappes phréatiques. Le problème à Brest est le
caractère complexe de l’environnement hydrogéologique
(aquifères discontinus). L’étude de ces aspects est en
cours, en collaboration avec l’Université de Bretagne
Occidentale.
Ces variations saisonnières seraient mieux étudiées si les
mesures de gravimétrie absolue étaient plus fréquentes.
Cependant la faible disponibilité du gravimètre absolu
français ne permet pas d’envisager d’augmenter de maniè-
re significative les mesures à Brest.

CONCLUSIONS

Les expériences de gravimétrie absolue peuvent apporter
des renseignements intéressants et complémentaires aux
mesures des GPS permanents sur les mouvements verti-
caux dans le but d’une meilleure évaluation des variations
du niveau de la mer. L’exploitation de leurs résultats
implique que certains phénomènes puissent être évalués
et corrigés (phénomènes saisonniers et bruits océanogra-
phiques). Elles nécessitent des campagnes de mesures à
long terme et un retour régulier des gravimètres sur les
sites. Le site de Brest doit être considéré comme un site
pilote par la communauté et un effort devrait être fait pour
augmenter la fréquence des mesures absolues sur le site.
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ABSTRACT

We investigate the possible influence of under-
ground waters on gravity and radial displacement.
One actual challenge is to manage the validation of
dedicated satellites like GRACE from ground based
gravimetric measurements. Actually, the local
hydrologic variations dominate the ground signal.
We can estimate the direct Newtonian attraction
plus the loading effect due to theoretical aquifer
variations, but a realistic modelling needs an accu-
rate study of the hydrological background. By tak-
ing as an example the J9 superconducting gravime-
ter station close to Strasbourg (France), we argue
that it is necessary to characterize as well as possi-
ble the aquifer systems, and the water mobility from
the shallow soil to the water table, in order to pre-
dict the gravity variations at the signal level avail-
able today from current instruments. The expected
variation range agree with the observed one.

INTRODUCTION

La question hydrologique est d’actualité dès lors que l’on
s’intéresse à la signification des variations de la pesanteur
et du déplacement de la croûte aux limites des sensibilités
instrumentales disponibles (gravimètres et systèmes de posi-
tionnement de qualité géodésique). Elle s’avère également
d’actualité dans le cadre des nouvelles missions satellitales
dédiées à la gravimétrie (CHAMP, GRACE, GOCE) dont l’un
des objectifs est justement d’observer les variations de
stocks d’eau depuis l’espace, par les effets attractifs et flexu-
raux qu’elles induisent. Est-il possible, en particulier, de vali-
der les résultats spatiaux par des mesures au sol (ou vice
versa)? (voir par exemple Crossley et al., 2002).
Par ailleurs, la surcharge hydrologique constitue un “para-
site” pour l’étude des mouvements verticaux d’origines
tectoniques ou les démarches de rattachement de stations
gravimétriques entre elles.

EFFETS GRAVIMÉTRIQUES
DES AQUIFÈRES.

Sur le domaine continental, les variations des stocks d’eau
contenus dans le sous-sol constituent, avec l’atmosphère
et la neige, une contribution notable aux variations de la
pesanteur. L’ordre de grandeur de ces variations est facile
à obtenir si on considère que dans l’effet d’un “plateau”,

la partie située sous un cône dont le sommet constitue le
point d’observation tend très rapidement vers la contribu-
tion totale du plateau lorsque l’angle solide dudit cône
tend vers 2	. Avec une bonne approximation, la contri-
bution gravimétrique de la “lame d’eau” située sous un
gravimètre est pratiquement �geau = 2	G
e où G est la
constante de gravitation universelle, 
 la masse volumique
de l’eau et “e” la variation de l’épaisseur de la colonne
d’eau totale. Cela représente environ 42 microGal
(420 nms-2) par mètre d’eau. Pour se référer à la variation
d’un niveau piézométrique, il faut tenir compte de la
porosité �. Alors, si �h représente cette variation, la varia-
tion concomitante de la pesanteur est : �g = 2000	G��h,
pour une masse volumique de 1000 kg/m3, soit 42��h
microGal par “mètre de piézomètre”.
Dans les aquifères les plus significatifs, la porosité peut
varier de quelques pour-cent à 30 %, du moins dans les
terrains superficiels. Afin de fixer les idées, on peut rai-
sonner avec une porosité représentative de 10 %, si bien
que la variation �h d’un niveau piézométrique induit une
variation de l’ordre de �g � 4�h (� = 0.1) exprimée en
microgal, avec �h en mètre “de nappe”.

Il faut cependant se garder de ne considérer que le niveau
piézométrique (cette grandeur étant la plus facilement
accessible, en forage), car il n’est pas nécessairement bien
représentatif de la colonne d’eau totale. Il arrive que ce
que l’on appelle “l’humidité du sol”, c’est-à-dire l’eau
retenue dans les premiers mètres sous la surface et qui n’a
pas encore transité vers la nappe ni été absorbée par les
plantes, contribue de manière antagoniste à la colonne
d’eau totale. Ainsi, l’évaluation exhaustive du phénomè-
ne nécessite-t-elle de prendre en compte le transit de l’eau
depuis la surface jusqu’à la nappe proprement dite, et de
qualifier la zone non saturée, où règne la capillarité.

Les masses d’eau interviennent à deux titres :
■ A) par attraction directe newtonienne
■ B) en induisant une flexure crustale conduisant à deux

effets supplémentaires :
- un effet d’air libre (déplacement radial

du point d’observation ;)
- un effet d’attraction lié à la redistribution

des masses causée par la flexure.

L’EFFET ATTRACTIF

Le modèle du plateau n’est valable que localement.
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La contribution d’une hypothétique couche d’eau, d’é-
paisseur e, qui couvrirait la planète, est en effet �geau

= 4	G
e  soit le double du plateau horizontal. Un calcul
détaillé montre que cette expression pourrait s’écrire :
�geau = (2	G
e - �1) + (�1 + �2) + (2	G
e - �2)
où le premier terme résulterait d’un plateau d’extension
limitée (la courbure terrestre étant encore insensible), le
deuxième, petit, serait une contribution régionale (mais
sans le terme local), et le troisième concernerait le reste
de la planète. Pour prendre un exemple à l’échelle, et en
situant un gravimètre au centre de la France, deux termes
dominent : un terme strictement local (disons dans un
rayon de quelques dizaines ou centaines de mètres sous
l’instrument, selon sa hauteur par rapport à l’aquifère) et
un terme planétaire, mais il ne serait pas nécessaire de
prendre en compte, en première approximation - mais
pour le terme d’attraction seulement - le niveau moyen
des aquifères de ce pays. Physiquement, cela provient de
ce que:
■ Le signal local voit son origine effectivement sous

l’instrument ;
■ Le signal régional est négligeable car les masses d’eau

sont pratiquement à l’altitude de l’instrument ;
■ Le signal mondial (ni local, ni régional) concerne des

masses d’eau qui sont également sous l’instrument,
du fait de la courbure terrestre. 

Notons qu’en terme de décomposition en harmoniques
sphériques, cette discussion ne porte évidemment que sur
le degré 0. Les réserves faites parfois de la pertinence phy-
sique de la représentation de signaux locaux en harmo-
niques sphériques s’appliquent certainement au cas des
aquifères, particulièrement vus depuis le sol.
On peut supposer sans trop se tromper qu’en ce qui
concerne l’attraction, la colonne d’eau équivalente stric-
tement locale constitue en réalité la principale contribu-
tion (aquifère) à la variation de g. La contribution plané-
taire (non locale et non régionale) va participer aux
variations qui vont se compenser en grande partie, étant
donnée la variabilité spatiale et temporelle considérable
des précipitations. De cette domination du signal local, il
résulte que si l’on souhaite effectuer une validation gravi-
métrique au sol des données satellitales, il est absolument
nécessaire de caractériser la forme et la cinétique de l’a-
quifère local.
Par ailleurs, le signal hydrologique parasite l’étude dyna-
mique des signaux tectoniques et d’origine profonde. Son
spectre comporte les harmoniques de l’année, mais éga-
lement un fond spectral qui résulte, dans les basses fré-
quences, des variations pluri-annuelles, et, jusqu’à des fré-
quences de quelques cycles par jours, du caractère
relativement soudain des recharges produites par les pré-
cipitations.
Pour toutes ces raisons, il est aujourd’hui nécessaire d’in-
vestir, dans tous les sens du terme, pour la caractérisation
des aquifères au voisinage des stations gravimétriques
d’observatoires (stations de répétition des gravimètres
absolus, et stations de gravimètres cryogéniques).

L’EFFET FLEXURAL (DÉPLACEMENT
VERTICAL) ET SES CONSÉQUENCES
GRAVIMÉTRIQUES

Si l’on considère un aquifère (ou un système d’aquifères)
de quelques centaines de km2, le calcul montre que
l’effet flexural, et en particulier le déplacement vertical
induit par la charge, peuvent être négligés. Pour un aqui-
fère de la dimension de la nappe du Rhin, par exemple,
l’effet n’est que de l’ordre du millimètre.
À une échelle plus grande, par exemple pour l’Europe, le
déplacement vertical dépasse certainement le cm. La
Figure 1 illustre le déplacement vertical pour une charge
nominale d’un mètre d’eau (en terme de colonne équiva-
lente), sur le continent, à l’intérieur d’un rectangle arbi-
traire représenté en contour blanc sur la figure. Le dépla-
cement vertical dépasse 4 cm. Même en tenant compte
d’une porosité de l’ordre de 10 %, une telle colonne n’est
pas aberrante : dans le bassin de la Seine, les variations
piézométriques inter-annuelles peuvent atteindre locale-
ment la vingtaine de mètre et en moyenne, les variations
de la colonne équivalente totale dépassent certainement
le demi-mètre, ce qui induit encore une flexure d’au
moins 2 cm.

Fig. 1 : déplacement radial, en mm, dû à la charge
d’une couche d’eau métrique (la charge occupe les

parties continentales à l’intérieur du “rectangle”)

Les enregistrements piézométriques pour ce bassin mon-
trent une très grande variabilité d’une station à l’autre, qui
interdit tout calcul intégral précis. À ce titre, l’exploitation
de telles données ne saurait être que statistique, mais n’en-
lève probablement rien à la pertinence des ordres de gran-
deur en jeu, au moins pour les bassins sédimentaires.
La flexure, et en particulier le déplacement vertical, va
avoir une incidence sur la pesanteur, qui se rajoute à l’at-
traction directe “de plateau” (ce dernier terme restant
dominant). L’effet d’air libre (variation de hauteur) se com-
bine à l’effet de redistribution de masse. Le formalisme uti-
lisé pour le calcul des surcharges océaniques convient
pour estimer ces effets (convolution avec une fonction de
Green obtenue par un formalisme de nombres de Love).
Dans sa forme classique, il ne tient pas compte du terme
local 2	G
e (ce qui est en fait avantageux pour la lectu-
re graphique de ces effets).
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La Figure 2 montre l’effet gravimétrique (hors l’effet de pla-
teau qui vaut, sur les continents et à l’intérieur du rectangle,
environ 420 nms-2) dû à une couche d’un mètre de puissan-
ce. Si la charge est appliquée sur une région notablement
plus petite, le signal gravimétrique est pratiquement négli-
geable par rapport à l’effet de plateau, qui reste le même.
En première conclusion, il apparaît certain que l’effet de
charge hydrologique doit être visible par les réseaux de
GPS (voir par exemple Van Dam et al., 2001). Il constitue
aussi un parasite pour l’étude des mouvements tecto-
niques qui couvrent le même domaine de longueur d’on-
de spatiale que ces effets. Il peut être déduit des bilans
hydrologiques, même si ces derniers ne sont significatifs
qu’à l’échelle temporelle de plusieurs semaines. Le pro-
blème est sans doute moins aigu pour les signaux hori-
zontaux, car la longueur d’onde de répartition de la char-
ge pluriannuelle est grande, réduisant par symétrie le
déplacement horizontal. Cela reste toutefois à quantifier
plus exactement.

Fig. 2: variation de la pesanteur en microGal due à la
charge d’une couche d’eau métrique et hors attraction

directe de 42 microGals.
La charge occupe les parties continentales à l’intérieur du rectangle blanc.

Le calcul tient compte de la courbure terrestre, de la redistribution des

masses, et surtout du déplacement radial induit par la charge.

Les bilans de masses attendus de satellites comme GRACE
permettront de calculer de manière fiable ces effets de
flexures qui sont à relativement grande longueur d’onde.
Il sera alors possible de corriger en temps réel (mais à l’é-
chelle mensuelle) l’effet de charge des eaux continentale
sur les signaux (principalement verticaux) des stations GPS
permanentes.
La communauté spatiale a largement pris conscience de
tous ces effets. En témoigne avant tout la programmation
et la réalisation de missions satellitales dédiées, ainsi que
diverses études et validations tant en France qu’à l’étran-
ger. En Europe, l’équipe du CNES, (voir par exemple
Mangiarotti et al. 2001) quantifie la charge hydrologique
grâce aux bilans hydrologiques globaux. De même Van
Dam et al. (2001) valident des mesures GPS à partir des
mêmes modèles.

Dans la communauté gravimétrique, la question est éga-
lement largement posée, et il ne reste guère de station du
GGP qui ne soit équipée d’au moins un piézomètre.
Toutefois, un simple niveau d’eau n’est pas toujours bien
représentatif des variations hydrologiques au voisinage des
stations, et il va s’avérer nécessaire de caractériser plus
finement la géométrie et le comportement des aquifères
locaux pour séparer correctement leurs effets. Les sols
devront également être instrumentés afin de quantifier leur
degré d’humidité. Qui plus est, certaines stations situées
sur des terrains marneux voire argileux peuvent être mobi-
lisées par un gonflement de ces formations en fonction de
leur saturation en eau.
La nécessité apparaît également pour les stations gravi-
métriques de répétition d’étudier ces phénomènes. Une
fois effectuées les corrections habituelles (atmosphère,
mouvement du pôle, marées terrestres, surcharges océa-
niques etc.), le résidu qui est peut-être exploité, par exem-
ple, pour une caractérisation néotectonique, est encore
dominé par l’hydrologie locale.
Enfin, la question hydrologique peut être posée de la
même manière pour les stations du VLBI (pour le dépla-
cement radial).

EXEMPLE D’ANALYSE DÉTAILLÉE :
L’AQUIFÈRE DU RHIN AUTOUR DE
LA STATION GRAVIMÉTRIQUE J9
(PRÈS DE STRASBOURG)

La station de J9, où sont installés un gravimètre supracon-
ducteur rattaché au Global Geodynamic Project (GGP), et
un GPS rattaché au Réseau de GPS Permanents français
(RGP), est également une station de répétition en gravi-
métrie absolue (FG5). C’est à ces divers titres qu’il est per-
tinent d’en étudier le contexte hydrogéologique.
Les mesures gravimétriques sont effectuées à l’intérieur
d’un ancien fortin, dont le toit sert de support à l’antenne
GPS (Figure 3 ci-dessous).

Fig. 3 : aspect extérieur de la station gravimétrique
supraconductrice J9, près de Strasbourg.

Ce bâtiment proche de Strasbourg se situe entre la limite de l’aquifère

libre du Rhin et celle des alluvions rhénanes, ce qui est illustré par la

Figure 4.
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Fig. 4 : contexte de la station J9 par rapport à la
nappe alluviale du Rhin. L’aquifère est représenté
en grisé clair, l’agglomération strasbourgeoise en

plus sombre ; le Rhin, à l’Est, est tracé en noir.

Au Nord de Strasbourg et à l’Est de J9, les variations
annuelles de la nappe sont de l’ordre du mètre. Le débat-
tement inter-annuel atteint le double.

GÉOLOGIE DU SITE

Une grande partie de la zone qui entoure le gravimètre est
recouverte d’une importante épaisseur de lœss dissimu-
lant les terrains sous-jacents (Figure 5). Ainsi, les failles
bordières n’ont jamais été reconnues, mais elles sont
morphologiquement vraisemblables. De plus, plusieurs
indices attestent du jeu récent (daté du Riss) de ces failles
situées entre Mundolsheim et Oberhausbergen, notam-
ment la présence de coudes dans le cours du ruisseau
Musaubach à l’ouest de la colline. La genèse de la colli-
ne serait d’origine combinée tectonique puis éolienne, les
apports éoliens (sables et lœss) s’étant déposés sur une
ancienne terrasse alluviale mise en relief par la tectonique
(Maire, 1973). Deux épisodes éoliens successifs ont ainsi
déposé une dune de sable fin sur une épaisseur de 20 m,
puis des limons (lœss) sur une épaisseur d’environ 25 m.
La colline de Hausbergen surplombe à présent la plaine
rhénane d’une cinquantaine de mètres.
Les forages à l’ouest de la colline montrent de rapides
variations de faciès. En effet, la stratigraphie des alluvions
sablo-graveleuses de la plaine du Rhin est compliquée, sur
le piémont vosgien, par les cônes d’épandage des rivières
vosgiennes (dépôts alternatifs de sables et de limons).
À l’est de la colline, la terrasse de Schiltigheim surplom-
be la vallée d’une dizaine de mètres. Elle est recouverte
de lœss sur une épaisseur de 10 m.

Fig. 5 : la carte géologique révèle que des loess
couvrent le secteur. La partie grisée la plus sombre,

constituée des loess les plus récents, constitue la
colline de Hausbergen où est implantée la station.

La coupe est illustrée sur la Figure 6.

Fig. 6 : la coupe géologique, déduite de forages,
indique la présence d’une nappe perchée, mais libre,

sur un niveau argileux. Sous la station, la nappe
rhénane est captive, mais s’avère libre plus à l’Est.

La surcharge hydrologique en géodésie terrestre
N. Florsch,L. Longuevergne, M. Llubes, J. Hinderer, M.Amalvict



105Rapport quadriennal 1999 - 2002

CONSIDÉRATIONS HYDROGÉOLOGIQUES

HUMIDITÉ DES SOLS

Les lœss sont des sédiments éoliens non stratifiés et non
consolidés, qui présentent une importante porosité. La
réserve utile de ces sols varie entre 170 mm et 200 mm
d’eau sur une épaisseur retenue d’approximativement 1 m
(zone contenant les racines), dont les 2/3 peuvent être
facilement prélevés par les plantes (source : ARAA). Sans
intervention humaine, l’épaisseur de cette lame d’eau est
maximale en hiver (novembre à février) et minimale en été
(mars à septembre).
Un bilan hydrique mensuel moyen effectué à la station
météorologique d’Entzheim (source : Guide des sols
“Collines de Brumath, du Kochersberg et de l’arrière
Kochersberg” réalisé sous maîtrise d’ouvrage de la Région
Alsace) permet d’évaluer les variations temporelles de la
lame d’eau contenue dans les sols, sous l’hypothèse que
seulement 2/3 de la lame d’eau peut migrer (Figures 7 et 8).

Fig. 7 : pluviométrie et évaporatranspiration
estimée dans la région, exprimées en mm d’eau.

Fig. 8 : estimation de la lame d’eau, en mm,
potentiellement retenue par les lœss.

Ces sols laissent également infiltrer un flux évalué à
200 mm par an (Schenk et Delphin, 1996) vers les cou-
ches sous-jacentes.

NAPPE LOCALE PERCHÉE

Les variations de hauteur d’eau observées par le piézo-
mètre installé dans le fort, sur une période d’un mois
(Figure 9) ont été corrélées à 85 % avec les variations de
pression (Arthus, 1999). Après correction de la contribu-
tion de la pression atmosphérique, l’analyse des données
piézométriques ne montre pas de fréquences équivalen-
tes aux ondes marées, ce qui implique un fonctionnement
plutôt “libre” de l’aquifère sous la station gravimétrique
J9. De plus, l’analyse des données piézométriques mont-
re que le fonctionnement de cet aquifère est indépendant
de la nappe des alluvions rhénanes. Ce sont ces argu-
ments qui permettent d’établir que la colline accueille en
son sein une nappe perchée dans les sables éoliens, dans
laquelle plonge le piézomètre installé dans le fort.

Fig. 9 : variations piézométriques de la nappe
perchée sous la station J9. Le faible débattement

suggère que cet aquifère se déverse dans la nappe
sous-jacente (peut-être par ses limites).

Bien que le fort soit construit dans un creux topogra-
phique, des systèmes de drainage installés dans le fort
assurent l’évacuation des eaux vers les ruisseaux voisins,
qui ne s’infiltrent donc pas vers l’aquifère, mais peuvent
tout de même induire du bruit haute fréquence dans le
signal. Par contre, l’ensemble des pluies tombant sur le
reste de la colline s’infiltre, l’amplitude du signal étant
équivalent à la lame d’eau évaluée par Schenk et Delphin.
Ces eaux sont sans doute évacuées par diffusion à travers
la couche d’argile séparant les alluvions rhénanes des
sables éoliens.

CONTRIBUTIONS AUX VARIATIONS
DE GRAVITÉ À LA STATION J9

Nous déterminons ici un ordre de grandeur des variations
de gravités induites par les différentes unités hydrogéolo-
giques définies dans la partie précédente, à l’aide de
modèles simples, demi-plans, parallélépipèdes infinis
selon la direction Nord – Sud ou cylindres.

CONTRIBUTION GRAVIMÉTRIQUE DE LA NAPPE PERCHÉE

Les variations de gravité absolue observées à J9 ont été
corrélées avec les variations du niveau piézométrique de
la nappe perchée (Renaud, 2000) et indiquent des varia-
tions très approximatives de 200 nms-2 par mètre d’eau
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mesurée par le piézomètre, soit un signal de 40 nms-2m-1

d’amplitude, maximum en août et minimum en décembre.
Un modèle parallélépipédique permet également d’évaluer
la porosité des sables éoliens à 40 %, valeur peut-être sur-
déterminée, mais mettant en relief une granulométrie des
plus homogène pour la couche de sable (en effet, on
approche là de la porosité théorique maximum obtenue
pour une granulométrie homogène). La Figure 10 illustre
une tentative de prédiction, superposée à la variation obs-
ervée de la pesanteur.

Fig. 10 : estimation de la contribution gravimétrique
de la nappe perchée, et comparaison avec la

variation observée de la pesanteur.

HUMIDITÉ DES SOLS – COLLINE DE HAUSBERGEN

Il est difficile d’évaluer précisément la contribution des
sols sans modèle précis de la géométrie locale de la col-
line, du fossé accueillant le fort, et des valeurs d’humidi-
té des sols. Sur la Figure 11, on s’essaye à établir un modè-
le élémentaire.

Fig. 11 : modèle élémentaire pour l’humidité des
sols, en coupe (en haut) et en plan (en bas)

En première approximation, on peut modéliser la lame
d’eau retenue par les lœss superficiels par un cylindre
creux représenté ci dessus et situé à une altitude moyen-
ne de 190 m à l’est de la station, et 185 m à l’ouest.
L’anomalie est alors équivalente à 120 nms-2m-1, soit un
signal de l’ordre de 15 nms-2 crête à crête, minimale en
février et maximale en septembre, les masses d’eau à

prendre en compte se situant au-dessus de la station gra-
vimétrique.

La Figure 12 montre le signal de contribution obtenu
grâce à cette modélisation. Les variations de gravité indui-
tes sont de même signe, grosso modo, que pour les préci-
pitations, si bien qu’il existe une bonne cohérence entre
ces influences météorologiques et les résidus de gravité
observés. Toutefois, ces quantifications ne sauraient être
plus réalistes sans une modélisation bien plus fine des
masses d’eau et de leurs déplacements dans le sous-sol.

Fig. 12 : modèle de contribution (courbe lisse) de
l’humidité du sol aux variations de la pesanteur

AUTRES CONTRIBUTIONS

D’autres contributions sont négligeables dans le cas de la
station de Strasbourg, mais sont susceptibles d’avoir un
impact plus important dans des géométries différentes.
Ainsi, on peut noter les variations de niveau du Rhin qui
induisent des variations de gravité de 15 pms-2m-1 à la sta-
tion J9, le captage d’eau d’Oberhausbergen à 1,1 km de
l’instrument induit un signal de 250 pms-2 crête à crête
(Renaud, 2000). D’autres contributions peuvent encore
intervenir comme par exemple les pompages agricoles,
difficiles à quantifier s’ils ne sont pas mesurés directement.

CONCLUSION

Parmi les différentes contributions directes et indirectes,
les eaux souterraines constituent un forçage que l’état
actuel de l’art en gravimétrie ou en géodésie contraint de
modéliser. La seule donnée d’un niveau de nappe ou de
l’humidité du sol dans les premiers décimètres est, pour
ce faire, insuffisante. La communauté gravimétrique doit
aujourd’hui chercher les compétences et le savoir chez
celle des hydrogéologues, ces derniers devant s’appuyer
sur toutes les méthodes disponibles qui permettent de
caractériser la distribution de l’eau et sa mobilité dans le
sous-sol. La séparation des signaux tectoniques ou d’ori-
gine profonde est, dans un large spectre, à ce prix.
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ABSTRACT

In the last decades, flank collapses have been docu-
mented or hypothesized on a few active or extinct
volcanoes of the Lesser Antilles arc. More recently,
our on land surveys in several islands coupled with
the AGUADOMAR (1998-99) and CARAVAL (2002)
marine cruises along the arc with R/V L’Atalante,
have allowed us to identify and study more than 30
such events of which 15 occurred in the last 30,000
years. The submarine flanks of most major islands of
the arc (Figure n° 1) display one or several sedimen-
tary structures that can unmistakably be attributed to
debris avalanches by their morphological features
and geophysical response. Only about a tenth of the
identified underwater debris avalanche deposits
(DAD) could be correlated to collapses that had
already been identified and documented or suspect-
ed from on land evidence. Field-work sessions in the
last four years were specifically devoted to the survey
of possible collapse structures on several of the
islands as well as the identification and dating of
associated DAD.
For the Soufrière Hills volcano in Montserrat, besides
the very recent minor 1997 event during the ongoing
eruption, evidence for several prehistorical destabi-
lizations have been found on land and undersea
(Figure n° 2). Except for a 4000 yrs BP event, ages are
not well constrained today.
The Grande Découverte – la Soufrière volcano in
Guadeloupe is probably one where the largest num-
ber of collapses occurred (Figure n° 3). Most did not
give rise to underwater deposits but superposed DAD
from 6 events more recent than the 11,500 BP desta-
bilization underlie the heavily populated cities of
Basse-Terre and St Claude, West of the volcano. Only
some of these events are associated with explosive
magmatic eruptions as were the 3,100 BP and, possi-
bly, the 1440 AD activities. 
The most extensive DAD recognized by our marine
surveys is by far the one identified at sea SW of the
active Soufrière complex in southern Dominica. It
covers a submarine area of some 3,500 km2 and was
emplaced more than 100 ka ago. Two other, more
recent, destabilizations have also been recognized in
part correlatable to structures previously described in
the literature. One of them, of Holocene age, displays
the most spectacular hummocky topography of the
region with megablocks up to 2.8 km length and 240
m height. Avalanche structures from which the DAD 

originate form nested arcuate amphitheaters more or
less filled by protracted eruptive activity (Figure n° 4).
More than 100,000 years ago, and then about 25 and
9 ka ago, Montagne Pelée, Martinique, was also
affected by three successive collapses of decreasing
volumes (25 km3, 13 km3, and 2 km3) (Figure n° 5). A
new volcanic edifice was erected in each of the col-
lapse structure as we surmise is the case for southern
Dominica.
The Qualibou structure in south-western St Lucia has
been diversely interpreted as due to eruptive
caldeira-forming activity or westerly slumping. DAD
observation has not been reported previously.
However, the Aguadomar survey clearly revealed sev-
eral superposed DAD that can be traced to the arcu-
ate Soufrière structure. We thus conclude that the
structure is the result of several flank collapses.
To the South of St Lucia, Soufrière, St Vincent and the
submarine Kick’em Jenny volcano (Figure n° 6), the
most active volcanoes of the arc, both have well
defined amphitheater morphologies suggesting that
they have also been affected by lateral collapses.
DAD were recognized and surveyed during the 2002
CARAVAL cruise to the West of St Vincent. To date,
Kick’em Jenny surveys have not provided evidence for
DAD.
The contrasted instability behavior of the Lesser
Antilles volcanoes may be traced to their different
geodynamic situations and to factors inherent to each
volcano. In the southern islands, the extinct Miocene
and the recent arc merge and western aerial and sub-
marine slopes are significantly higher than on the
Atlantic side (20% vs. 5%). This asymmetry is absent
or subdued North of Dominica. In the northern
islands (Soufrière Hills, Montserrat and Grande
Découverte, Guadeloupe) destabilization may princi-
pally due to the intense alteration of edifice interiors
produced by vigorous hydrothermal systems.
Overload by protracted volcanic activity might not
have to be large. In the South, the voluminous col-
lapses systematically occur in a westerly direction
which is the side with the greatest slope.
In addition to the known on land destructiveness of
debris avalanches and explosive eruption that accom-
pany flank collapses, avalanches entering the sea gen-
erate tsunamis that may put distant shores at risk.
Hazard evaluation must, therefore, seriously take this
risk into account.
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INTRODUCTION

Un certain nombre de volcans composites, quel que soit
le contexte géodynamique dans lequel ils se trouvent,
connaissent de longues périodes de construction entre-
coupées de très courts épisodes de destruction. Ces der-
niers peuvent accompagner la vidange rapide d’un réser-
voir magmatique et générer en surface une caldeira
d’effondrement. Mais la destruction d’un édifice volca-
nique peut également être provoquée par la déstabilisa-
tion de l’un de ses flancs suite à différents processus :
injection de magma qui n’atteint pas la surface, simple fra-
gilisation du flanc par altération hydrothermale et fractu-
ration, surcharge provoquée par l’édifice… Depuis l’é-
ruption du Mont St. Helens dans la Chaîne des Cascades
aux USA, en 1980 (Lipmann et Mullineaux, 1981), un
grand nombre de déstabilisations de flanc ont été identi-
fiées sur de nombreux volcans. Ce phénomène est main-
tenant reconnu comme un processus de remobilisation
importante des produits qui constituent un édifice volca-
nique. Les déstabilisations de flanc ont été répertoriées
dans différents contextes: domaine intraplaque océanique
(Hawaii, La Réunion, les Canaries), continental (Cantal)
ou dans les zones de subduction, sur les marges conti-
nentales et sur les arcs insulaires. Les volumes mis en jeu
peuvent être extrêmement variables, de quelques centiè-
mes de km3 pour les plus petits à plusieurs milliers de km3

pour les plus volumineux.
Les volcans de l’arc des petites Antilles ont connu un
nombre important de déstabilisations de flanc. Le dernier
événement s’est produit en 1997 à Montserrat sur le vol-
can de Soufrière Hills, en éruption depuis 1995 (Sparks et
al., 2002, Voight et al., 2002). Le flanc sud du volcan s’est
déstabilisé sous l’effet de la charge exercée par le dôme
de lave sur les parois fortement hydrothermalisées et frac-
turées du cratère. L’avalanche de débris générée s’est
écoulée dans une des vallées du flanc sud du volcan.
Malgré le faible volume mis en jeu (45 Mm3), cet événe-
ment a eu des effets dévastateurs suite à l’explosion pro-
duite par la dépressurisation des gaz magmatiques conte-
nus dans le dôme de lave. Si dans ce cas, l’avalanche de
débris s’est arrêtée à quelques dizaines de mètres du riva-
ge, bon nombre d’événements sur les volcans de l’arc ont
produit des avalanches de débris qui se sont écoulées en
mer. Les études géologiques détaillées effectuées au cours
des dernières années sur un certain nombre de volcans de
l’arc couplées à deux campagnes océanographiques à
bord du N/O L’Atalante nous ont permis d’identifier et d’é-
tudier un grand nombre de déstabilisations de flanc et
leurs produits associés. Ce sont maintenant plus de 30
événements qui ont été reconnus, quinze d’entre eux s’é-
tant produits dans les 30000 dernières années. L’objectif
de cet article est de présenter les déstabilisations de flanc
à l’échelle de l’arc Antillais, de déterminer leur origine et
leurs effets et d’identifier les risques que de tels événe-
ments feraient encourir aux populations présentes sur les
îles s’ils se renouvelaient.

Fig. 1: Extension des avalanches de débris au large des îles
des petites Antilles entre Montserrat et Ste Lucie

(bathymétrie multifaisceaux , illumination N 320°, campagne

Aguadomar). Les volcans actifs sont représentés par des étoiles. Les

limites des dépôts sont surimposées à la bathymétrie (d’après

Deplus et al., 2001).

CONTEXTE GEOLOGIQUE

L’arc des petites Antilles résulte de la subduction de la
plaque océanique atlantique sous la plaque Caraïbe. Il s’é-
tend sur 850 km depuis la marge continentale sud améri-
caine (Vénézuela) jusqu’aux grandes Antilles et présente
une nette convexité vers l’est (Figure n° 1). Le début du
volcanisme est daté à environ 40 Ma (Bouysse et al.,
1990). Au nord de l’île de la Dominique, l’arc est divisé
en deux chapelets d’îles : les îles de l’est correspondent à
la partie ancienne de l’arc (arc externe) et le substratum
volcanique est recouvert d’un plateau calcaire. Celles de
l’ouest forment l’arc récent (arc interne) actif depuis main-
tenant 20 Ma. Au sud de l’île de la Dominique, l’arc est
constitué d’un seul chapelet d’îles, sur lesquelles les par-
ties anciennes et récentes sont juxtaposées. Les îles du sud
sont bordées à l’ouest par le bassin arrière arc de Grenade
profond de 3000 m.
Une douzaine de volcans actifs sont installés sur les îles
de l’arc interne. Plusieurs d’entre eux ont eu une activité
éruptive au cours du dernier siècle : Montagne Pelée
(1902, 1929) ; Soufrière de Guadeloupe (1956, 1976)
Soufrière de Montserrat (depuis 1995) ; Soufrière de St-
Vincent (1902, 1979); Kick’em Jenny (11 éruptions depuis
1939). D’autres montrent une activité hydrothermale
importante : Soufrières de Dominique et de Ste Lucie.
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À l’exception du volcan sous-marin du Kick’em Jenny, la
fréquence éruptive de la plupart des édifices de l’arc et
donc la production de magma est relativement faible et
est à mettre en relation avec la faible vitesse de la sub-
duction (2 cm/an).

METHODOLOGIE

Des études à terre ont été menées sur plusieurs volcans
actifs de l’arc (Soufrière Hills à Montserrat, Soufrière de
Guadeloupe, Soufrière de Dominique, Montagne Pelée de
Martinique, Soufrière de Ste Lucie), permettant de mettre
en évidence plusieurs structures en fer à cheval. Si pour
certaines d’entre elles, des dépôts d’avalanche de débris
associés avaient déjà été identifiés à terre (Boudon et al.,
1984, 1987), pour un grand nombre de structures aucun
dépôt n’avait jusqu’alors été reconnu (Mattioli et al.,
1995 ; Roobol et al., 1983 ; Vincent et al., 1989 ; Wadge,
1985, Wadge and Isaacs, 1989), les avalanches de débris
s’étant probablement épanchées en grande partie en mer.
Deux campagnes océanographiques ont été menées à
bord du N/O L’Atalante de l’Ifremer en décembre 1998 -
janvier 1999 (Aguadomar) et février 2002 (Caraval) per-
mettant d’acquérir des données bathymétriques, d’image-
rie, de sondeur de sédiments 3,5 kHz, de sismique
réflexion (6 traces pour Aguadomar et 6 et 24 traces pour
Caraval), magnétiques et gravimétriques.
Un nombre important de dépôts d’avalanches de débris a
été reconnu et cartographié sur les fonds océaniques au
large des îles (Figure n° 1). Les différentes données géo-
physiques nous ont permis de les caractériser (Deplus et
al., 2001; Le Friant, 2001). Sur la bathymétrie, les avalan-
ches de débris présentent fréquemment, comme à terre,
des morphologies en hummocks, les mégablocs pouvant
avoir des dimensions de plusieurs centaines de mètres.
Leur extension est parfois bien définie par la présence
d’un front morphologique qui contraste avec la topogra-
phie régulière du bassin dans lequel elles s’écoulent. Les
dépôts chaotiques que représentent les avalanches de
débris ont une signature hyperbolique caractéristique sur
les données de sondeur de sédiments 3.5 kHz. Dans cer-
tains cas, les réflecteurs hyperboliques apparaissent net-
tement en surface du dépôt. Dans d’autres cas, ils peuvent
être recouverts de réflecteurs lités indiquant la présence
de sédiments sur le dépôt. Enfin, sur les profils de sismique
réflexion, les dépôts d’avalanche de débris se traduisent
par la présence de réflecteurs chaotiques, où une grande
partie de l’énergie est dispersée. Ils contrastent avec les
réflecteurs sub-horizontaux continus correspondants aux
couches de sédiments présentes dans le bassin.
Les dépôts d’avalanche de débris cartographiés en mer ont
pu être corrélés avec des structures en fer à cheval identi-
fiées à terre. Dans certains cas, la reconnaissance de
dépôts en mer nous a permis d’identifier de nouvelles
structures à terre. D’autres dépôts d’avalanches de débris
ont été retrouvés à terre au débouché de certaines de ces
structures.

ABONDANCE DES DESTABILISATIONS
DE FLANC SUR LES VOLCANS
DE L’ARC ANTILLAIS

Les déstabilisations de flanc sont nombreuses sur les vol-
cans de l’arc antillais et peuvent, dans certains cas, se
renouveler un grand nombre de fois sur le même édifice.
Sur les volcans du nord de l’arc elles sont généralement
de petit volume et affectent principalement la partie som-
mitale de l’édifice. Au sud, elles mettent généralement en
jeu des volumes plus importants et semblent se produire
moins fréquemment.

LES VOLCANS DU NORD DE L’ARC

■ Sur le volcan de Soufrière Hills, dans la partie sud de
l’île de Montserrat, plusieurs déstabilisations se sont
succédées (Figure n° 2). La dernière s’est produite en
1997 générant une avalanche de débris de 45 Mm3 qui
s’est écoulée dans la White river sur le flanc sud du vol-
can. L’English’s Crater dans lequel est installé le dôme
actuel est une structure en forme de fer à cheval ouver-
te vers l’est qui résulte d’une déstabilisation de flanc
produite il y a environ 4000 ans (Roobol et Smith,
1998; Wadge et Issacs, 1988). Quelques dépôts d’ava-
lanches de débris ont été reconnus à terre dans les val-
lées qui drainent le cratère et sur les falaises en bord de
mer (Boudon et al., 1998), mais la majeure partie de
l’avalanche de débris (~0.6 km3) a été retrouvée en mer
(Deplus et al., 2001 ; Le Friant, 2001 ; Le Friant et al.,
soumis). Enfin, sur le flanc ouest du volcan, des dépôts
d’avalanche de débris plus anciens ont été identifiés
sous une séquence de dépôts d’écoulements pyroclas-
tiques de cendres et blocs, datés d’au moins 20 000
ans. Aucune trace de ces dépôts n’a été reconnue en
mer. Le Friant et al. (soumis) montrent que les flancs
sous-marins de l’île de Montserrat et principalement de
la partie sud sont l’objet de fréquentes instabilités dont
on retrouve les produits sur le fond océanique.

Fig. 2 : Structures de déstabilisation et localisation à
terre des dépôts d’avalanches de débris sur le

volcan de Soufrière Hills à Montserrat.

113

Instabilité des volcans de l’arc Antillais :
origine et implication sur les risques volcaniques

G. Boudon, A. Le Friant, J.-C. Komorowski, C. Deplus, M.P. Semet

Rapport quadriennal 1998 - 2003



■ Le volcan de la Grande Découverte - la Soufrière de
Guadeloupe est probablement celui qui a connu le plus
grand nombre de déstabilisations de flanc au cours de
son édification. C’est au cours de la période récente
qu’elles se renouvellent le plus fréquemment. Dix dépôts
d’avalanche de débris ont été identifiés (Figure n° 3). Si
3 d’entre eux appartiennent à la première phase d’édifi-
cation, les 7 derniers correspondent à des événements
qui se sont produits dans les 11 500 dernières années. Le
premier de cette série est daté à 11 500 ans BP (Boudon
et al., 1987). Il a formé un cratère en fer à cheval (cratè-
re Carmichaël), de 1,5 x 1,2 km, ouvert vers l’ouest.
L’avalanche de débris générée, d’un volume de 0,5 km3,
s’est écoulée sur le flanc ouest du volcan et s’est arrêtée
à quelques centaines de mètres de la côte. Aucune trace
de magma juvénile n’ayant été reconnue, cette éruption
a été interprétée comme un événement purement phréa-
tique, comparable à celui du Mont Bandaï-san au Japon
en 1888 (Sekiya et Kikuchi, 1889). Depuis 8 000 ans, 6
événements se sont succédés, les avalanches de débris
affectant principalement le flanc sud-ouest du volcan et
atteignant pour la plupart la mer (Komorowski et al.,
2002). Les dépôts d’avalanches de débris forment une
séquence qui peut atteindre localement une épaisseur
supérieure à 100 m. La plus ancienne de cette série s’est
mise en place aux environs de 8000 ans.

Fig. 3 : Répartition des dépôts des avalanches
de débris récentes sur le flanc sud-ouest du volcan

de la Soufrière de Guadeloupe.
1 : avalanche de débris datée à 45 000 ans B.P. ;

2 : avalanche de débris de l’éruption de 11 500 ans B.P.

3 : avalanches de débris produites au cours de 8 000 dernières années

et recouvrant les zones occupées par les villes de Basse-Terre et

Saint-Claude.

4 : cônes et dômes récents (post 3100 ans B.P.)

Un événement important s’est produit il y a 3100 ans.
L’éruption a été générée, comme au Mont St-Helens, par
l’injection d’un cryptodôme dans le flanc sud de l’édifice
provoquant sa déstabilisation. Le glissement a immédia-
tement été suivie par un blast dirigé latéralement vers le
sud, dont on retrouve les dépôts sur plus de 60 km2

(Boudon et al., 1984). Le dernier événement est proba-
blement associé à la dernière activité magmatique qui a
construit le dôme de la Soufrière, vers l’an 1440 de notre
ère. Bien qu’une partie de ces avalanches de débris se
soient épanchées en mer, aucune trace de dépôt n’a été

identifiée sur les flancs sous-marins de l’édifice. Ceci est
principalement dû à l’existence d’une grande vallée sous-
marine qui draine les flancs sous-marins de l’île et érode
la plupart des dépôts (Figure n° 1).

LES  VOLCANS DU SUD DE L’ARC

■ En Dominique, le volcanisme actif se localise dans la
partie sud de l’île dans un secteur appelé Soufrière. Ce
système volcanique a connu plusieurs déstabilisations
générant de volumineuses avalanches de débris vers
l’ouest (Deplus et al., 2001; Le Friant et al., 2002).
Plusieurs structures en fer à cheval, emboîtées les unes
dans les autres, ont été cartographiées. Si l’une d’entre
elles, la structure de Soufrière, avait déjà été reconnue
(Roobol et al., 1983, Wadge, 1985), aucun dépôt d’a-
valanche de débris n’avait été identifié à terre au pré-
alable. Trois déstabilisations de flanc ont récemment été
étudiées (Figure n° 4 - Le Friant et al., 2002). La plus
ancienne (> 100 000 ans) détruit en grande partie un
premier édifice volcanique et produit l’une des avalan-
ches de débris les plus volumineuses de l’arc antillais ;
on retrouve les dépôts à terre mais elle s’étend aussi en
mer sur une superficie d’environ 3500 km2. La structu-
re formée est en partie recouverte par le cône qui s’est
reconstruit à l’intérieur (volcan du Plat Pays). La secon-
de déstabilisation forme la structure en fer à cheval de
Soufrière, bien visible dans la morphologie. Le dépôt
d’avalanche de débris associé montre une morphologie
en hummocks spectaculaire avec des mégablocs pou-
vant atteindre des longueurs de 2,8 km et des hauteurs
de 240 m. Son âge se situe entre 6600 et 2380 ans BP
(datations au 14C sur bois carbonisés). La dernière dés-
tabilisation, de petit volume, affecte le cône reconstruit
à l’intérieur de la structure de Soufrière; c’est dans cette
dernière structure (structure de Morne Rouge) que se
sont mis en place les dômes de lave récents.

Fig. 4: Coupe interprétative recoupant les trois structures de
déstabilisation de la partie sud de l’île de Dominique. 

Les deux reliefs au sud-ouest (Scott’s Head) représentent des

mégablocs appartenant à la déstabilisation de Soufrière (d’après Le

Friant et al. 2002).

■ L’édification de la Montagne Pelée en Martinique est
également marquée par 3 déstabilisations successives
de son flanc ouest, qui conditionnent fortement l’évo-
lution du volcan tant sur le plan volcanologique que
magmatologique (Le Friant et al., in press). 
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La première s’est produite, il y a au moins 100 000 ans,
générant une avalanche de débris d’un volume de plus de
25 km3 dont l’essentiel s’est épanché en mer dans le bas-
sin de Grenade, jusqu’à 60 km des côtes. Seul le rempart
nord de la structure, dont les dimensions sont estimées à
6 x 8 km, est encore visible (Figure n° 5). La seconde a
produit une avalanche de débris qui comme la précéden-
te s’est essentiellement épanchée en mer et forme un
dépôt nettement identifiable dans la bathymétrie. D’un
volume de 13 km3, elle a érodé lors de son écoulement le
flanc sous-marin de l’édifice créant un profond chenal de
4 km de large et de 13 km de longueur. La structure for-
mée (6 x 4,5 km) affecte une partie du flanc sous-marin
de l’édifice, comme le montre la concavité de la côte. Elle
est localisée à l’intérieur de la précédente. Cet événement
est daté aux environs de 25 000 ans (datations par 14C sur
bois carbonisés prélevés dans les produits de remplissage
et par déséquilibre U-Th sur les dômes de lave recoupés
par la structure). Le dernier événement, plus récent et de
plus petite taille (~ 9 000 ans), a généré une avalanche de
débris de petit volume dont les dépôts reconnus à terre et
en mer sur le flanc sous-marin de l’édifice montrent une
morphologie en hummocks caractéristique. La structure
qui en résulte (4 x 1,5 km) est également emboîtée dans
la précédente. Comme pour la Dominique, un nouveau
cône est installé à l’intérieur de cette dernière structure.

■ LA STRUCTURE DE QUALIBOU dans la partie sud-
ouest de l’île de Ste Lucie a été interprétée par certains
auteurs comme une caldeira d’effondrement (Tomblin,
1966; Wohletz et al., 1987) et par d’autres comme une
structure de glissement (Roobol et al., 1983; Matiolli et
al., 1995) sans qu’aucun dépôt d’avalanche de débris
n’ait été identifié. Cette structure montre une morpho-
logie ouverte vers l’ouest. C’est à son ouverture que
sont situés les deux dômes de dacite de Petit et Gros
Pitons. Plusieurs dépôts d’avalanche de débris ont été
reconnus dans le bassin de Grenade au large de l’île de
Ste-Lucie au débouché d’un chenal situé sur le flanc
sous-marin de l’île et dont les rebords sont localisés
dans l’alignement des remparts de la structure de
Qualibou (Deplus et al., 2001 ; Le Friant, 2001). Ceci
confirme que la structure de Qualibou correspond à
une structure de déstabilisation formée probablement
au cours d’événements successifs. Des datations actuel-
lement en cours devraient permettre de proposer un
âge minimum pour la formation de cette structure.

■ LA SOUFRIÈRE DE ST-VINCENT a aussi connu au
moins une déstabilisation de son flanc ouest. La struc-
ture de Baleine, dont seul le rempart nord est visible,
est ouverte sur la mer Caraïbe. Elle résulte d’une désta-
bilisation dont les dépôts d’avalanche de débris ont été
reconnus en mer lors de la campagne océanographique
Caraval. C’est à l’intérieur de cette structure qu’est
installé le cône de la Soufrière, l’un des plus actifs de
l’arc.

■ Enfin, LE KICK’EM JENNY, le seul volcan sous-marin de
l’arc semble également avoir été l’objet d’une déstabi-
lisation de son flanc ouest. Installé sur le bord nord-
ouest de la plate forme sous-marine qui supporte l’île
de Grenade, cet édifice présente une très forte dissy-
métrie et seul son flanc ouest est bien développé
(Bouysse et al., 1988). Le cône actuel, à croissance rapi-
de, est installé à l’intérieur d’une structure en fer à che-
val (6 x 3,5 km) ouverte vers l’ouest (Figure n° 6). Bien
qu’aucun dépôt d’avalanche de débris n’ait pu être
reconnu en mer (absence de levés bathymétriques à la
base du cône), la structure identifiée est interprétée
comme résultant d’une déstabilisation de flanc (Boudon
et al., 1999; Le Friant 2001).
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Fig. 5 : Les déstabilisations de flanc sur le volcan
de la Montagne Pelée, Martinique
(d’après Le Friant et al., in press).

Haut : Carte montrant les différentes structures de déstabilisation affec-

tant le flanc ouest de la Montagne Pelée. Plusieurs âges obtenus sur

les dômes de lave recoupés par les structures et sur les dépôts de rem-

plissage sont reportés.

Bas : Bathymétrie multifaisceaux à l’ouest de la Montagne Pelée

(campagne Aguadomar), illumination N 320°.

Les trois dépôts d’avalanche de débris sont identifiés.



DISCUSSION

ORIGINE DES DESTABILISATIONS DE FLANC

Les déstabilisations de flanc affectent la plupart des vol-
cans actifs de l’arc des petites Antilles. On en retrouve
également sur les volcans éteints (structures en fer à che-
val et/ou dépôts d’avalanches de débris). Dans la partie
nord de l’arc (Soufrière Hills à Montserrat, Soufrière de
Guadeloupe), les déstabilisations sont nombreuses ; elles
mettent en jeu de petits volumes (quelques dizaines à
quelques centaines de millions de m3) et affectent uni-
quement la zone sommitale de l’édifice. Leur origine est
à mettre en relation avec l’intense hydrothermalisation et
fracturation qui affectent ces volcans. En effet, ces derniers
possèdent un système hydrothermal extrêmement déve-
loppé qui fragilise les zones sommitales et favorise leur
instabilité. Les déstabilisations peuvent donc être générées
sans qu’une importante surcharge de l’édifice ne se pro-
duise. Ce fut par exemple le cas de l’événement de
Soufrière Hills sur l’île de Montserrat en 1997 ou encore
de l’éruption phréatique de 11500 ans BP du volcan de la
Grande Découverte - la Soufrière de Guadeloupe.
Dans le cas des volcans des îles du sud de l’arc
(Dominique, Martinique, Ste Lucie, St-Vincent), les désta-
bilisations sont moins fréquentes bien qu’elles puissent se
renouveler plusieurs fois au cours de leur édification. Elles
mettent en jeu des volumes beaucoup plus importants
(plusieurs km3 à plusieurs dizaines de km3). Elles affectent
systématiquement le flanc ouest des édifices et les ava-
lanches de débris s’épanchent en partie voire en totalité
en mer Caraïbe dans le bassin de Grenade. Leur origine
est à rechercher dans la structure de l’arc et dans l’impor-
tante dissymétrie est-ouest qui affecte les îles et les édifi-
ces volcaniques. En effet, les flancs aériens et sous-marins
de la partie ouest des îles ont des pentes beaucoup plus

fortes (~20 %) que ceux de la partie est (~5 %). A cette
dissymétrie s’ajoute la position des édifices volcaniques
décalés pour la plupart vers l’ouest par rapport à l’axe de
l’arc. L’importante surcharge créée par le cône volcanique
et les fortes pentes du flanc ouest sont à l’origine des
instabilités de ces volcans. Lorsqu’une déstabilisation se
produit, un nouveau cône s’édifie à l’intérieur de la struc-
ture en fer à cheval. La discontinuité formée au niveau du
plancher de cette structure favorise la circulation des flui-
des à son niveau et dans les parties supérieures du cône
(fluides hydrothermaux et eaux météoriques s’infiltrant
dans le nouveau cône plus perméable) créant des zones
de faiblesse qui favorisent de nouvelles déstabilisations.
Ainsi, il n’est pas nécessaire que le nouveau cône formé
atteigne le volume du précédent pour qu’il se déstabilise
à nouveau. Les déstabilisations qui suivent mettent en jeu
des volumes de plus en plus petits et sont plus rappro-
chées dans le temps (ex. Montagne Pelée et Soufrière de
Dominique).
Les variations du niveau de la mer peuvent également
avoir une influence sur l’instabilité de ces édifices. Une
variation rapide du niveau de la mer, comme cela s’est
produit lors de la dernière glaciation, modifie le champ
des contraintes ainsi que la pression de pore à la base de
l’édifice et peut favoriser son instabilité. Par exemple, la
déstabilisation datée de 25 000 ans à la Montagne Pelée
est contemporaine d’une diminution importante du niveau
de la mer.

INFLUENCE SUR LA SEDIMENTATION DANS LE BASSIN
DE GRENADE ET SUR LE TAUX DE PRODUCTION
DE MAGMA

Les taux de sédimentation dans le bassin de Grenade
varient du nord au sud et en fonction des périodes gla-
ciaires. Ils ont été estimés par Reid et al. (1996), sur la base
de l’étude de carottes sédimentaires prélevés dans le bas-
sin, de 4 à 25 cm/ka pour les dernières dizaines de milliers
d’année. Mais ces taux ne prennent pas en compte l’ap-
port que représentent les volumineuses avalanches de
débris qui s’épanchent brutalement dans le bassin. Il est
donc probable que les taux de sédimentation soient loca-
lement bien supérieurs à ceux proposés jusqu’à présent.
Des carottages effectués lors de la campagne Caraval dans
les zones où se sont épanchées les avalanches de débris,
devraient nous permettre de quantifier l’apport supplé-
mentaire de sédiments dus aux déstabilisations de flanc.
Quant à la production magmatique au niveau de l’arc
antillais, Sigurdsson et al. (1980) ont proposé un taux de
0,1 m3/s pour les 100 000 dernières années. Basé sur le
volume actuel des édifices volcaniques, il ne prend pas en
compte les volumes déstabilisés. Si l’on prend l’exemple
de la Montagne Pelée, le volume de la partie émergée du
cône actuel est estimé à 50-60 km3 et le volume cumulé
des trois déstabilisations de flanc à 40 km3, ce qui repré-
sente de l’ordre de 70 % du cône actuel. Une prise en
compte des volumes déstabilisés pour l’ensemble des vol-
cans de l’arc devrait donc permettre d’avoir une meilleu-
re estimation du taux de production magmatique à l’é-
chelle de l’arc.

116

Instabilité des volcans de l’arc Antillais :
origine et implication sur les risques volcaniques
G. Boudon, A. Le Friant, J.-C. Komorowski, C. Deplus, M.P. Semet

Rapport quadriennal 1998 - 2003

Fig. 6 : Le volcan sous-marin du Kick’em Jenny.
Ombrage de la bathymétrie; illumination N 10° (d’après le Friant, 2001)



RISQUES ASSOCIES AUX DESTABILISATIONS DE FLANC

Jusqu’à présent, ce sont au moins 30 déstabilisations de
flanc qui ont été reconnues sur les volcans de l’arc
antillais, 15 d’entre elles s’étant produites dans les 30000
dernières années. Les volumes mis en jeu et la fréquence
de ces événements ne sont pas les mêmes sur chaque vol-
can et les risques qui en résultent sont différents. Sur les
volcans du nord de l’arc tels que la Soufrière de
Guadeloupe ou Soufrière Hills à Montserrat, bien que les
volumes mis en jeu soient faibles, les effets de tels événe-
ments sont dévastateurs pour les populations à l’échelle
du volcan (cf. événement de 1997 à Montserrat ou de
3100 ans BP à la Soufrière de Guadeloupe). Sur ces îles,
ces événements se renouvellent fréquemment. A la
Soufrière de Guadeloupe, ce sont 6 déstabilisations de
flancs qui se sont produites dans les 8 000 dernières
années. Les avalanches de débris s’écoulent à chaque fois
sur le flanc sud-ouest du volcan, ennoyant le secteur où
sont construites les villes de Saint-Claude et Basse-Terre.
Les dépôts peuvent atteindre plusieurs dizaines de mètres
d’épaisseur. Comme à Soufrière Hills à Montserrat, l’im-
portante altération hydrothermale des zones sommitales
et internes de l’édifice, associée à une intense fracturation,
fragilise le dôme de la Soufrière et ses environs. Une sim-
ple éruption phréatique, comme celle de 1976, peut pro-
voquer le glissement d’une partie ou de la totalité du
dôme. Compte tenu de la morphologie du volcan, un tel
événement a, comme les précédents, la plus grande pro-
babilité de générer une avalanche de débris s’écoulant
dans la même direction. Les premières simulations numé-
riques de l’écoulement d’une avalanche de débris produi-
te par la déstabilisation du dôme de la Soufrière montrent
que les régions de Saint Claude – Basse Terre seraient
recouvertes par des dépôts de plusieurs mètres d’épaisseur.
Ce sont actuellement plus de 30 000 personnes qui vivent
dans ce secteur et qui sont donc directement menacées par
un tel événement. C’est parce que ce volcan est extrême-
ment hydrothermalisé et fracturé qu’il a déjà généré de
nombreuses déstabilisations de flanc et qu’il en produira
de nouvelles. Une réactivation de la Soufrière nécessitera
donc une prise en compte sérieuse de ce type de risque.
Quant aux volcans du sud de l’arc, bien que les déstabi-
lisations de flanc se soient renouvelées plusieurs fois dans
l’évolution des différents volcans, affectant toujours le
flanc ouest des édifices, elles semblent se produire avec
une plus faible fréquence. Cependant, elles mettent en jeu
des volumes beaucoup plus importants pouvant aller de
plusieurs km3 à plusieurs dizaines de km3. Les avalanches
de débris générées s’écoulent en grande partie voire en
totalité dans la mer Caraïbe. Lorsqu’une telle masse de
produits entre brutalement en mer, elle génère un tsuna-
mi dont les vagues peuvent atteindre plusieurs mètres à
plusieurs dizaines de mètres de hauteur. Différentes simu-
lations numériques ont déjà été réalisées sur des événe-
ments passés du volcan de Soufrière Hills à Montserrat
(Heinrich et al., 1998; 2001) ou de la Montagne Pelée en
Martinique (Le Friant, 2001). Elles montrent que pour de
grandes déstabilisations les vagues peuvent être impor-
tantes et affecter non seulement les côtes de l’île concer-

née, mais aussi l’ensemble des côtes de la Caraïbe. Dans
les îles de la Caraïbe, la majorité de la population étant
concentrée sur les côtes (ex. villes de Pointe à Pitre en
Guadeloupe et de Fort de France en Martinique), on peut
imaginer les conséquences catastrophiques qu’aurait une
nouvelle déstabilisation de l’un des volcans du sud de
l’arc. Un certain nombre d’édifices à l’intérieur des struc-
tures déjà formées sont aujourd’hui très volumineux et
connaîtront dans un futur plus ou moins proche de nou-
velles déstabilisations. Des programmes de recherche sont
actuellement en cours pour essayer de mieux comprend-
re ces événements et d’estimer les risques qu’ils peuvent
faire encourir aux populations ; ils concernent la recher-
che de dépôts de tsunamis passés, la simulation numé-
rique de l’écoulement d’avalanches de débris et de la pro-
pagation des tsunamis, la connaissance de la stabilité des
édifices volcaniques.
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ABSTRACT

A medium-power UHF Doppler radar has recently
been developed for ground-based active remote
sensing of volcanic eruptions. Named Voldorad, this
radar is designed to probe the dynamics of eruptive
jets and monitor eruptive activities of variable
intensity, at medium (0.4-5 km) distance range,
even nightly or under poor weather conditions. The
echo signals backscattered by jet particles in sever-
al range gates of the radar beam can be separated
and signals from uprising and falling particles can
be distinguished. Quantitative measurements of
total backscattered power, related to the ejecta out-
put rate, and of particles and gas velocities reveal
useful in understanding the jet dynamics and source
processes leading to an eruption. We illustrate the
results obtained from two field campaigns on Etna
in October 1998 and July 2001 during which
Strombolian-type eruptive activity and lava foun-
tains were monitored for several hours with
Voldorad. Strong echoes were recorded from these
activities and the radar signals show a cyclic behav-
iour of bubble-bursting eruptive jets with gas veloc-
ities reaching 130 m/s during fountaining parox-
ysms. During single explosive events, the gas veloc-
ity, traced every 0.1 s, shows peaking values fol-
lowed by an exponential decrease in a matter of
seconds. The evolution of maximum gas velocity,
during eruptive episodes, closely matches the evo-
lutions of both the eruptive activity and the seismic
tremor amplitude, indicating a main control of the
volcanic tremor by shallow conduit flow dynamics.

INTRODUCTION

Les techniques de télédétection active au sol telles que
Sodar, Lidar ou Radar sont couramment utilisées pour étu-
dier la structure et la dynamique de l’atmosphère. Bien
que peu appliquées encore en Volcanologie, ces métho-
des renferment un grand potentiel pour le sondage à dis-
tance des jets et panaches éruptifs et l’étude de leur dyna-
mique. Des radars météorologiques non Doppler ont
d’abord été utilisés pour l’étude de l’évolution et de la
teneur en cendres des panaches éruptifs du Mont St.
Helens (Harris et al., 1981; Harris et Rose, 1983) et du
Mont Spurr (Rose et al., 1995). Les vitesses verticales des

explosions à Stromboli ont pu être mesurées grâce à un
Sodar Doppler (Weill et al., 1992) et, plus récemment,
avec un microradar Doppler anémomètre (FM-CW) (Hort
et Seyfried, 1998 ; Seyfried et Hort, 1999). Un radar
Doppler plus puissant, Voldorad (Volcano Doppler Radar),
adapté des techniques de radars UHF profileurs de vent,
a été spécifiquement construit par l’OPGC à des fins vol-
canologiques, afin de pouvoir mesurer des vitesses éle-
vées, à distance de quelques kilomètres d’une éruption.
Ce radar a permis de suivre l’intégralité de plusieurs
épisodes éruptifs de type Strombolien et Hawaiien du
cratère SE de l’Etna en 1998 (Dubosclard et al., 1999 ;
Dubosclard et al., accepted) et 2001. On présente ici une
illustration des principaux résultats obtenus.

INSTRUMENTATION

DESCRIPTION DE L’APPAREILLAGE
La version finale de Voldorad se présente sous forme d’un
coffret de 60*60*60 cm comprenant l’émetteur, le récep-
teur ainsi que l’unité de traitement du signal reçu.
L’antenne du radar, constituée d’un réseau de 4 antennes
Yagi, possède une angle d’ouverture de 9°. Elle est mon-
tée sur trépied et se règle en site et en azimut. Les données
reçues sont visualisées en temps réel puis stockées sur un
PC dont l’horloge est synchronisée sur l’heure GPS. Sa
consommation électrique étant modeste (200 W), le radar
est alimenté par un petit groupe électrogène. D’un poids
de 50 kg, l’équipement se transporte aisément en véhicu-
le tout-terrain et peut donc être installé rapidement près
d’un volcan en éruption.

FONCTIONNEMENT DU RADAR
Ce radar de puissance moyenne (60 W) émet toute les
100 ms, à l’intérieur du faisceau d’antenne, une impulsion
électromagnétique de fréquence 1274 MHz dont la durée
peut être variée entre 0.4 et 1.5 microsecondes. Lorsque
l’antenne est orientée en direction d’un jet éruptif, le
signal émis est rétrodiffusé par les particules volcaniques
se trouvant à l’intérieur du faisceau d’antenne. La majori-
té de ces particules ayant un diamètre inférieur à la lon-
gueur d’onde du signal (�=23.5 cm), on suppose une dif-
fusion de type Rayleigh. Juste après l’émission, l’antenne
est commutée sur le récepteur qui amplifie et filtre le
signal rétrodiffusé. Ce dernier est ensuite digitalisé et trai-
té numériquement. La vitesse de propagation de l’onde
étant constante et égale à celle de la lumière, le signal
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reçu est analysé par tranches de temps successives, qui
correspondent en distance à des “portes” successives de
60 à 225 m (selon la durée de l’impulsion émise) le long
de l’axe du faisceau (Figure 1). 

Fig. 1 : Schematic radar sounding geometry showing
the elevation angle  and the angle � between the

gate centre and the vertical to the crater.
The transmitted wave frequency is modified during backscaterring by

the particules crossing the range gates (G1-G4) inside the jet. The

particule ejection velocity V can be calculated from the radial velocity

along the beam axis Vr retrieved from the Doppler spectra.

Pour chaque porte, le traitement du signal consiste d’abord
en une intégration dans le temps de Nc échantillons consé-
cutifs, qui améliore le rapport signal sur bruit d’un facteur
Nc. Pour chaque porte la suite de 64 valeurs ainsi calcu-
lées constitue une série temporelle dont on calcule le
spectre par transformée de Fourrier (FFT) toutes les 0.1 s
environ. La vitesse de la cible dans l’axe du faisceau
(vitesse radiale) Vr se calcule à partir du décalage Doppler
�f entre les fréquences de transmission et de réception.

Vr = -� x �f/2 (1)
Ainsi, les décalages Doppler négatifs correspondent à des
cibles s’éloignant de l’antenne (Vr > 0) et vice versa. Avec
un angle de site supérieur à quelques degrés, il est donc
possible de distinguer l’essentiel des particules ascendan-
tes (Vr > 0) et descendantes (Vr < 0) pour les portes situées
à l’aplomb de la bouche éruptive.

CONDITIONS EXPERIMENTALES

Toutes les mesures effectuées avec Voldorad ont été jus-
qu’alors réalisées à l’Etna. Les premières mesures ont été
effectuées dans la nuit du 11-12 octobre 1998 lors d’une
éruption strombolienne du cratère SE qui, entre mi-sep-
tembre 1998 et juillet 2001, a été le siège de plusieurs
cycles éruptifs récurrents. Chaque éruption durait
quelques heures, culminant en fontaines de lave de 200 à
900 m de hauteur et en coulées. Elle était séparée de la
suivante par quelques jours à une semaine d’inactivité
totale. Après des améliorations techniques, la version
actuelle du radar a été utilisée en juillet 2001 au cours de
trois épisodes éruptifs avec fontaines de lave du cratère SE
(4, 7, 13 juillet), puis lors de l’édification explosive d’un

nouveau cratère à 2550 m d’altitude sur le flanc Sud (29
et 31 juillet) au cours de l’éruption latérale débutée le 17
juillet.
En 1998, Voldorad était installé à une altitude de 2900 m
a.s.l., 300 m en contrebas et à environ 1 km au sud du
bord du cratère SE (Torre del Filosofo ; Figure 2).
La plupart des mesures ont été réalisées avec un angle de
site 20 <  < 30° et un temps d’impulsion �=0.8 �s cor-
respondant à des portes de 120 m de longueur.
En fonction de la géométrie du tir, on peut recalculer une
vitesse V au centre de la porte en fonction de sa compo-
sante radiale Vr mesurée par le radar avec l’équation :

V = Vr / sin(-�i) (2)
�i représentant l’angle entre la verticale et la trajectoire
des particules passant par le centre de la porte i (Figure 1).
Le signal était généralement reçu dans 2 portes consécu-
tives (de part et d’autre de l’axe du jet), et parfois 3 portes
lors des paroxysmes. Les mesures en 2001 au cratère SE
ont été effectuées dans des conditions comparables, à des
distances toutes inférieures au kilomètre. Durant l’érup-
tion du 13 juillet, la plus violente de la série, les opéra-
teurs ont dû évacuer le site mais Voldorad a pu continuer
ses enregistrements en mode autonome pendant le
paroxysme. Enfin, les 29 et 30 juillet les mesures ont été
réalisées à seulement 700 m du cône en éruption.

Fig. 2 : Map of Etna south summit craters, showing
the radar sites for the study of SE Crater eruptions

in 1998 and 2001.
Lava flows poured out during the July-August 2001 flank eruption

are indicated in dark grey. Modified from INGV Catania web site.
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SURVEILLANCE RADAR DES ERUPTIONS

Les campagnes de mesures réalisées en 1998 et en 2001
lors de différents épisodes éruptifs du cratère sud-est de
l’Etna ont montré que Voldorad peut suivre en continu
pendant plusieurs heures l’évolution de l’activité éruptive.
Les résultats sont affichés en temps réel sur l’ordinateur de
contrôle sous la forme de spectres Doppler présentant la
densité spectrale de puissance (PSD) en fonction de la dis-
tribution des vitesses radiales (Figure 3). 

Fig. 3 : Typical Doppler spectrum showing the
power spectral density (PSD) as a function of the

radial velocity (Vr) distribution.
The power seen in the left part (Vr<0) stems from sinking particles and

that in the right part (Vr>0) from ascending particles with velocity V. Main

parameters retrieved from both parts are mean and maximum velocities

(V-mean, V-min, V+mean, V+max) and power (P- , P+).

Après un traitement des spectres, plusieurs paramètres
fournissent des informations quantitatives sur l’intensité du
jet, en particulier pour les particules ascendantes (Vr>0) :
(i) la puissance rétrodiffusée (P+) qui représente l’intégra-
tion de la PSD pour chaque spectre (la puissance totale
dépend, entre autres, du nombre et de la taille des parti-
cules passant dans le faisceau et reflète donc le flux de
matière éjectée) ; (ii) la vitesse moyenne des particules
(V+mean) ; (iii) la vitesse maximum (V+max) associée aux plus
fines particules, donc proche de la vitesse des gaz. Le pro-
duit de la vitesse moyenne et de la puissance peut notam-
ment servir pour estimer l’énergie cinétique des jets
(Seyfried et Hort, 1999).
La Figure 4 illustre le suivi nocturne de l’épisode paroxys-
mal du 13 juillet 2001 au travers des paramètres mesurés
par Voldorad et du tremor sismique. L’amplitude des vibra-
tions du sol à l’origine du tremor s’avère généralement
être un bon indicateur global du niveau d’activité lors des
éruptions sommitales de l’Etna. L’amplitude du tremor a
d’abord subi une augmentation progressive avant minuit
puis s’est nettement accrue à partir de 02h50 T.U., avec
un séisme notable vers 03h15, pour atteindre des valeurs
maximales entre 04h35 et 04h55. L’amplitude du tremor
chute ensuite brutalement jusqu’à 05h10 où une reprise

s’amorce avant de retomber à des valeurs habituelles au
petit matin. A l’origine de cette évolution du tremor, et au
regard des épisodes précédents du cratère SE, l’activité
strombolienne du 13 juillet a été de plus en plus vigou-
reuse et a culminé en fontaines de lave de 600 à 700 m
de hauteur. Les variations des signaux radar montrent une
évolution similaire à celle du tremor en terme de puis-
sance totale rétrodiffusée par les particules ascendantes
(P+), ainsi que de leur vitesse maximum (V+max). Le signal
P+ mesuré dans une des portes à l’aplomb du jet (1167 m)
atteint un maximum de 120 dB pendant la phase paroxys-
male révélée par le tremor. La porte précédente à 1047 m
renvoyait un signal plus fort mais altéré par l’interférence
avec des nuages cendreux en provenance du cratère de la
Bocca Nuova. Le début du paroxysme vers 04h55 T.U.,
souligné par la brusque augmentation de l’amplitude du
tremor, est également marqué par la hausse brutale de P+
et V+max et sa fin par l’effondrement des trois signaux.
Malgré des fluctuations importantes à l’échelle de
quelques minutes, le flux de matière éjectée semble avoir
augmenté progressivement pour plafonner pendant la
phase paroxysmale. Les vitesses maximales, provenant des
plus fines particules du jet, évoluent de 40 m/s durant l’ac-
tivité strombolienne jusqu’à plus de 130 m/s pendant le
paroxysme des fontaines de lave. Ces types de paramètres
permettent donc d’obtenir à distance des informations
quantitatives et continues sur l’évolution du comportement
des jets éruptifs, y compris de nuit ou par mauvais temps.
Voldorad possède par conséquent un grand potentiel pour
la détection et le suivi de l’activité explosive en surface,
ainsi que pour la surveillance des panaches éruptifs.

Fig. 4 : Radar signal recorded from Torre del Filosofo during
Strombolian activity at Etna SE Crater on 13 July 2001.

Total power and maximum velocity associated with ascending jet parti-

cles crossing the 1167 and 1047 m range gates are shown as upper and

lower curves and compared with the tremor amplitude (middle curve,

light grey).
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INFLUENCE DU DEGAZAGE SUR LE TREMOR

Le paramètre V+max représente la vitesse radiale pour laquel-
le la puissance reçue est égale au bruit du spectre (Figure 3).
Une modélisation numérique simple du signal reçu montre
que la contribution majeure à P+ provient des plus gros
ejecta tandis que les plus grandes valeurs de V+max sont obs-
ervées lors du passage des plus petites particules dans l’axe
du faisceau (Dubosclard et al., accepté). Ces dernières se
trouvant directement entraînées par les gaz, V+max repré-
sente également une estimation de la vitesse des gaz dans
la porte de mesure. La vitesse maximum des ejecta mesu-
rée par radar Doppler et l’amplitude du tremor présentent
des corrélations significatives, en particulier lors des varia-
tions brutales de ce dernier. De telles corrélations ont été
observées en 1998 lors de l’activité strombolienne du cra-
tère SE ainsi que lors des épisodes successifs des 4, 7 et 13
juillet 2001 (Figure 5). La persistance de ces corrélations
au cours du temps suggère qu’un mécanisme général, déjà
proposé par Seidl et al. (1981) et lié à la turbulence des gaz
dans le magma remplissant le conduit, est à l’origine du
tremor volcanique à l’Etna. Cette hypothèse est confortée
par d’autres études, en particulier acoustiques, soulignant
le rôle de l’expansion des bulles de gaz dans la colonne
magmatique à l’Etna et au Stromboli (e.g. Ripepe, 1996 ;
Ripepe et al., 2001 ; Vergniolle et Brandeis, 1996).
A l’avenir, l’analyse fine des décalages temporels entre les
variations brutales des vitesses de gaz et de l’amplitude du
tremor devrait apporter des contraintes sur la profondeur
de génération du tremor à l’Etna et la dynamique du
magma dans le conduit.

Fig. 5 : Close-up of Figure 4 showing the temporal
relationships between the maximum velocity of the

finest particles, close to the gas velocity,
and the tremor amplitude.

COMPORTEMENT DES JETS A HAUTE
RESOLUTION TEMPORELLE

La cadence élevée d’acquisition des données radar (jus-
qu’à 64 ms) permet de faire l’analyse temporelle détaillée
du comportement des jets et d’explosions isolées.

Fig. 6 : Successive Doppler spectra (Power Spectral
Density in dB vs radial velocity in m/s) integrated

over 1 s obtained during lava fountaining at SE
Crater on 12 October 1998.

Notice the cyclic behaviour of P+ (shaded) indicating periodic outbursts

every 5 s, whereas P- backscattered by sinking particles remains nearly

constant.

En particulier, les sondages de Voldorad effectués à l’Etna
ont donné un accès détaillé à la dynamique des jets. La
Figure 6 illustre les résultats obtenus dans la nuit du 11-
12 octobre 1998 lors de jets successifs de 300 m de hau-
teur approchant la fontaine de lave. L’évolution des spec-
tres Doppler intégrés sur 1 s montre clairement une
périodicité d’environ 5 s dans l’alimentation des jets. Les
paramètres négatifs des spectres (Vr <0, partie gauche)
conservent une valeur à peu près constante: puissance
maximum d’environ 60 dB, V-min = -55 m/s, V-mean = -18 m/s
(valeurs recalculées d’après les vitesses radiales). Ceci
indique que le flux de particules retombantes reste quasi-
continu. A l’inverse, les paramètres positifs atteignent des
valeurs maximales au début des jets (puissance d’environ
60 dB, V+max = 110 m/s V+mean = 40 m/s), puis décroissent
progressivement. Cinq secondes après l’explosion initia-
le, le signal positif apparaît à peine sur le spectre. Une
nouvelle explosion (t = 6 s) provoque l’augmentation bru-
tale des paramètres positifs qui diminuent ensuite régu-
lièrement jusqu’à t = 10 s où se produit la troisième explo-
sion, etc. Ainsi, le flux de particules éjectées, ainsi que la
vitesse des gaz et des ejecta, augmentent soudainement
lors des explosions puis diminuent jusqu’à l’explosion sui-
vante, tandis que le flux de particules retombantes est
quasi-continu.  Le régime d’alimentation en gaz est donc
discontinu (“slugs”), mais avec de courtes fluctuations, et
reste plutôt stable durant cette phase.
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A une échelle de temps encore plus réduite, Voldorad
permet de mesurer les variations des signaux au cours
d’une explosion. Par exemple, le 29 juillet 2001 pendant
l’éruption latérale de l’Etna deux très fortes explosions
consécutives du nouveau cône à 2550 m ont provoqué
des ondes de choc physiquement ressenties par l’opéra-
teur du radar (P.A). La Figure 7 présente les données de
vitesses maximales (recalculées à partir des vitesses radia-
les) relatives à la première explosion (20h21’01.81 T.U.)
et mesurées toutes les 0.1 s dans la porte à 807 m. Malgré
une première valeur probablement trop élevée en raison
de problèmes de repliement des spectres, on distingue
nettement une décroissance exponentielle de la vitesse
maximale au cours des douze premières secondes. On
peut ainsi retrouver la vitesse maximale initiale des plus
petites particules, donc la vitesse des gaz, au début de
l’explosion à l’altitude du centre de la porte, soit ~110 m/s
dans ce cas.

Fig. 7 : Exponential decrease of V+max after a big explosion
lasting a few seconds from the new “Laghetto” cone of

Etna on 29 July 2001 (807 m range gate).
Values recorded every 0.1 s. The first value might be too high due to data

processing of highly deformed spectra.

DETECTION DES PANACHÉS DILUÉS –
INFLUENCE DU VENT

La puissance rétrodiffusée est fonction des paramètres du
radar, de la distance des ejecta et de leur réflectivité,
laquelle dépend du nombre et de la taille des particules.
Ainsi, le signal reçu peut ne plus être détectable en des-
sous d’une concentration et d’une granulométrie donnée.
La capacité de Voldorad à détecter des panaches très
dilués a pu être testée lors des mesures réalisées sur le cra-
tère SE de l’Etna le 13 juillet 2001. Un nuage dilué, com-
posé de cendres millimétriques provenant de La Bocca
Nuova, était entraîné vers le sud-est par le vent et traver-
sait les portes situées entre le radar et le cratère SE en acti-
vité intense. De même, le rabattement du panache de
cendres par le vent lors de l’éruption du “Laghetto” le 31
juillet 2001 possède une signature radar (Figure 8). 

Fig. 8 : Evolution of total power (Ptot, black) compared to power
backscattered in range gates at 687 m (between crater and

radar site) and 807 m (up the crater) during vigorous
Strombolian activity at Laghetto cone on 31 July 2001.

P- (687 m, dark grey) comes from fine ash particles fallout drifted towards

the radar by changing wind, whereas P+ (807 m, light grey) is produced

by larger ejecta rising above the cone.

La puissance totale (Ptot) représente la somme des échos
reçus par l’ensemble des portes. Durant la première heure
l’évolution de Ptot est nettement contrôlée par la puissan-
ce rétrodiffusée par les ejecta du cratère (P+ 807 m), les
deux courbes étant très rapprochées et suivant des varia-
tions identiques. A partir de 16h15 T.U., Ptot augmente pro-
gressivement puis à nouveau plus brutalement vers
16h30. Ptot se détache alors significativement de P+ 807 m
qui est par ailleurs moins bien corrélé. Le signal provenant
de la porte à 687 m (P- 687 m) présente des fluctuations
de grande amplitude et différentes des deux autres signaux
jusqu’à 16h15. A partir de 16h15 puis à 16h30, P- 607 m
subit deux hausses brutales et importantes. La puissance
rétrodiffusée dans la porte à 687 m augmente de 10 dB et
se corrèle ensuite à la puissance totale, avec des fluctua-
tions toujours importantes. Ces fluctuations sont proba-
blement liées aux changements de vitesse du vent et de
concentration en cendres dans le nuage. La Figure 8 mon-
tre qu’après 16h15 T.U., la puissance totale est contrôlée
par le nuage de cendres fines rabattu par le vent vers le
radar. Voldorad est donc capable de détecter des panaches
de cendres dilués et de fournir des informations sur leur
dérive avec le vent. Il sera intéressant, à l’avenir, de tenter
de calibrer le signal radar avec des échantillonnages gra-
nulométriques de la fraction fines des produits émis.

CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES

Voldorad est un appareil de télédétection au sol capable de
sonder l’intérieur des jets volcaniques et de quantifier l’in-
tensité de l’activité éruptive par des mesures à distance des
vitesses de particules et de la puissance rétrodiffusée, liées
au flux de particules émises. Les signaux peuvent être
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acquis de nuit ainsi que par mauvais temps. Plus avanta-
geux que la vidéo, il s’agit donc d’un outil aussi utile pour
la surveillance des panaches que pour la recherche fon-
damentale sur le comportement des jets éruptifs et, de là,
sur les conditions profondes menant à une éruption. Les
résultats déjà obtenus à l’Etna montrent un comportement
cyclique des jets stromboliens et des fontaines de lave,
avec des vitesses maximales pouvant dépasser 130 m/s
lors des paroxysmes. De nettes corrélations entre les vites-
ses maximales, proches des vitesses de gaz, et l’amplitu-
de du tremor, confortent l’idée d’un contrôle déterminant
du tremor volcanique à l’Etna par la dynamique du bulla-
ge gazeux dans les conduits magmatiques. Les recherches
en cours visent à améliorer notre compréhension de la
dynamique du jet mais également de la dynamique des
gaz à faible profondeur. Ces objectifs sont approchés
notamment par l’analyse détaillée des relations temporel-
les entre signaux radar, tremor volcanique, mais aussi
signaux acoustiques et enregistrements infra-rouges (FTIR)
de la composition chimique des gaz émis. 
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ABSTRACT

The data of a seven years survey of Piton de la
Fournaise volcano, covering a total of 9 eruptions,
clearly indicates that extensometers allow a long
term forecast of a large number of eruptions. Four
such instruments were situated on the top and on
the base of the volcano, measuring opening, shear-
ing and vertical movements of cm-sized deep fis-
sures. Most systematic variations were observed by
the opening of fissures 70 to 140 days before erup-
tions started. For six eruptions almost continuous
rates of opening between 0.0025 and 0.0059 mm
per day were recorded. The March 1998 eruption
was not preceded by such a systematic opening and
two eruptions in September 1999 and February
2000 were preceded by only insignificant opening
of only 0.05 mm.

INTRODUCTION

Les instruments classiques pour prévoir des éruptions vol-
caniques sont la sismicité et les déformations du massif
vues par des inclinomètres. Si ces instruments ont prouvé
leur efficacité, ils ne prévoient souvent les éruptions seu-
lement à court terme. Dans la recherche de précurseurs à
plus long terme, nous avons depuis 1995 complété le
réseau de déformations par un petit réseau d’extensomè-
tres, qui s’est confirmé comme un détecteur de signaux de
précurseur à long terme.
Le réseau extensométrique de l’Observatoire volcanolo-
gique du Piton de la Fournaise comprend quatre extenso-
mètres, qui sont installés sur des fissures centimétriques.
Actuellement les appareils de mesure sont alignés sur un
axe Nord-Sud, en direction de la “rift zone” en passant par
le sommet du volcan à Magne, à Soufrière (SOUF), à
Dolomieu Sud (DOLO) et à Château Fort (CHAF).
D’autres extensomètres sont en cours d’installation à la
base ouest et est du volcan (Figure 1).
Des variations journalières d’environ 0,3 mm ont été obs-
ervées sur les premières installations en raison des varia-
tions de températures dûes à l’ensoleillement. Des amé-
liorations effectuées sur l’électronique d’acquisition et des

corrections en fonction de la température mesurée ont per-
mis de réduire ces variations à moins de 0.003 mm.
En plus, pour la surveillance à long terme nous utilisons la
moyenne de la première heure (TU) de la journée, un
moment ou la température s’est avérée d’être la plus stable.

Fig. 1 : Map of Piton de la Fournaise volcano. 
Shown are the sites of the working extensometers at MAGNE,

SOUF, DOLO and CHAF, which are orientated north-south along

the “rift zone”. “Fissure Ouest” and “Flanc Est” are two other

extensometer stations in course of installation. 
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Fig. 2 : Data of the 3 components of extensometer
at Château Fort.

We observe a significant increase of the opening component before

most eruptions, except in March 1998 and small variations in

September 1999 and February 2000.

Les premières données fiables existent depuis 1997. La
Figure 2 ci-dessus montre les variations continues de l’ex-
tensomètre de Château Fort entre 1997 et 2001 pour les
trois composants : vertical, ouverture et cisaillement. La
tendance générale de cette station est une diminution de
tous les composants depuis quatre ans. Plusieurs semaines
avant la plupart des éruptions, nous avons observé une
augmentation de la composante ouverture, sauf en mars
1998. L’ouverture était particulièrement faible en septem-
bre 1999 et en février 2000.
Nous avons choisi une représentation alternative pour les
mesures de la station Magne. Dans la Figure 3 ci-dessous
nous avons reporté les variations de la composante “ouver-
ture” dans les 13 à 20 semaines avant chaque éruption en
partant d’une valeur zéro. Pour 6 éruptions nous observons
une très nette augmentation de la composante “ouverture”
entre 70 et 140 jours avant le début de l’éruption. Les
ouvertures absolues varient entre 0,27 et 0,47 mm, avec
des taux d’ouverture entre 0,0025 et 0,0059 mm par jour.
L’éruption du 9 mars 1998 avait été précédée par une légè-
re fermeture dans les 3,5 mois avant son début et les érup-
tions du 28 septembre 1999 et 14 février 2000 avaient été
précédées par de faibles ouvertures de 0,05 mm seule-
ment. Plus de travail systématique est nécessaire pour dif-
férencier les éruptions “vue” et “non vue” par le réseau des
extensomètres et pour comprendre la différence de la
mécanique pre-éruptive dans les deux cas.
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Fig. 3 : Relative variation of the “opening” component at extensometer station “Magne” on the northern
base of Piton de la Fournaise before eruptions (below)

Absolute scale on the left y-axis is 0.7 mm in all plots. Daily seismicity is shown for comparison and limited to 30 events per day. In most cases seis-

micity appears and increases within one to four weeks before eruption and its increase is less continuous than extensometer variations.
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A method for locating sources of volcanic tremor
and emergent events is presented. It is based on the
measurement of slowness vectors at several small
seismic antennas. Then the estimation of the source
position is made by triangulation, using a proba-
bilistic approach. A precision of about 600 m is
obtained in the case of Arenal volcano. The autore-
gressive modeling of sismovolcanic signals yields
important informations on the physical processes at
the source. The study of time variations of their fea-
tures, either during a volcanic crisis of several
months or at the scale of a few minutes, gives
insight on the unrest of the volcanic systems.

L’activité sismique des volcans est le précurseur le plus fré-
quemment observé avant une éruption volcanique (Mc
Nutt, 1996). Pratiquement toutes les éruptions sont précé-
dées par une augmentation de l’activité sismique et/ou par
des modifications de ses caractéristiques. Cependant l’in-
terprétation des observations effectuées par les systèmes de
surveillance reste empirique car les phénomènes sismo-
volcaniques sont encore mal connus, malgré des avancées
récentes dans ce domaine (Chouet, 1996). Une meilleure
compréhension des processus physiques impliqués dans
les sources des séismes et trémors volcaniques est donc
nécessaire. Des méthodes fines d’analyse du signal, telles
que la modélisation autorégressive, peuvent apporter des
informations importantes sur ces sources. Les méthodes
basées sur des réseaux denses de capteurs permettent de
déterminer les caractéristiques des champs d’ondes sis-
miques, de localiser les sources d’événements émergents
et de sonder les structures superficielles. Nous présentons
ci-dessous quelques contributions dans ces domaines.

LOCALISATION DE SOURCES DE TRÉMORS
ET DE SÉISMES ÉMERGENTS

Les temps d’arrivée des ondes de volume de ces événe-
ments ne pouvant généralement pas être mesurés, il est
difficile de localiser leurs sources. Nous avons proposé
une méthode qui requiert une quantité réduite de maté-
riel et des traitements de données relativement légers
(Métaxian et al., 1997 ; Métaxian et al., 2002). Cette
méthode est basée sur le déploiement d’antennes élé-
mentaires constituées généralement de 3 sismomètres ver-
ticaux formant des triangles d’environ 60 m de côté.

La méthode comprend les étapes suivantes :
■  1) Mesure des décalages temporels. Les décalages tem-

porels entre capteurs sont calculés par une méthode
interspectrale qui permet d’obtenir une précision
meilleure qu’un demi pas d’échantillonnage du signal
et d’estimer les erreurs correspondantes.

■  2) Estimation du vecteur lenteur. Soient s�(-s cos�, - s sin�)
le vecteur lenteur et � r      ij le vecteur position relative de deux
capteurs i et j, le décalage temporel correspondant est
�ij=s�. �r ij. Le rétro-azimut �, c’est-à-dire l’azimut d’où pro-
viennent les ondes, et la lenteur apparente s sont esti-
més par inversion.

■  3) Traitement probabiliste des vecteurs lenteur. Les cal-
culs décrits ci-dessus sont effectués sur des fenêtres
glissantes parcourant les sismogrammes. On obtient
donc des séries temporelles d’azimuts et de lenteurs
apparentes, avec leurs erreurs. Ces séries montrent des
valeurs fluctuant au cours du temps. A l’instant t, le
rétro-azimut � en une antenne k peut être considéré
comme une variable Gaussienne de moyenne �k(t), la
valeur estimée, et de déviation standard �k(t) , l’erreur
estimée, et est décrite (Tarantola et Valette, 1982) par
une fonction de densité de probabilité (FDP) :

Pour un événement sismique donné, on calcule une
somme pondérée de ces fonctions :

avec des poids wk(t) qui sont choisis de manière à renfor-
cer les valeurs de 
1

k correspondant aux estimations de s�
les plus stables dans le temps. On suppose ainsi que les
composantes du champ d’ondes qui proviennent directe-
ment de la source sont dominantes et plus stables que les
composantes associées à des ondes diffractées ou diffu-
sées par des hétérogénéités. La FDP 
k

2 (�k) décrit la pro-
babilité que l’onde provienne de l’azimut � à l’antenne k. 
■  4)Estimation de la position de la source. En chaque

point de la zone épicentrale, de coordonnées géo-
graphiques (x, y), on calcule les rétro-azimuts �k(x,y)
pour chaque réseau, puis les valeurs prises par les
FDP 
k

2 (�k(x,y)). En considérant que les FDP obte-
nues dans les différents réseaux sont indépendantes,
on définit alors une nouvelle FDP, associée à la posi-
tion de la source dans le plan horizontal, telle que :

Analyse autorégressive et localisation
de source de séismes et trémors volcaniques
Ph. Lesage, J.-Ph. Metaxian, M. Mora, S. Araujo

Analyse autorégressive et localisation
de source de séismes et trémors volcaniques

PH. LESAGE1,2, J.-Ph. METAXIAN1,3, M. MORA1, S. ARAUJO1,3

(1) Laboratoire de Géophysique Interne et Tectonophysique, Université de Savoie
(2) Coordination de la Recherche Volcanologique
(3) Institut de Recherche pour le Développement

AUTOREGRESSIVE ANALYSIS AND SOURCE LOCATION OF VOLCANIC EVENTS AND TREMOR

(1)

(2)



129Rapport quadriennal 1999 - 2002

Analyse autorégressive et localisation
de source de séismes et trémors volcaniques

Ph. Lesage, J.-Ph. Metaxian, M. Mora, S. Araujo

Rapport quadriennal 1998 - 2003

Fig. 1 Localisation de la source d’un trémor
par triangulation sismique.

Les fonctions de densité de probabilité de l’azimut de provenance

des ondes 
k
2 (�k) sont dessinées en diagramme polaire pour

chaque antenne. La FDP de la position de la source 
4(x,y) est

représentée en niveau de gris. Son maximum de vraisemblance

(croix blanche) donne l’estimation de l’épicentre et son rayon

quadratique moyen la précision.

Le maximum de vraisemblance de 
4 donne l’estimation
de la position de l’épicentre.
Quatre antennes triangulaires ont été installées en 1997
autour du volcan Arenal, Costa Rica. Une centaine de
trémors, de séismes LP et d’explosions ont été traités et
leurs sources localisées. Le rayon quadratique moyen de
la position des sources est en moyenne 600 m pour les tré-
mors (Figure 1) et 400 m pour les événements discrets.
Cette méthode sera étendue pour estimer la profondeur
des sources. Il faut pour cela pouvoir mesurer la lenteur
des ondes de volume directes et disposer d’un modèle de
vitesse réaliste de la structure pour rétropropager les rais.

ANALYSE TEMPS-FRÉQUENCE
ET AUTORÉGRESSIVE

Les signaux sismo-volcaniques les plus significatifs sont
les séismes LP et les trémors volcaniques. En effet, ils sont
directement liés aux phénomènes physiques se produisant
dans les systèmes magmatiques et hydrothermaux. Leurs
spectres contiennent généralement un ou plusieurs pics
étroits qui sont interprétés pour la plupart comme des
effets de source liés à la résonance de cavités remplies de
fluide.
Les méthodes autorégressives (AR) sont particulièrement
bien adaptées pour analyser ces signaux en les modélisant
comme la sortie de filtres linéaires AR (à réponse impul-
sionnelle infinie), dont les pôles sont associés aux fré-
quences complexes du résonateur. La modélisation AR

fournit pour chaque pic spectral deux grandeurs essen-
tielles : sa fréquence et son facteur de qualité (Nakano et
al., 1998). Leur distribution est directement liée au type
de source en jeu et leurs valeurs peuvent permettre
d’identifier la nature des fluides impliqués (Kumagai et
Chouet, 2000). De plus, une fois obtenus les coefficients
du filtre associé à un pic spectral, on peut calculer le filt-
re inverse et appliquer celui-ci au signal pour en éliminer
la composante harmonique correspondante. On peut
ainsi déconvoluer tous les effets de résonance, le signal
résiduel obtenu, souvent limité à une bande spectrale
étroite, étant directement lié à l’excitation (Lesage et al.,
2002). Dans l’exemple d’un séisme LP du Misti, Pérou
(Figure 2), la forte valeur (~200) du facteur de qualité du
pic dominant à 4,4 Hz suggère que le fluide remplissant
le résonateur pourrait être un mélange de gaz et de pous-
sière ou de gouttes d’eau.
Nous avons analysé la sismicité associée à la crise phréa-
tique du Pichincha, Equateur, de Septembre 1998 à Juillet

1999. Cette activité sismique comprend des séismes LP,
des séismes hybrides en essaims, et des trémors. Nous
avons montré que la plupart de ces événements possèdent
dans leur spectre un pic de fréquence comprise entre 1,2
et 2,3 Hz et de facteur d’atténuation compris entre 2 et 10
(Figure 3). Ces faibles valeurs de Q sont compatibles avec
la présence d’eau remplissant des cavités (Kumagai et
Chouet, 2000). Le résultat le plus remarquable de cette

Fig. 2 (a) Séisme LP du volcan Misti, Pérou
Les barres verticales indiquent la fenêtre analysée. (b) Signal obtenu par

déconvolution AR des composantes harmoniques. (c) Spectre de Fourier

de a). (d) Représentation, dans le plan des fréquences complexes, des

pôles de tous les filtres AR d’ordre compris entre 10 et 40. Les lignes

obliques sont les isovaleurs du facteur de qualité. Les rectangles déli-

mitent des concentrations de pôles, associées aux composantes har-

moniques du signal. Les points dispersés correspondent au bruit.

(3)



130 Rapport quadriennal 1999 - 2002

Analyse autorégressive et localisation
de source de séismes et trémors volcaniques
Ph. Lesage, J.-Ph. Metaxian, M. Mora, S. Araujo

Rapport quadriennal 1998 - 2003

étude est la grande stabilité des valeurs de f et Q du pic
fondamental pendant la durée de cette crise. Cela suggè-
re que, malgré le grand nombre d’éruptions phréatiques
et les modifications du dôme, la géométrie des résona-
teurs et les propriétés acoustiques du fluide n’ont pas été
modifiées notablement et donc que le système hydrother-
mal du volcan est resté stable pendant cette période.
La modélisation AR peut également être effectuée sur une
fenêtre glissante. On obtient alors un diagramme temps -
fréquence - facteur de qualité. La densité spectrale de
puissance des filtres AR donne une représentation simi-
laire à un spectrogramme mais de meilleure résolution.
Nous avons analysé à l’aide de ces méthodes des enre-
gistrements du trémor de l’Arenal. On observe par exem-
ple sur la figure 4 des pics spectraux régulièrement espa-
cés et dont les fréquences sont des multiples entiers de la
fréquence fondamentale. Les valeurs de ces fréquences
fluctuent légèrement. Dans certains intervalles de temps
(150-300 s, 500-900 s, 1300-1650 s), apparaît un deuxiè-
me ensemble de pics régulièrement espacés dont les fré-
quences présentent de fortes variations en quelques minu-
tes. Les facteurs de qualité du deuxième ensemble sont
généralement plus faibles que ceux du premier groupe.
Ces observations suggèrent l’existence d’une double sour-
ce de trémor dans ce volcan (Mora, 2003).
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Fig. 3 Analyse des séismes LP et hybrides de la
crise phréatique du volcan Pichincha.

La fréquence et le facteur de qualité du mode fondamental de chaque évé-

nement sont représentés en fonction du temps. Aucune évolution n’est visi-

ble pendant la période étudiée.

Fig. 4 (a) Trémor du volcan Arenal. 
b) Densité spectrale de puissance du filtre AR

calculé sur une fenêtre glissante de 10,24 s.
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ABSTRACT

In this paper, acoustic measurements done on two
basaltic volcanoes, Etna (Italy) and Shishaldin
(Alaska, USA) are analysed and  contraints are pro-
vided on eruption dynamics.
On Etna volcano, acoustic measurements were per-
formed in July 2001,during two episodes of quasi
fire fountains.  The waveform of every explosion is
very similar to explosions at Stromboli, suggesting
that the sound at Etna is also produced by bursting
large bubbles. The model for bubble vibration, at
work at Stromboli, gives a very good fit between
data and theory. When the eruptive episode reaches
its climax, a bubble at Etna has a radius of 5 m, a
length of 8 m for an overpressure of 0.39 MPa.
Rising large expanding bubbles in a conduit distorts
the top of the lava column and sloshing waves can
be produced. The theoretical frequency is between
0.3 and 0.7 Hz for a radius of 5.5 m. Recorded
acoustic pressure shows these frequencies. Their
intensity is directly correlated to the intensity of
bubble bursting (2 Hz) showing that frequencies
between 0.3 and 0.7 Hz are sloshing waves in a con-
duit of 5.5 m. Gas and éjecta velocity from each
explosion is estimated on average at 90 m/s from
acoustic measurements, which is in excellent agree-
ment with radar measurements done simultaneously.
The alternance between fire fountains and quiet
periods is totally similar between Etna and Kilauea
volcanoes (Hawaii, USA).  Therefore fire fountains
at Etna might also be generated at depth by coales-
cence of a foam layer trapped at the top of the
magma chamber.  The total gas volume released by
one fire fountain is equal 7.4 106 m3 and has been
accumulated during the quiet period before the
quasi fire fountain. The gas flux in a reservoir locat-
ed at 4 km below the vent is equal to 0.027 m3/s. If
we assume a reservoir area of 1 km2 and a gas con-
tent between 0.1 and 1 %, the bubble diameter is
estimated between 0.2 and 0.7 mm.  Although vol-
ume and intermittency are very different between
Etna and Kilauea volcanoes, both bubble diameter
in the magma chamber and conduit radius are sim-
ilar (0.4 mm for bubble diameter and 6 m for con-
duit radius at Kilauea volcano).

The 1999 eruption of Shishaldin volcano (Alaska,
USA) displayed both classical basaltic behaviour
and relatively rare Subplinian activity, with a plume
that reached heights exceeding 16 km. We interpret
the pre-Subplinian and Strombolian phases in the
light provided by acoustic measurements.
The pre-Subplinian phase of the 1999 eruption of
Shishaldin volano (Alaska) is characterised by a sig-
nal of low amplitude and constant frequency (2 Hz)
lasting 13 hours. This “humming signal” is inter-
preted by the coalescence of the very shallow part
of the foam building up in the conduit.  The acoustic
waveform of the hum event is modeled by a
Helmholtz resonator: gas is trapped into a rigid cav-
ity and can only escape through a tiny upper hole
producing sound waves.  At Shishaldin, the radius of
the hole, 5 m, is close to that of the conduit 6 m),
the cavity has a length of 60 m and gas presents
only a small overpressure of 7.5 10-3 MPa).  The total
ejected gas is 5.9 106 m3. At the very end of the pre-
Subplinian phase, there is a single large overpres-
surised bubble, 0.55 MPa. The large overpressure
suggests that it comes from the depth of the magma
chamber, unlike other bubbles in the pre-Subplinian
phase. This bubble may be responsible for the entire
foam collapse, resulting in the Subplinian phase ten
seconds later. The quasi-instantaneous release of a
large gas volume is suspected in the middle of the
humming phase. Fifty minutes later, satellite
imagery shows a weak “plume”. Instantaneous
release of gas and ejecta makes this structure be a
thermal instead of a plume. Although the acoustic
record shows very complex waveforms during the
thermal emission, its gas velocity, 160 m/s, can be
easily deduced from acoustic power. Gas volume
estimated from acoustic measurements, 9.7 10

6
m3,

suggests that it reaches a maximum height of 3.6
kilometers.
The acoustic waveform of explosions produced dur-
ing the Strombolian activity of Shishaldin volcano is
modeled by the vibration of a large overpressurised
cylindrical bubble, which breaks at the top of the
magma column. Estimates of bubble length and
overpressure are achieved by determining the best
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fit waveform for the largest explosion in each period
of 400 s or 800 s for the first second strombolian
phase, assuming a constant bubble radius of 5 m.
Bubble length and overpressure are estimated
respectively around 82 m and 1.1 MPa during the
first phase and around 24 m and 2 MPa with a peak
at 19 MPa during the second phase. Total gas volume
and gas flux at the surface are estimated at most at
3.5 107 m3 and  3 103 m3/s for the first phase and 1.1
108 m3 and 1 103 m3/s for the second phase. 
The repose period before each Strombolian phase
of Shishaldin volcano  is interpreted as the time
needed to build up a foam layer in a reservoir. The
foam layer is unstable above a certain height. When
that height is achieved, the collapse of the foam
layer results in the observed bubble bursts charac-
teristic of Strombolian activity. Gas flux at 4 km
depth (assumed reservoir location), at most at
0.61 m3/s for the second Strombolian phase, is the
consequence of a population of rising bubbles in the
magma chamber. In that framework, bubble diame-
ter is 0.17 mm during the Strombolian phases,
which is exactly in the range of bubbles diameter
obtained at Kilauea volcano (Hawaii) from totally
independent methods. Conservation of gas flux
between reservoir and conduit suggests that its
catchment area is at most 100 km2 for a maximum
gas volume fraction of 8 % in very good agreement
with independent studies.

INTRODUCTION

Les vingt dernières années ont vu, dans le domaine de la
volcanologie physique, l’explosion de modèles sur les
régimes d’éruption. Les premières tentatives ont principa-
lement utilisé les observations visuelles pour estimer, mais
de façon très approximative, la vitesse des ejecta et, bien
plus rarement, la pression à la sortie du conduit volca-
nique (Blackburn et al., 1976). Cependant, la quantité de
données disponibles et utilisables était extrêmement
réduite. Le premier travail réellement quantitatif qui s’est
intéressé au rôle du gaz dans les magmas a été réalisé il y
a seulement 20 ans et reste une étude très isolée pendant
plusieurs années (Sparks, 1978).
Le premier modèle d’écoulement de la lave dans un
conduit volcanique date de 1981 (Wilson et Head, 1981).
Quand aux mesures d’acoustique sur les volcans, il n’exis-
tait qu’une seule étude quantitative (Woulff et
MacGetchin, 1976) qui relie la puissance acoustique
mesurée à la vitesse des ejecta. Ensuite, l’apport de l’a-
coustique à la compréhension des volcans a été négligé
pendant presque 20 ans (Vergniolle et Brandeis, 1994 ;
1996; Buckhimgham et Garcès ; 1996).
Depuis les années 1980, la plupart des modèles de régi-
mes éruptifs se sont intéressés aux volcans explosifs et en
particulier au développement à la surface de colonnes de
cendres et de gaz, appelées colonnes pliniennes (Sparks
et al., 1997). Néanmoins la formation de ces colonnes en
profondeur (Mader et al., 1994) ainsi que plus générale-
ment la physique des éruptions basaltiques ont été un peu

ignorées jusqu’à très récemment. Or, les volcans
hawaiiens et stromboliens, qui sont en éruption de façon
relativement fréquente, offrent une chance d’étudier le
mécanisme des éruptions de façon relativement accessi-
ble et en minimisant le danger.
Beaucoup de modèles développés précédemment en vol-
canologie physique sont théoriques. Pour en vérifier la
validité, il faut effectuer soit des expériences en labora-
toire, soit acquérir des données in situ. En ce qui concer-
ne les expériences de laboratoire, on se doit de modéliser
des phénomènes simplifiés par rapport aux éruptions vol-
caniques réelles. Il est notamment difficile d’interpréter les
régimes transitoires, ce qui ne permet pas de comprend-
re l’évolution des différents paramètres au cours du temps.
Pour les données in situ, leur nombre est actuellement très
réduit.
Les paramètres physiques importants des régimes volca-
niques sont la vitesse de la phase gazeuse, la vitesse de la
phase liquide, le contenu en gaz et la pression (Vergniolle,
1997). Puisque toutes ces quantités sont reliées entre elles
par les équations d’écoulement dans le conduit volca-
nique, leur mesure plus ou moins directe à la sortie du
conduit volcanique doit donner des renseignements pré-
cieux sur des variables mal connues telles que la profon-
deur de la chambre magmatique ou son contenu en gaz.

UN VOLCAN DE LABORATOIRE

Bien que la classification des régimes volcaniques en
fonction du contenu en gaz (Vergniolle et Jaupart, 1986;
Vergniolle et Mangan ; 2000) puisse paraître assez artifi-
cielle, elle pose la question fondamentale de la formation
de ces différents régimes éruptifs de façon très globale. Si
les volcans explosifs présentent à la fois des colonnes pli-
niennes (“régime dispersé”) et des dômes de laves (magma
à contenu en gaz presque inexistant), les volcans basal-
tiques sont caractérisés par une alternance entre des pha-
ses riches en gaz (fontaines de laves hawaïennes, ou
explosions stromboliennes) et des phases beaucoup plus
pauvres en gaz.

Fig. 1 : Schéma de différents types éruptifs
basaltiques et leur comportement dans le conduit

volcanique (d’après Vergniolle et al., subm.).
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La géométrie particulière d’un volcan, large chambre
magmatique surmontée par un conduit bien plus petit,
associée à la présence de bulles de gaz dans le réservoir
(Greenland, 1988; Gerlach et Taylor, 1990) a des consé-
quences importantes sur la dynamique des éruptions
basaltiques (Figure 1). Un volcan de laboratoire a donc été
construit : il est formé d’un grand réservoir rempli d’huiles
visqueuses et de petites bulles de gaz (azote), surmonté
par un conduit plus étroit (Jaupart et Vergniolle, 1988 ;
1989; Vergniolle et Jaupart, 1990). Les bulles de gaz mon-
tent, s’accumulent sous le sommet du réservoir en formant
une mousse, assemblage compact de bulles et de liquide.
Cette mousse devient instable au dessus d’une certaine
épaisseur et coalesce en produisant une poche de gaz qui
migre dans le conduit en occupant toute sa largeur. La
coalescence est partielle pour les viscosités les plus éle-
vées et produit un écoulement intermittent caractéristique
des explosions stromboliennes. La coalescence est totale
pour les viscosités plus faibles, la poche de gaz, qui est
bien plus longue que large, reproduit la formation des fon-
taines de laves hawaiiennes. La destruction de la mousse
piégée sous le sommet du réservoir est périodique et ce
volcan de laboratoire reproduit très bien les alternances
entre les phases de fontaines de laves et les phases de cou-
lées de laves (Jaupart et Vergniolle, 1988). La modélisation
du comportement de cette mousse (Jaupart et Vergniolle,
1989) a été ensuite combinée avec des mesures sur les
fontaines de laves (délais entre 2 fontaines et hauteurs
moyennes) sur le volcan Kilauea (Hawaii), ce qui a permis
d’estimer la taille des bulles (0.2-0,6 mm) et le pourcen-
tage de gaz (> 2 %) au sommet de la chambre superfi-
cielle (Vergniolle et Jaupart, 1990).
La présence de bulles de gaz de tailles variées dans les
chambres magmatiques a aussi des conséquences sur le
développement et la durée d’une éruption hawaiienne
(Vergniolle, 1996). Premièrement, la diminution du flux
de gaz observé au sommet du réservoir est une consé-
quence de la vitesse de montée plus rapide des bulles les
plus grosses de la population qui contribuent plus au flux
de gaz que les bulles plus petites et plus tardives à attein-
dre le sommet du réservoir. Deuxièmement, l’éruption
s’arrête quand la majeure partie des bulles a quitté la
chambre magmatique. On peut facilement estimer la
durée d’une éruption en connaissant seulement la taille
moyenne des bulles dans le réservoir. La différence en
durée et en volume entre l’éruption du Mauna Ulu et de
Puu O’o (Kilauea, Hawaii) est simplement une consé-
quence d’une taille de bulles légèrement différente pour
ces 2 éruptions (1 mm et 0.4 mm respectivement)
(Vergniolle, 1996).

SON PRODUIT PAR LES FONTAINES
DE LAVES DU VOLCAN ETNA (ITALIE)

Dans le cas de l’Etna, certaines éruptions, comme celle de
2001, produit des épisodes éruptifs de façon intermitten-
te, avec un épisode éruptif tous les quelques jours, et cela
pour plus d’une trentaine d’épisodes. Chaque épisode
éruptif est constitué d’une série d’explosions strombo-
liennes, dont la fréquence et l’intensité peuvent parfois

conduire à la formation d’un jet de gaz continu comme
c’est le cas durant la phase paroxysmale de l’épisode du
13 Juillet 2001 (Vergniolle et Ripepe, subm. 4.).

Fig. 2 : Pression acoustique mesurée à l’Etna
(d’après Vergniolle et Ripepe., subm.).

Chaque explosion, comme celle du 4 et 13 Juillet, produit
un signal de pression acoustique très caractéristique (fré-
quence équivalente de 2 Hz; Figure 2) qui correspond à
l’éclatement d’une énorme poche de gaz au sommet de
la colonne magmatique. Un modèle ou le son est produit
par l’éclatement d’une poche de gaz a déjà été proposé
pour le volcan Stromboli (Vergniolle et Brandeis, 1996 ;
Fig 3). Le même modèle peut être utilisé pour déterminer
la taille et la surpression de chacune des bulles qui écla-
tent dans le cratère Sud-Est de l’Etna. La forme d’onde
théorique s’adapte extrêmement bien aux signaux émis
par le volcan Etna et permet de déduire que le rayon de la
bulle est d’environ 5 m pour une longueur de 12 m et une
surpression de 0.34 MPa (Figures 3a et 3b). Les bulles de
gaz présentes à l’Etna sont beaucoup plus grosses que cel-
les qui existent sur le volcan Stromboli (rayon de 1 m envi-
ron) et contiennent une plus grande pression quand elles
éclatent. Ceci n’est pas très surprenant puisque le volcan
Etna correspond à un édifice volcanique beaucoup plus
conséquent que celui du Stromboli.

Fig. 3a : Modèle de son produit par une bulle en sur
pression qui éclate au sommet d’une colonne

de magma (d’après Vergniolle et Brandeis., 1996).
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La remontée de telles bulles dans le conduit volcanique
agite la colonne de magma à des fréquences qui cor-
respondent à celles des ondes gravitaires. Ce mécanisme
a été proposé pour le volcan Stromboli. Pour un conduit
de rayon égal à 5.5 m comme c’est le cas à l’Etna, les fré-
quences théoriques, entre 0.3 et 0.7 Hz (Vergniolle et al.,
1996) sont en très bon accord avec les fréquences mesu-
rées, 0.5 Hz. La vitesse du gaz, estimée en calculant la
puissance acoustique (Woulff et MacGetchin 1976 ;
Vergniolle et al., subm.1 et 2), atteint un maximum de
90 m/s, et est tout à fait en accord avec les mesures simul-
tanées faites au moyen d’un radar (voir article joint de
F. Donnadieu et al.). Cet excellent accord entre les mesu-
res indépendantes d’acoustiques et de radar permet d’avoir
une très grande confiance dans le modèle de bulle de gaz
et pour les estimations de taille de bulle et de pression.

Fig. 3b : Comparaison entre la forme d’onde
enregistrée à l’Etna (traits pleins) et la forme

d’onde synthétique calculée avec un modèle de
vibration d’une bulle surpressurisée qui éclate à la

surface de la colonne magmatique.
Le rôle de l’épaisseur du film de magma au-dessus de la bulle sur

ces caractéristiques est clair quand on compare les deux

diagrammes (d’après Vergniolle et Ripepe, subm).

Chaque bulle correspond à un volume de 5300 m3, rame-
né à la pression atmosphérique et le volume de gaz perdu
durant un épisode de quasi-fontaine de lave est de
7.4106 m3 (Vergniolle et Ripepe, subm. 4). Ces valeurs
sont plus faibles que celles émises par les fontaines de
laves du Kilauea volcano (Hawaii, USA) durant l’éruption
du Puu O’o (3 109 à 5108 m3, Vergniolle et Jaupart, 1990).
Ceci n’est pas très surprenant puisqu’à l’Etna le jet de gaz
n’est pas vraiment continu et que la durée de l’épisode
éruptif y est plus faible (4 h à l’Etna contre 1 à 2 jours
durant l’éruption du Puu O’o au Kilauea en 1987-1988).
L’estimation du rayon de la bulle et du conduit à l’Etna
(environ 5 m) est aussi très similaire au rayon du conduit

observé en période inter-éruptive (6 m au Puu O’o, (Wolfe
et al, 1987).
D’un point de vue qualitatif, la dernière éruption de l’Etna
est tout à fait similaire aux grandes éruptions du Kilauea
(Kilauea Iki, Mauna Ulu, Puu O’o) puisqu’il y a alternan-
ce entre des phases de fontaines de laves et des périodes
inter-éruptives et ce pour une cinquante de phases de fon-
taines de laves (Vergniolle et Ripepe, subm.4 ; Figure 5).
Par contre, la durée de la période inter-éruptive est beau-
coup courte à l’Etna (quelques jours) qu’au Kilauea (envi-
ron 1 mois). Cette similarité de comportement entre les
deux volcans suggère qu’à l’Etna les fontaines de laves
sont crées par la coalescence d’une mousse piégée au
sommet de la chambre magmatique comme c’est le cas
pour le Kilauea (Vergniolle et Jaupart, 1990). Si on sup-
pose que la chambre magmatique est à 4 km de profon-
deur, et que le volume de gaz émis durant la phase de fon-
taine de lave a été accumulé pendant la période
inter-éruptive précédente, soit 3 jours pour l’épisode du 4
Juillet 2001, le débit de gaz dans la chambre est de
2.7 10-2 m3/s. Si, par analogie avec le volcan Kilauea, on
suppose que la superficie de ce réservoir est de 10 km2 et
que le pourcentage de gaz y est de 1 %, le diamètre des
bulles est estimé à 0.2 mm. Cette valeur est tout à fait simi-
laire à celle estimée à Hawaï (Vergniolle, 1996), puisque
le diamètre moyen des bulles est de 1 mm pour l’éruption
du Mauna Ulu (1969-1970) et de 0.4 mm pour celle du
Puu O’o (1987-1989).

SHISHALDIN (ALASKA) : UNE ERUPTION
BASALTIQUE EXPLOSIVE

L’éruption de 1999 du volcan d’Alaska, Shishaldin est par-
ticulièrement intéressante puisqu’elle présente à la fois
une activité strombolienne très classique pour un basalte
mais aussi une activité, extrêmement rare dans ce contex-
te, de colonne subplinienne qui atteint ici une hauteur de
16 km (Caplan-Auerbach et McNutt, in press, 2003). Cette
éruption a été enregistrée en quasi-continu sur un capteur
de pression et des sismométres, ce qui a permis une très
bonne compréhension des mécanismes éruptifs. Cette
étude a été faite en collaboration avec J. Caplan-Auerbach
(Alaska volcano observatory, USA) et M. Boichu (Institut
de Physique du Globe de Paris).
L’étude de la phase subplinienne (Vergniolle et al., in
prep. 3) montre des enregistrements acoustiques assez
complexes et l’explosion de quelques grosses bulles en
surpression comme c’est le cas pour les éruptions strom-
boliennes. Néanmoins, la vitesse du gaz, estimée par le
calcul de la puissance acoustique à 150 m/s, permet de
calculer que la quantité de gaz émise à grande vitesse et
pendant 36 minutes est considérable, 1.9 107 m3. Les flux
de gaz émis en surface et estimé par les mesures d’acous-
tiques sont tout à fait en accord avec les déterminations
faites en mesurant la hauteur du panache émis (Sparks et
al., 1997).
Cette phase subplinienne est précédée par 13 heures de
“grondements”, qui présentent un signal acoustique de
faible intensité et de fréquence très constante, 2 Hz
(Vergniolle et al., subm. 2). Le son est modélisé par ana-
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logie avec les petites bulles océaniques, comme un réso-
nateur de Helmholtz: le gaz est piégé dans une cavité rigi-
de et ne peut que s’échapper brutalement quand un petit
trou se forme sur le dessus (Spiel, 1992 ; Figure 6). La
forme d’onde théorique est calculée et la meilleure cor-
respondance avec les données réelles enregistrées sur le
volcan permet de déterminer les valeurs des paramètres
géométriques de la bulle ainsi que sa surpression. À
Shishaldin, le trou, 5 m de rayon, est de la taille du conduit
volcanique, 6 m de rayon, et la longueur de la bulle est de
60 m pour une très faible surpression, 7.3 10-3 MPa (Figure 7).
Chacun des grondements est interprété par la coalescen-
ce partielle du sommet de la colonne de mousse accu-
mulée dans le conduit (Vergniolle et al., subm. 2). Le volu-
me total perdu à la surface est de 5.9106 m3.

Fig. 6 : Schéma d’une bulle dont le gaz présente
une très faible surpression et qui éclate par

formation d’un trou (Résonateur d’Helmholtz,
d’après Vergniolle et al., subm.).

Fig. 7 : Comparaison entre le son produit par un
grondement et la modélisation faite en supposant
qu’il s’agit d’un résonateur d’Helmholtz (d’après

Vergniolle et al., subm).

Tout à la fin de la phase pre-subplinienne, une bulle isolée
et très sur-pressurisée, 0.55 MPa, éclate au sommet de la
colonne magmatique. Le signal acoustique est tout à fait
caractéristique de la vibration d’une bulle surpressurisée à la
surface de la colonne de magma et a été modélisé (Figure 5)
comme pour les explosions stromboliennes de Stromboli
(Vergniolle et Brandeis 1996; Vergniolle et al., 1996) et de
l’Etna (Vergniolle et Ripepe, subm. 4). Cette forte surpression
suggère que la bulle est formée à la profondeur de la cham-
bre magmatique (Vergniolle, 1998), contrairement à toutes
les bulles responsables du grondement du volcan. Cette bulle
en surpression est responsable de la destruction totale de la
mousse accumulée dans le conduit, entraînant la formation
de la colonne subplinienne.

Fig. 8 : Dernière bulle de la phase
pre-suplinienne de grondement, dont la

grande surpression, 0.55 MPa est responsable
de l’initiation de la colonne subplinienne

(d’après Vergniolle et al., subm.).

Cette phase pré-subplinienne est interrompue au milieu
par la probable émission d’un thermique, structure ana-
logue à un panache mais dont les conditions d’alimenta-
tion sont la relâche brutale d’un volume pendant un
temps très court (Fig 9). La détermination de la vitesse du
gaz au moyen du calcul de la puissance acoustique,
150 m/s, conduit à des volumes importants. La hauteur du
thermique est estimée à 3 kilomètres (Vergniolle et al.,
subm. 2), hauteur minimum de détection par satellites en
présence d’une grande couverture nuageuse à ce
moment-là. Un panache de faible intensité est repéré 50
minutes après l’émission acoustique ce qui est en très bon
accord avec les résultats acoustiques.
La phase subplinienne s’arrête brutalement et après 15
minutes de silence une première phase strombolienne de
quelques heures démarre qui sera suivie 35 heures après
d’une seconde phase strombolienne. Comme précédem-
ment, la pression acoustique montre un signal caractéris-
tique de la vibration d’une grosse bulle surpréssurisée au
sommet de la colonne magmatique, juste avant son écla-
tement à la surface (Vergniolle et Brandeis, 1994; 1996). 
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Fig. 9 : Schéma de la chronologie de l’éruption
du Shishaldin (d’après Vergniolle et al., subm.).

Fig. 10 : Pression acoustique enregistrée sur Shishaldin
(1.5 Hz). La ressemblance est frappante avec le

Stromboli (9 Hz; d’après Vergniolle et al., subm.).
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Fig. 12 : Évolution de la longueur des bulles 
(Fig. du haut) et de la surpression (Fig. du bas)

tout au long de la deuxième phase strombolienne
(d’après Vergniolle et al., subm.).

Fig. 11 : Comparaison forme d’onde théorique
calculée par le modèle de vibration de bulles et

mesures (d’après Vergniolle et al., subm.).



137Rapport quadriennal 1999 - 2002

La comparaison avec la forme d’onde théorique et les don-
nées est excellente (Figure 11) et permet de déterminer les
paramètres géométriques de la bulle ainsi que sa surpres-
sion: la taille des bulles, longueur de quelques dizaines de
mètres, et leur surpression, 0.2 MPa estimés pour toute la
durée des deux phases stromboliennes (Vergniolle et al.,
subm. 1 ; Figure 12).
La période de repos entre chaque phase strombolienne est
interprétée comme le temps nécessaire pour reconstruire la
mousse dans le réservoir, qui est instable quand elle dépas-
se une hauteur critique. Quand cette hauteur est atteinte, la
mousse piégée sous le réservoir se casse en produisant de
très grandes bulles de gaz responsable de l’activité strom-
bolienne (Jaupart et Vergniolle, 1988; 1989). Le flux de gaz
à 4 km, estimé à 0,61 m3/s, est une conséquence de la mon-
tée de bulles de gaz, de diamètre 0,17 mm, présentes dans
la chambre magmatique (Vergniolle et al., subm. 1 ; Figure
2). La conservation du flux de gaz entre le réservoir et le
conduit suggère que la surface ou les bulles s’accumulent
est au maximum de 100 km2, pour une fraction volumique
de gaz maximale de 8 %, ce qui est en très bon accord
avec le contenu en gaz total estimé à 1.5 wt % (Stelling et
al., 2002). Bien que la méthode soit très différente de celle
utilisée au Kilauea (Hawaï), les résultats sont très similaires
en ce qui concerne les tailles de bulles, ce qui confirme le
rôle capital joué par les bulles de gaz dans la dynamique
éruptive.

CONCLUSION

Pression et vitesse sont les variables clés à la compréhension
de la dynamique des éruptions et elles évoluent simultané-
ment en respectant les équations de la mécanique des flui-
des (conservation de la masse et quantité de mouvement).
En combinant leur mesure in situ à un modèle d’écoulement
dans le conduit volcanique, il devient donc possible d’esti-
mer le comportement dynamique des bulles de gaz plus
profondes qui contrôlent le dynamisme éruptif. Cette métho-
de basée sur des mesures acoustiques permet une sur-
veillance à distance de l’activité volcanique et de potentiels
événements de recrudescence. Elle est particulièrement bien
adaptée aux volcans très isolés comme ceux d’Alaska.
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ABSTRACT

Miyake-jima volcano abruptly erupted on July 8, 2000
after 17 years of quiet and gave birth to a crater, 1 km
in diameter and 250 m deep. This expected unrest was
monitored during the years 1995 to 2000 by electro-
magnetic methods including DC resistivity measure-
ments and Self-Potential (SP) surveys. Beneath the 2,500
years old Hatcho-Taira summit caldera audio-magné-
totelluriquessondages made in 1997-98 identified a
conductive medium, 200 m to 500 m thick (within the
50 Wm isoline) located at a few hundreds metres depth.
It was associated with the active steady-state hydrother-
mal system centred close to the 1940 cone and extend-
ing southward. A DC résistivimètre set in a
Schlumberger array with 600, 1000 and 1400 m long
injection lines evidenced strong resistivity changes
between September 1999 and July 3, 2000 in the vicin-
ity of the newly formed crater. The apparent resistivity
has reached about 3 times its initial values on the 1400
m long line and has lowered to about 20 % on the 600
m line. Just prior to the July 8, 2000 eruption Self-poten-
tial (SP) mapping made inside the summit Hatcho-Taira
caldera revealed negative anomalies where positive
ones had occurred during the previous tens of years. The
largest negative anomaly, -225 mV in amplitude mainly
took place above the 1940 cone which collapsed in the
crater formation. A permanent 1 km long SP line across
the caldera suggests accelerating changes during the 3
months preceding the eruption. On a larger scale, the
comparison between 1995 and 2000 surveys has shown
a global increase of the hydrothermal activity beneath
the volcano. Its source could have been 250 m to the
South of the crater. These observations suggest that the 
hydrothermal system was slowly disturbed in the
months preceding the eruption while drastic changes
have occurred during the two weeks before the summit
collapse when tectonic and volcanic swarms have
appeared.

INTRODUCTION

Miyake-jima est l’une des sept îles volcaniques apparte-
nant à l’arc Izu-Bonin au Japon. Deux caldeiras se sont
formées au cours de deux épisodes éruptifs lors de l’édi-
fication du massif volcanique. Après l’éruption de 7000
yBP une vaste caldeira de plusieurs kilomètres de diamè-
tre, appelée Kuwanoki-Taira, a été créée (Fig. 1). La secon-
de éruption, datée d’environ 2500 yBP, fut à l’origine de
la formation d’une caldeira de 1,5 kilomètre de diamètre,
appelée Hatcho-Taira (Tsukui and Suzuki, 1998). Depuis
les éruptions sommitales ont alterné avec les éruptions fissu-
rales localisées principalement sur les flancs du volcan.
Aucune séismicité volcanique notable n’a été enregistrée
entre la dernière éruption de 1983 et le 26 juin 2000 où des
essaims sismiques sont apparus sous le sommet de volcan.
Ces séismes ont rapidement disparu de la zone sommitale
pour se déplacer progressivement à l’ouest vers les îles
Kozu-jima et Nii-jima (JMA, 2000). Des déformations du
sol sont alors apparues (Kaidzu et al., 2000). Début juillet
de nouveaux séismes volcaniques sont apparus sous le
sommet. Les levés gravimétriques faits quelques jours avant
l’éruption du 8 juillet 2000 ont montré la formation d’une
cavité sous le sommet du volcan (Furaya, et al., 2001). Le
8 juillet sans qu’aucun séisme volcanique notable (magni-
tude > 1) n’ait été enregistré une caldeira s’est formée en
moins de 4 minutes, recoupant les anciens cratères O-Ana
et O-Yama ainsi que la caldeira Hatcho-Taira (Fig. 2).
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Figure 1. Schéma de l’île de Miyake-jima.
Les coulées de 1940, 1963 et 1983 sont en gris.

Les lignes du résistivimètre permanent continu sont
représentées par une ligne noire épaisse. Les losanges

localisent les sondages AMT de 1997-1998 (voir Fig. 2)

Cette caldeira, d’environ 1 kilomètre de diamètre et de 250
m de profondeur, a continué de s’agrandir au cours des
mois suivants. L’activité volcanique est devenue spora-
dique courant juillet. L’événement le plus important de
l’activité du Miayke-jima fut une explosion hydro-magma-
tique le 18 août accompagnée d’un panache de cendres
d’une hauteur de plus de 8 km. Les retombées cendreuses
couvrirent plus du tiers de l’île. A partir d’août 2000 l’ac-
tivité de surface s’est atténuée malgré la présence de fortes
émissions de SO2. En septembre 2000 la caldeira nouvel-
lement formée était aussi large que celle d’Hatcho-Taira :

1,4 km de diamètre.
La régularité plus ou moins prononcée des éruptions du
Miyake-jima nous avait conduits à débuter les études d’é-
lectromagnétisme en 1995. Un réseau de mesures conti-
nues de l’intensité du champ magnétique terrestre (Sasai,
et al., 1997, 2001) fut associé à des réseaux de mesures
continues du champ tellurique à courte et longue base.
Des cartographies de potentiel spontané (PS) (Nishida, et
al., 1996) et des sondages audio-magnétotelluriques (AMT)
furent progressivement entrepris pour déterminer la struc-
ture superficielle de l’édifice volcanique. Dans cet article
nous nous concentrerons sur les résultats obtenus au
moyen de sondages AMT pendant la période intercrises
1983-2000, de sondages électriques permanents de type
Schlumberger faits l’année précédant l’effondrement du
sommet, de cartographies et cheminements SP et d’une
ligne PS d’un kilomètre de long mise à poste fixe dans la
caldeira Hatcho-Taira.

LA RESISTIVITE ELECTRIQUE DU VOLCAN
AU COURS DE L’ERUPTION DE 1983

Des sondages magnétotelluriques dans la bande de fré-
quence ELF-VLF (8, 14, 21 hertz et 21 kilohertz) furent réali-
sés avant, pendant et après l’éruption fissurale d’octobre
1983 sur le flanc sud du volcan (figure 1) (Utada et al.,
1986). En octobre 1980 un aquifère (40 �m) de dimension
restreinte fut décelé dans la zone fumerollienne proche du
cône de 1940 (sondage M6 sur la figure 2) entre 700 et
100 m d’altitude. Un mois après l’éruption d’octobre 1983
la résistivité avait diminué jusqu’à une valeur d’environ
4 �m. La gamme restreinte de fréquences des sondages n’a
pas permis l’estimation de l’épaisseur des différentes struc-
tures qui composaient la partie superficielle du volcan.
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Fig. 2. Schéma du sommet du volcan Miyake-jima (voir
encart Fig. 1).

Mij et Sij représentent la localisation des sondages

VLF-ELF de 1983 et AMT de1997-98.

Les lignes du résistivimètre permanent

sont en trait noir (A1-B1, A2-B2, A3-B3).

Le contour en pointillé figure la trace en surface

de la structure de faible résistivité (isocontour

de 50 �m). Les parties grisées délimitent les blocs

glissés après formation de la caldeira du 8 juillet 2000.



Seul le sondage M26 a identifié trois couches de différen-
tes résistivités, avec un substratum à 150 m dans l’altitu-
de. Utada et al. (1984, 1986) ont associé le résultat obte-
nu sur le sondage M26 à la limite orientale du système
hydrothermal.
Entre 1983 et 1985 la fréquence de 8 hertz fut utilisée
pour suivre les variations de résistivité aux points M6,
M25, et M26 (Utada et al., 1986). En M6 la résistivité
apparente a diminué de 100 �m avant l’éruption à
4 �m 8 mois après. Au cours des mois suivants elle est
revenue vers des valeurs de l’ordre de 100 �m. Ce phé-
nomène fut aussi observé à l’est (M 26) avec une ampli-
tude moindre et un retard temporel de 3 mois. Ces obser-
vations furent interprétées par un réchauffement de
l’aquifère et son déplacement jusqu’à une altitude de
400 m environ (Utada et al., 1986).

SONDAGES AUDIO-MAGNETOTELLURIQUES
DE 1997-1998

En 1997 et 1998 des sondages AMT ont été réalisés à l’in-
térieur et à la périphérie de la caldeira Hatcho-Taira. Une
antenne de 400 Am2 fut utilisée dans la bande de fré-
quence 70 kHz-1 kHz pour créer un champ électroma-
gnétique artificiel suivant deux directions orthogonales.
Pour chaque sondage l’antenne fut placée suffisamment
loin du récepteur (capteurs magnétiques et électriques de
mesure) pour assurer une onde électromagnétique émise
plane. De 1 kHz à 0,1 Hz seul le champ électromagné-
tique naturel fut utilisé pour les sondages. Le récepteur
était composé de deux capteurs magnétiques horizontaux
et orthogonaux (Hx, Hy) associés à deux lignes orthogo-
nales de champ électrique (Ey, Ex). Plusieurs acquisitions
furent réalisées en chaque station afin de s’assurer de la
qualité et de la validité des données. La direction de la
composante électrique Ex était N50°E (Figures 1 et 2). Le
static-shift est resté peu significatif à l’intérieur de la cal-
deira Hatcho-Taira (Sasai et al., 2001).
Les inversions 1-D le long de profils approximativement
NS (stations S08, S07, S11, S38 et S67) et NW-SE (stations
S70, S66, S38 et S68) sont présentées sur la Figure 3. Les
deux inversions montrent une région de faible résistivité
électrique, inférieure à 50 �m, centrée sous le cône de
1940 et la partie occidentale du cratère O-Ana (Fig.s 2
et 3). Cette structure correspond très probablement à celle
décelée en 1983 (Utada et al., 1984, 1986). Elle est créée
par un système hydrothermal actif localisé sous la caldei-
ra Hatcho-Taira. Le toit de la région de faible résistivité
électrique se situe à environ 300 m de profondeur tandis
que sa base se trouve sous le niveau de la mer (profondeur
de 750 m pour un iso-contour de 50 �m). La zone de fai-
ble résistivité électrique est verticalement allongée et sa
source se trouve sous la partie occidentale du cratère O-
Ana à proximité du cône de 1940 (Fig. 2).

Fig. 3. Inversion 1-D des sondages AMT de 1997-98
suivant une direction NS (haut) et NO-SE (bas).

MESURES DE RESISTIVITE ELECTRIQUE
ENTRE 1999 ET 2000

En mai 1999 un appareil de mesure permanent de la résis-
tivité électrique fut installé dans la caldeira Hatcho-Taira.
Il mesurait la résistivité électrique apparente dans la direc-
tion Est-Ouest (Figure 2). La disposition des électrodes était
du type Schlumberger (i.e. Parasnis, 1986). Trois lignes d’in-
jection de longueur de 600, 1000 et 1400 m (A1-B1, A2-
B2, A3-B3 sur la Figure 2) de même point central étaient
couplées à deux lignes de réception de longueur de 100 et
150 m situées elles aussi au centre du dispositif. Toutes les
6 heures le système effectuait automatiquement les mesu-
res de résistivité apparente. Les données étaient stockées
sur un ordinateur de type PC. Pour chaque ligne d’injec-
tion un cycle de 10 injections de courant était programmé
pour chacune des deux lignes de mesure.
Le courant injecté dans le sol était maintenu constant pen-
dant toutes les séries de mesure. Les valeurs caractéris-
tiques du système d’injection étaient respectivement de
800 volts et de 400 mA pour le potentiel et le courant
d’injection.
Pour une même ligne d’injection les valeurs de résistivité
électrique apparente obtenues sur les deux lignes de
réception étaient presque identiques, aussi avons nous
calculé la résistivité électrique moyenne à partir des 20
données de chaque ligne injection. Pour chaque résistivi-
té apparente calculée l’écart type est demeuré inférieur à
5 % en valeur relative. Malheureusement le résistivimètre
fut foudroyé en octobre 1999. Après calibrage et essais, il
fut réinstallé une semaine avant l’éruption du 8 juillet
2000. L’équipement fut emporté dans l’effondrement du
sommet le 8 juillet et les données continues furent per-
dues. Les valeurs obtenues pendant les tests de réinstalla-
tion le 3 juillet sont les seules disponibles.
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Fig. 4. Valeurs de la résistivité électrique apparente
acquise toutes les 6 heures à partir des lignes

d’injection de 600, 1000 et 1400 m.

En 1999 les données de résistivité électrique apparente
ont montré des variations progressives au cours du temps
(Figure 4). Courant juin 1999 (jours 160-170) les résistivi-
tés apparentes sont demeurées pratiquement constantes
autour des valeurs de 260, de 230 et 170 �m. Des varia-
tions progressives sont apparues à partir d’août 1999. En
moins d’un mois les résistivités apparentes ont atteint des
valeurs de 360, 230 et 180 �m. Enfin le 3 juillet 2000, les
résistivités apparentes avaient drastiquement changé sur
les lignes courtes (600 m) et longues (1400 m) où elles
avaient atteint les valeurs moyennes respectives de 70 et
550 �m, (Figure 5). Ces résultats montrent qu’entre octo-
bre 1999 et juillet 2000, la résistivité électrique, à l’inté-
rieur et à l’extérieur du cratère O-Yama, avait fortement
évolué. Par rapport aux mesures faites en mai 1999, la
résistivité avait diminué de 20 % sur la ligne de 600 m
tandis qu’elle atteignait plus de 3 fois sa valeur d’origine
sur la ligne de 1400 m le 3 juillet 2000, soit 5 jours avant
la formation de la caldeira.

Fig. 5. En haut : Valeurs moyennes
de la résistivité électrique apparente correspondant

aux lignes d’injection de 600, 1000 et 1400 m.
En bas : Modèles 1-D correspondants.

CARTOGRAPHIE DE POTENTIEL SPONTANE
DE LA CALDEIRA HATCHO-TAIRA
LE 4 JUILLET 2000

Des profils de mesures PS ont été réalisés le 4 juillet 2000 à
l’intérieur de la caldeira Hatcho-Taira (Figure 6). Ce même jour
des séismes volcaniques étaient enregistrés sous le sommet et
provoquaient quelques effondrements des parois du cratère
O-Yama. Des électrodes en Pb-PbCl2 furent utilisées au cours
des travaux de prospection (Petiau and Dupis, 1980).
L’électrode de référence fut la même pour tous les profils. Les
valeurs du potentiel étaient mesurées tous les 25 m le long de
chaque cheminement. Chaque point de mesure était calé par
un récepteur GPS (système de positionnement global) avec
une précision sur l’ordre de 5 à 10 m. Pour minimiser les
erreurs de mesure nous avons déroulé un même câble le long
de chaque profil, la première extrémité étant fixée à l’électro-
de de référence (Michel and Zlotnicki, 1998). Le long de
chaque profil l’homogénéité des mesures était régulièrement
vérifiée ; la dispersion des mesures n’a pas excédé la dizaine
de milliVolts (mV) dans un périmètre de l’ordre du mètre. Par
ailleurs la dérive des électrodes n’a pas dépassé 5 mV entre le
début des mesures et la fin des prospections.
Les profils PS réalisés en 1995 et 1996 montrent la partie cen-
trale du volcan sujette à un puissant système hydrothermal tan-
dis que les flancs du volcan sont progressivement affectés par
un effet topographique (Nishida et al., 1996 ; Sasai et al.,
1997). Cet effet topographique bien connu, dû à la circulation
d’eaux souterraines au-dessus de la zone de vadose, exprime
une diminution du potentiel quand l’altitude des mesures aug-
mente. Cette relation linéaire était sur l’ordre - de 1.1 mV/m
sur Miyake-jima. Par conséquent des données originelles de
terrain de l’année 2000 ont été corrigées de ce coefficient pour
isoler, en première approximation, les anomalies PS créées par
l’activité hydrothermale (Figure 6).

Fig. 6. Cartographie de polarisation spontanée
effectuée le 4 juillet 2000.

Les contours sont espacés de 25 mV. Les points de mesures sont

figurés par des croix. R est la station de référence. P1-P2 et P1-P3

sont les cheminements réalisés aussi en 1995. Le cheminement P4-

P5 est représenté Fig. 1. La ligne continue entrecoupée de carrés

libellés Ei  figure la ligne PS permanente de 1 km de long.
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La cartographie de polarisation spontanée au sommet du
volcan a été estimée en utilisant une loi de décroissance
des anomalies en fonction de l’inverse de la distance au
carré. Par rapport à la référence R, des anomalies positi-
ves de 150 mV se situent le long de la paroi du cratère O-
Yama, en particulier sur les bords ouest et sud (Fig. 6).
L’anomalie positive occidentale est localisée au-dessus de
la zone des fumerolles apparues au cours de l’éruption de
1962. L’anomalie positive méridionale était inconnue.
Deux grandes anomalies négatives sont identifiées à l’in-
térieur de la caldeira Hatcho-Taira avec une amplitude
inférieure à -225 mV pour l’anomalie ouest. Cette derniè-
re se situe au-dessus du cône de 1940, siège d’une activi-
té thermique notable au cours des 30 dernières années. A
l’est la faible anomalie négative couvre la dépression du
nord-est du cratère O-Yama.

EVOLUTION DU POTENTIEL SPONTANE
ENTRE 1995 ET LE 4 JUILLET 2000

En 1995 quelques profils PS avaient été effectués avec un
espacement de 200 m afin de définir les principales carac-
téristiques du système hydrothermal du Miyake-jima
(Nishida et al., 1996). Les mesures faites les 4 et 11 juillet
2000 le furent avec un espacement de 25 m. La compa-
raison des séries PS permet cependant d’évaluer les varia-
tions temporelles et spatiales produites par l’activité
hydrothermale au cours des 5 années précédant l’érup-
tion. Afin de comparer les séries d’un même profil une
fonction spline a été appliquée à chacune des séries PS
(Figure 7).

Le profil (P1-P2) débute au sud-ouest de la caldeira
Hatcho-Taira et se dirige vers le nord (Figures 6 et 7a).
Entre 1995 et 2000 une anomalie positive de 50 mV a pris
naissance au nord-ouest du cratère O-Yama. Cette ano-
malie s’estompe au nord comme en 1995. Le second pro-
fil (P1-P3) encadre la paroi méridionale du cratère O-Ana
(Figures 6 et 7b). Une puissante anomalie positive de près
de 150 mV y est reconnue. Elle se localise exactement le
long de la bordure sud de la caldeira qui va se former le
8 juillet 2000 et dont la profondeur sera maximale à cet
endroit (environ 250 m). Deux kilomètres au sud du som-
met du volcan (P4-P5) la variation PS entre 1995 et 2000
se résume à une anomalie positive de l’ordre de 30 mV
répartie sur une distance de 1,5 kilomètre (Fig. 1 et 7c).
Ces observations permettent de déterminer l’amplitude
maximale moyenne de l’anomalie PS créée entre 1995 et
2000 en fonction de la distance du sommet d’O-Yama, le
long d’une direction N.NW-S.SE (Figure 7d). L’amplitude
maximale avoisine 150 mV avec une source localisée à
environ 250 m au sud du sommet d’O-Yama, mais tou-
jours à l’intérieur de la caldeira Hatcho-Taira.

SURVEILLANCE PS DE LA CALDEIRA
HATCHO-TAIRA ENTRE MAI 1999
ET JUILLET 2000

Une ligne PS longue de 1 km a été mise en place selon
une direction Est-Ouest au travers la caldeira de Hatcho-
Taira au cours du mois de mai 1999.  Cette ligne était
composée de huit électrodes impolarisables au Pb-PbCl2

(Petiau, G. and A. Dupis, 1980) enterrées à plus de 60 cm
de profondeur. Des mesures régulières de potentiel entre
les différentes électrodes et l’électrode E8 située à l’ouest
dans la caldeira furent réalisées (Figures 6 et 8). La locali-
sation des électrodes par rapport à la caldeira créée le 8
juillet 2000 était la suivante (Figure 6). Les électrodes E8
et E7 situées à l’extérieur du cratère O-Yama furent épar-
gnées par le premier effondrement caldeirique. E6 était à
l’ouest de la paroi occidentale du cratère O-Yama et E5 à
l’intérieur du cratère ; les deux électrodes ont disparu avec
la formation de la nouvelle caldeira. E4 et E3 étaient au
centre du cratère O-Yama ; les électrodes disparurent dans
l’effondrement. A l’est E2 et E1 étaient implantées à l’in-
térieur du cratère O-Yama ; elles furent temporairement
épargnées. Dans la suite nous ne discuterons pas les varia-
tions de courte période comme celle observée en juillet
1999 dans la différence E5-E8 ; elles ne sont basées que
sur une ou deux valeurs. Des variations de longue pério-
de sont observées sur toutes les électrodes : une décrois-
sance générale entre avril 1999 et Novembre-Décembre
1999 suivie d’une augmentation progressive du potentiel
à toutes les électrodes, excepté E5 (Figure 8).
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Fig. 7. Comparaison des anomalies PS en 1995
et 2000 le long des mêmes cheminements
A : A travers la caldeira Hatcho-Taira du sud vers le nord.

B : Le long de la bordure sud de la caldeira Hatcho-Taira.

C : Le long de la route circulaire à une altitude moyenne de 400 m.

D : Amplitude maximale de l’anomalie PS le long d’une coupe N.NO-S.SE.



Fig. 8. En haut : Variations temporelles des
différences de potentiel le long de la ligne PS

permanente entre 1999 et juillet 2000.
E8 est l’électrode de référence.

En bas : Pluviométrie journalière.

Ces variations semblables subsistent jusqu’en février-avril
2000 où les potentiels PS évoluent rapidement. Aux
électrodes E6, E5, et dans une moindre mesure en E7, le
potentiel commence à décroître ; la diminution atteint
-55 mV dans la différence E6-E8. Aux  électrodes E4 et E3,
situées au centre du cratère O-Yama,  le potentiel conti-
nue d’augmenter jusqu’à début juin, suivie par une
décroissance progressive. Enfin le potentiel augmente
après mars 2000 aux électrodes localisées aux deux extré-
mités de la ligne PS (E1, E2 (et E7)) : il atteint 75 mV dans
la différence E2-E8.
Les enregistrements PS continus réalisés en plusieurs sta-
tions établies sur le volcan peuvent montrer une variation
annuelle de quelques dizaines de mV/km due aux préci-
pitations saisonnières (Zlotnicki et al., 2001). Entre 1996
et 2000 les minima et les maxima des variations PS
annuelles se produisaient en avril et Octobre-Novembre.
Par conséquent les variations observées sur la ligne PS per-
manente de 1 km de long ne peuvent être provoquées par
des changements climatiques saisonniers (Figure 8).
Les valeurs de PS mesurées en mai 1999 informent sur l’é-
tat du système hydrothermal à cette époque et sur les cir-
culations hydrothermales partiellement contrôlées par la
structure du sommet du volcan (Figure 9c). Les valeurs
identifient deux anomalies négatives. Celles-ci cor-
respondent à l’infiltration d’eaux météoriques à l’intérieur
des cratères et des caldeiras (i.e. Zlotnicki et al., 1998). Le
plus souvent les transferts thermiques et les circulations
hydrothermales ont lieu préférentiellement le long de ces
interfaces. Sur le volcan de Miyake-jima les anomalies
négatives PS sont clairement associées aux parois des cra-
tères O-Ana et O-Yama ; la bordure de l’anomalie PS occi-
dentale correspond à la limite ouest de la zone fumerol-
lienne (électrodes E6 et E5) (Figures 2 et 9a). A l’est les
électrodes E2 et E1 délimitent la bordure orientale du cra-
tère O-Yama.

Fig. 9. 
A : Evolution temporelle de la PS entre Juin et décembre 1999.

B : Evolution temporelle de la PS entre décembre 1999 et juillet

2000.

C : Valeurs de l’anomalie PS observée en mai 1999 avec E8

comme référence.

Les variations au cours du temps du potentiel peuvent se
subdiviser en deux périodes, de mai à décembre 1999 et
de décembre 1999 à juillet 2000, ce qui correspond à
deux périodes distinctes de l’activité du système hydro-
thermal. Pour mieux discerner les variations PS celles-ci
peuvent être comparées au cours du temps en prenant
mai-juin 1999 comme temps de référence pour la pre-
mière période (Figure 9a) et décembre 1999 pour la secon-
de (Figure 9b). Ce procédé supprime la partie statique du
potentiel le long de la ligne PS associé à la structure du
volcan et au régime quasi-stationnaire du système hydro-
thermal à cette époque.
Pendant la première période les valeurs PS correspondent
à une augmentation des valeurs négatives du potentiel aux
électrodes situées à l’intérieur de la zone du futur effon-
drement (Figure 9a). Les électrodes E6 et E3 pour lesquel-
les les valeurs de potentiel étaient toujours les plus faibles
étaient localisées à proximité immédiate des parois de la
future caldeira. Cette période reflète une augmentation du
flux hydrique gravitaire le long d’interfaces (parois de cal-
deiras par exemple, voir la discussion). Ce comportement
s’inverse après décembre 1999 (Figure 9b). Jusqu’à avril
2000 une augmentation progressive du potentiel, allant
jusqu’à 50 mV, est enregistrée à toutes les électrodes
excepté E5. Ce phénomène est associé à une réactivation
de l’activité hydrothermale à l’intérieur du cratère O-Yama.
Au-delà d’avril 2000 des variations plus accentuées appa-
raissent : des variations négatives sont de nouveau enre-
gistrées à proximité du centre probable du futur effondre-
ment (électrodes E6 à E5) tandis que des variations
positives s’accentuent à l’est de la ligne permanente PS.
Ces changements d’activité avant l’éruption, anomalies PS
négatives, puis positives puis négatives indiquent des pério-
des où le flux hydrique gravitaire à l’intérieur de la zone de
formation de la nouvelle caldeira est parfois contre balan-
cé par des périodes de regain de l’activité hydrothermale.
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DISCUSSION

Nous basons l’interprétation des variations PS sur l’hypothè-
se maintenant bien admise qu’un flux hydrique transportant
des charges électriques crée un courant électrique à l’origine
de l’effet électrocinétique. Un flux hydrique gravitaire produit
une anomalie PS négative en surface tandis qu’un flux ascen-
dant crée une anomalie positive (e.g. Corwin and Hoover,
1979 ; Ishido and Mizutani, 1981 ; Massenet, and Pham,
1985 ;  Morgan  et al., 1989 ; Antraygues and Aubert, 1993 ;
Ishido, and Pritchett, 1996 ; Revil, and Pezard 1998 ; Adler et
al., 1999 ; Journiaux et al., 2000 ; Sasai et al., 2002 ; Zlotnicki
et al., 2003). 
En 1995 une cartographie PS à grande échelle du volcan
Miyake-jima avait décelé un puissant système hydrother-
mal centré sur la caldeira Hatcho-Tairo (Nishida et al.,
1996 ; Sasai et a l., 1997). L’anomalie positive avait une
extension de près de 2,7 km pour une amplitude maxima-
le de 600 mV (maximum-minimum). Ce résultat suggérait
une source thermique localisée sous le sommet du volcan.
En 1996 un profil sud-nord réalisé à travers l’île et passant
au travers de la caldeira Hatcho-Taira avait été réitéré.
Aucune modification notable n’était perceptible. En consé-
quence le  Miyake-jima était le siège d’une activité hydro-
thermale stable – au moins – jusqu’en 1996. La présence
de ce système hydrothermal soulignait la possibilité qu’u-
ne activité magmatique pouvait être précédée par une acti-
vité phréatique soutenue.
Les sondages AMT de 1997-98 ont clairement identifié la
présence d’un milieu conducteur sous le cône de 1940
(Figures 2 et 3). Ce corps correspond très probablement au
système hydrothermal reconnu par les mesures PS. Ce
corps conducteur se situe à quelques centaines de mètres
de profondeur, sous le niveau de la mer, où des gaz chauds
provenant d’un réservoir magma profond peuvent se
mélanger aux eaux météoriques infiltrées à travers un
encaissant perméable, et le long d’interfaces délimitant cra-
tères et caldeiras.
Le toit du conducteur n’est qu’à quelques centaines de mètres
sous le sommet (300-500 m). L’extension horizontale diminue
à l’approche de la surface aux alentours du sondage S38. Les
valeurs les plus basses de la résistivité électrique sont situées
sous le cône de 1940 qui semble être le centre de l’effon-
drement du 8 juillet 2000. L’épaisseur et l’extension hori-
zontale du conducteur ne dépassent pas 500 m (pour le
contour de 50 �m). La projection horizontale en surface du
conducteur correspond approximativement à la paroi occi-
dentale du cratère O-Ana (Figure 2).
Considérons maintenant les résultats des sondages AMT à
proximité du résistivimètre continu. Différentes techniques
de sondages AMT avaient été utilisées en 1980-85 et 1997-
98 et seules des hypothèses raisonnables sur l’évolution du
système hydrothermal peuvent être développées. Les
valeurs de résistivité mesurées à la fin de 1985 (M6, M26)
étaient du même ordre de grandeur que celles obtenues en
1997-98 (S12, S38). Dans la partie est du cratère O-Ana le
sondage de 1997-98 en S68 indique toujours des valeurs
de résistivité élevées dans les premières centaines de mèt-
res de profondeur, ce qui suggère la fin de l’extension à l’est
du système hydrothermal. Ces observations indiquent

qu’aucune modification notable de la résistivité électrique
ne s’est produite entre 1984 et 1997-98 dans la région de
la future caldeira. Les sondages de 1997-98 suggèrent uni-
quement une extension possible du système hydrothermal
vers le sud.
Cette hypothèse peut également être validée pour la pério-
de allant de 1997-98 à mai 1999 où le résistivimètre conti-
nu a commencé de fonctionner. Les valeurs mesurées par
la méthode Schlumberger sont compatibles avec celles du
sondage S38 effectué en 1997-98 ; une résistivité apparen-
te environ de 300-350 �m près de la surface au sol qui
diminue avec la profondeur (Figures 4 et 5). Les mesures
magnétiques continues faites sur le sommet de volcan sug-
gèrent également un système hydrothermal plus ou moins
en un équilibre quasi-statique (Sasai et al., 2002). 
Après juin 1999 les changements de résistivité électrique
peuvent être étudiés avec plus de détail. Quatre jours avant
l’éruption du 8 juillet 2000, les profils PS faits sur les
mêmes traces que celles de 1995 montrent clairement
qu’une nouvelle source hydrothermale est venue se super-
poser au sud du cratère O-Ana au puissant système hydro-
thermal stable déjà observé en 1995 (Figure 6). La source
thermale à l’origine de ce second système hydrothermal
indépendant pourrait être celle détectée par les mesures
magnétiques continues (Sasai et al., 2001).
La ligne PS permanente de 1 km de long montre (i) des
anomalies négatives qui coïncident avec les bordures Est et
Ouest de la caldeira formée le 8 juillet 2000 (Figure 9c), et
(ii) des modifications de l’activité du système hydrothermal
au cours de l’année précédant l’éruption (Figure 8). Ces
observations conduisent à supposer que l’activité hydro-
thermale permanente sous la caldeira Hatcho-Taira a favo-
risé la genèse de zones de faiblesse mécanique de structu-
res existantes à l’intérieur de celle-ci, en particulier les
parois des cratères O-Yama et O-Ana. L’anomalie PS posi-
tive observée par comparaison entre les mesures de 1995
et celles de 2000 est devenue légèrement plus faible entre
1999 et 2000 (Fig. 7 et 8). En conséquent la source de l’a-
nomalie, située à l’intérieur de la partie méridionale de la
caldeira Hatcho-Taira, est apparue entre 1996 et mai 1999. 
Une faible augmentation de la résistivité apparente a pris
naissance entre mai et septembre 1999 sur les 3 lignes d’in-
jection de 600, 1000 et 1400 m. Avant décembre 1999
aucun changement notable de l’activité du volcan n’est
observé et les modèles de résistivité 1-D, calculés pour mai
et août 1999, suggèrent qu’une structure de faible résistivi-
té est toujours présente à une profondeur de quelques cen-
taines de mètres. Elle peut être associée au système hydro-
thermal existant centré à proximité immédiate du cône de
1940 (Figures 3 et 5). Le 3 juillet 2000 les mesures faites
montrent une configuration drastiquement différente de la
résistivité. Aucun calcul 1-D ne peut être efficace pour modé-
liser la résistivité électrique ; la structure de faible résistivité
située juste sous le sommet doit reposer sur un substratum de
résistivité trop forte. Il semble donc que les changements de
contrastes latéraux de résistivité soient devenus prédominants
entre décembre 1999 et juillet 2000 (i.e. Telford et al., 1983).
Les cratères O-Ana, O-Yama et les parois de la caldeira en
cours de formation  ont probablement rendu caduque le
modèle de résistivité tabulaire calculé en 1999. 
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La chute de la résistivité, de 360 à 70 �m, observée sur la
ligne de 600 m entre septembre 1999 et juillet 2000, mon-
tre que les 150 premiers mètres de profondeur sous le cra-
tère O-Yama sont devenus  une zone de faible résistivité.
Au cours de la même période la ligne de 1400 m de long,
située à cheval sur le cratère O-Yama, indique une forte
augmentation de la résistivité, passant de 180 à 550 �m.
Si nous considérons le moment où les mesures PS sur la
ligne permanente placée le long des lignes du résistivimè-
tre continu montrent une augmentation progressive et tem-
poraire de l’activité hydrothermale, les variations de résis-
tivité sur les premiers 150 mètres de profondeur pourraient
avoir débuté en décembre 1999.
Si nous intégrons les observations PS, les variations de résis-
tivité électrique et celles du champ magnétique terrestre
(Sasai et al., 2002 ; Zlotnicki et al., 2003), la stabilité de la
température du sol et du débit des fumerolles (Kagiyama,
communication personnelle), et la formation d’une cavité
détectée par les levés gravimétriques les jours précédant l’é-
ruption du 8 juillet 2000 (Kaidzu et al., 2000) nous pou-
vons proposer une interprétation des changements de l’ac-
tivité du système hydrothermal avant l’éruption (Figure 10).
Un regain progressif de l’activité hydrothermale s’est pro-

duit dans la partie méridionale du volcan Miyake-jima
entre 1995 et 1999. Mais l’infiltration des eaux météoriques
à travers la caldeira Hatcho-Taira et en particulier les cra-
tères O-Yama et O-Ana est devenue le flux hydrique domi-
nant les dernières années précédant l’éruption de 2000
contrairement à l’activité thermale observée au cours des
dernières décennies à l’aplomb du cône de 1940 (Figure
10a). L’activité hydrothermale a favorisé l’argillisation des
parois des cratères existants comme ceux d’O-Ana qui a
contrôlé la forme initiale  de la caldeira nouvellement
créée. Jusqu’en décembre 1999 l’augmentation du taux
d’infiltration des eaux météoriques, comparé à celui des
fluides ascendants réchauffés, le long des parois du cratère
O-Ana, déduites des mesures PS, pourrait être à l’origine
d’une augmentation progressive de la résistivité apparente
dans les premières centaines de mètres de profondeur
(Figure 10b).Après décembre 1999 une faible réactivation
du système hydrothermal a pris place le long des parois des
cratères créant un flux hydrothermal ascendant le long de
ces interfaces (Figure 10c). Ce phénomène s’est accéléré
après avril 2000. Ce modèle d’écoulement pourrait avoir
produit la zone de faible résistivité de 150 m d’épaisseur à
l’intérieur du cratère O-Yama décelée le 3 juillet sur la ligne
de 600 m de long du résistivimètre. Les 550 �m mesurés
sur la ligne de 1400 m peuvent être interprétés par l’ouver-
ture de fissures dans le volcan, et la formation d’une cavité
au-dessus du niveau de la mer, entre le 26 juin et le 3 juillet,
quand des séismes tectoniques de forte magnitude (<=6,4)
se sont produits (Fig. 10d) (Kaidzu et al., 2000 ; Sasai et al.,
2002). Les fluides du système hydrothermal sont alors drai-
nés par gravité jusqu’à une profondeur de 1 ou 2 km où les
séismes volcaniques sont localisés. Après la formation de
la caldeira du 8 juillet les fluides sont à nouveau rapide-
ment confinés en profondeur et réchauffés par un apport
magmatique situé plus profondément. La pression intersti-
tielle dans les matériaux non consolidés au fond de la cal-
deira peut dès lors augmenter rapidement et donner lieu à
de fortes explosions phréatiques comme celles du 14 juillet
et du 18 août 2000. 
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Fig. 10. Schéma interprétatif de l’évolution du système
hydrothermal avant l’éruption du 8 juillet 2000

a1-a2 : Limite de la caldeira Hacho-Taira.

b1-b2 : limite du cratère O-Yama.

c1-c2 : Limite du cratère O-Ana.

Les  lignes hachurées représentent l’emplacement du système hydro-

thermal déduit des inversions 1-D (isocontours 50 �m). La limite

externe de la zone grisée délimite l’iso-contour 200 �m. Les flèches

noires et grises représentent respectivement les flux gravitaires et

ascendants. a, b, c, d, sont les périodes de changement de l’activité

du système hydrothermal.

a : Etat quasi-statique initial. b : Déclin de l’activité.

c : Regain d’activité. d : Disparition du système hydrothermal et loca-

lisation d’un système hydrothermal

résiduel en surface.
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Human activities are at the origin of emissions of
polluted gases that can perturb the chemical com-
position of the atmosphere and the climate. The
measurements of the concentration of atmospheric
constituents at global scale is needed to forecast
long term consequences of these emissions. Several
space missions embarking instruments dedicated to
the observation of minor atmospheric species have
been launched recently or will be launched in the
near future.
The measurements of chemical species are obtained
at the global scale with vertical, horizontal and time
sampling depending upon the instrument. Data
assimilation techniques allow to reconstruct in an
optimal way 3D global field of atmospheric param-
eters starting from a limited data set. They are wide-
ly used in weather forecast models and starts to
develop in the field of atmospheric chemistry. This
paper presents the work made within the French
scientific community to develop and implement
data assimilation methods in chemistry, dynamics
and transport models in order to improve our
knowledge of the composition of the troposphere
and the stratosphere, using available measurements
of atmospheric species (from satellites, balloons
and aircrafts). 
The work presented here has been done in the
frame of French National Program of Atmospheric
Chemistry (PNCA) in a coordinated project
“Satellite data assimilation and sources inversion
for the study of the atmospheric chemistry”. It is
made in interaction with other PNCA projects,
“Chemistry at large scale and chemistry-climate
interaction” and “Emissions of chemical compounds
and aerosols”.
The first part describes studies on the chemical com-
position of the troposphere. The major scientific
issues concern the evolution of the oxydation poten-

tial of the troposphere, in particular:
■  the impact of changes in emission of trace gases

(CO, CH4, hydrocarbons, …);
■  the influence of highly industrialized regions on

the distribution of chemical species;
■  the effect of biomass burning in the tropics.

MOPITT (Measurement Of Pollution In The
Troposphere) satellite data have been assimilated
in a tropospheric Chemistry Transport Model
(CTM) to obtain global fields of CO. MOPITT
data will be also used to invert sources of CO and
CH4 by data assimilation techniques.

The second part presents development made to
assimilate stratospheric ozone and minor species
data in several CTM, using both variational and
sequential assimilation techniques.
The third part concerns methodologic studies for
the use of variational methods in data assimilation
in CTM. 

INTRODUCTION

Les activités humaines produisent des émissions de pol-
luants qui sont susceptibles de perturber la composition
chimique de l’atmosphère et le climat. La mesure de la
concentration des constituants atmosphériques à l’échel-
le globale est donc indispensable si l’on veut pouvoir pré-
voir les conséquences à long terme de ces émissions. Le
présent article présente les travaux effectués au sein de la
communauté française sur l’utilisation des techniques
d’assimilation de données et d’inversion de sources. Leur
objectif est d’améliorer notre connaissance de l’at-
mosphère terrestre en utilisant les mesures de concentra-
tion des constituants atmosphériques (satellites, avions,
ballons) afin de contraindre les modèles atmosphériques,
tant pour l’étude de la composition de la troposphère que
pour l’étude de la chimie stratosphérique. Les techniques
d’assimilation de données permettent de reconstituer de
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façon optimale des champs globaux 3D de paramètres
atmosphériques à partir d’un jeu limité de données. Ces
techniques, utilisées depuis longtemps en météorologie,
se développent rapidement dans le domaine de la chimie
atmosphérique. Ces travaux sont réalisés dans le cadre
d’un projet soutenu par le Programme National de Chimie
Atmosphérique (PNCA) coordonné par C. Clerbaux.
D’autre part ils sont réalisés en interactions avec d’autres
projets soutenus par le PNCA:
■  Chimie à grande échelle et interactions chimie-climat

(coordinateurs D. Hauglustaine et V.H. Peuch) ;
■  Emissions des composés chimiques et des aérosols

(coordinateurs C. Granier et C. Liousse).

Les interactions entre ces projets sont présentées sur la
Fig. 1.

ETUDE DE LA COMPOSITION CHIMIQUE
DE LA TROPOSPHERE

Sous l’influence des activités humaines, la composition
chimique de la troposphère évolue et les concentrations
de nombreuses espèces varient rapidement. La production
d’énergie à partir des combustibles fossiles (charbon,
pétrole), l’activité industrielle et agricole, le brûlage de la
biomasse, conjugués à la croissance démographique
continue, sont les principaux responsables de modifica-
tion des émissions de constituants atmosphériques mino-
ritaires qui régissent la composition chimique de la tro-
posphère, comme le monoxyde de carbone (CO), le
méthane (CH4), les oxydes d’azote (NOx = NO + NO2), les
hydrocarbures et les composés soufrés. Les quantités sup-
plémentaires de gaz en trace s’additionnent à celles géné-
rées par les processus naturels liés aux échanges avec la
biosphère (sols, végétation, océans) et aux volcans
[WMO, 1999; IPCC, 2001].

Les modifications de la concentration en constituants pri-
maires (gaz émis au niveau de la surface terrestre) indui-
sent des changements dans la concentration des consti-
tuants secondaires, qui sont produits par les réactions
photochimiques qui se déroulent au sein de l’atmosphè-
re, comme l’ozone (O3) et le radical hydroxyle (OH). La
concentration en OH détermine la capacité oxydante de
l’atmosphère, c’est-à-dire son efficacité à détruire les pol-
luants par des processus d’oxydation. Le contrôle des
émissions (protocole de Kyoto, convention de Montréal)
pour les pays industrialisés et l’accroissement de l’activi-
té économique dans les pays en voie de développement
vont induire des modifications importantes dans la distri-
bution des constituants à l’échelle de la planète. En effet,
toute modification dans l’émission d’un gaz trace induit
des changements au niveau de la concentration en espè-
ces oxydante (O3 et OH), qui à leur tour affectent la durée
de vie des polluants et leur distribution.

Les questions scientifiques majeures pour l’étude de la
troposphère concernent l’évolution de sa capacité d’oxy-
dation, en particulier :
■ l’impact des modifications d’émission en gaz traces

(CO, CH4, NOx, hydrocarbures...) ;
■  l’influence des régions fortement industrialisées sur la

distribution des espèces ;
■  l’effet des émissions liées au brûlage de la biomasse,

en particulier dans les tropiques.

Pour étudier la composition de l’atmosphère, de nom-
breuses missions satellitaires comportant des instruments
qui mesurent les concentrations en constituants
atmosphériques ont été lancées ou sont proposées pour
un lancement dans un futur proche. Les instruments spa-
tiaux combinent sondages troposphériques, stratosphé-
riques et haute-troposphère/basse-stratosphère, pour per-
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mettre l’étude des distributions spatio-temporelles des cons-
tituants atmosphériques minoritaires à l’échelle globale.
Dans la troposphère, les observations depuis l’espace par
visée au nadir permettent de mesurer les concentrations
des espèces troposphériques avec une bonne couverture
géographique et temporelle, au détriment de la résolution
horizontale/verticale et de la précision. De ce fait, certai-
nes espèces à courte durée de vie, comme OH, ne sont
pas mesurables depuis l’espace. Les campagnes de mesu-
res locales (mesures sol et in-situ) et régionales (avion, bal-
lon) sont en général plus précises, tant d’un point de vue
de la résolution spatiale et temporelle que de l’incertitu-
de liée à la mesure. Elles permettent d’une part de valider
les mesures satellitaires, d’autre part d’accéder aux
concentrations de constituants qui ne peuvent être détec-
tés par un sondeur embarqué sur satellite. L’utilisation de
modèles de chimie-transport atmosphérique (CTM on-line
ou off-line, régionaux ou globaux) permet de combiner
différents types de mesures pour étudier les processus phy-
sico-chimiques qui régissent la composition atmosphé-
rique, en utilisant des techniques d’assimilation de don-
nées (pour contraindre le modèle par les mesures) ou de
modélisation inverse (pour quantifier les sources d’émis-
sion). Les instruments actuels fournissent des distributions
d’ozone, de CO et de CH4 et de NO2 à l’échelle globale.
Grâce à l’assimilation de données chimique, la mesure
d’un des paramètres peut aussi apporter des informations
sur les autres variables calculées et la distribution de cer-
taines espèces chimiques non mesurées.

CHIMIE TROPOSPHERIQUE

Les équipes impliquées dans ce projet ont déjà à leur
disposition des données mesurées par satellite pour plu-
sieurs gaz traces, et de nouvelles observations devraient
être disponibles dans les prochaines années avec le lan-
cement récent de ENVISAT et le lancement programmé de
METOP (2005). L’instrument GOME/ERS2 nous permet
d’avoir accès aux distributions à l’échelle globale des
contenus intégrés troposphériques en ozone, ainsi qu’en
dioxyde d’azote [Velders et al., 2001] et en formaldéhy-
de. Ces données sont restituées et analysées dans le cadre
du contrat européen POET (Precursors of Ozone and their
Effects in the Troposphere). L’instrument IMG a volé à bord
de la plate-forme ADEOS et a fourni des données pour la
période novembre 1996 - juin 1997. L’analyse des spectres
atmosphériques enregistrés en visée au nadir a permis la res-
titution de colonnes totales de CO, CH4 (Hadji-Lazaro et al.,
2002) et ozone (Turquety et al., 2002). Grâce aux mesu-
res satellitaires réalisées par l’instrument canadien
MOPITT (Measurement Of Pollution In The Troposphere ;
(Drummond ; 1992) à bord de la plateforme US Terra
depuis décembre 1999, nous disposons aussi maintenant
de plusieurs mois de mesures à l’échelle globale de CO.
En collaboration avec l’équipe MOPITT du NCAR
(Lamarque et al., 1999 ; Katthatov et al., 2000) un modu-
le qui utilise un schéma d’assimilation séquentielle avait
été implanté dans le modèle de chimie-transport
MOZART (Brasseur et al., 1998 ; Hauglustaine et al.,
1998) (version 2, forcée par les vents NCEP) pour l’analy-

se des données IMG/ADEOS (Clerbaux et al., 2001). Ces
travaux ont permis d’obtenir des distributions globales de
CO contraintes par les valeurs observées. Ils ont mis en
évidence la nécessité d’améliorer les distributions des
émissions de CO associées à la combustion de la bio-
masse dans le modèle et leurs cycles saisonniers. Les
valeurs de rapport de mélange calculées en surface après
assimilation des mesures IMG ont été validées avec les
quantités mesurées par le réseau NOAA/CMDL durant les
mêmes periodes.
Au cours de l’année 2002, ce schéma d’assimilation
séquentielle (filtre de Kalman-Bucy) a été implémenté
dans les modèles utilisés par notre groupe
(MOCAGE/CNRM au LA et LMDz-INCA/IPSL au SA) avec
l’aide deux chercheurs du NCAR (David Edwards et Jean-
François Lamarque) qui ont séjourné en France fin 2001-
début 2002. Il est constitué d’une librairie de sous-pro-
grammes à modifier en fonction des données satellitaires
à assimiler. Il est actuellement en cours de test pour l’a-
nalyse des champs de CO fourni par l’instrument
MOPITT. Une sortie du modèle MOCAGE après un jour
d’assimilation de données est représentée Fig. 2.
Nous prévoyons en 2003 d’améliorer le code pour pouvoir
l’utiliser sur des périodes de calcul plus longues. Les champs
de CO calculés par chacun des modèles en utilisant un jeu
de données commun seront comparés et analysés.
Les données MOPITT seront assimilées pour arriver à une
distribution du CO aussi réaliste que possible afin d’étu-
dier ensuite la redistribution du CO de la basse/haute tro-
posphère tropicale vers les latitudes subtropicales
[Edwards et al., 2003]. Une fois l’assimilation du CO de
MOPITT effectuée, nous étudierons la sensibilité des HOx

et de l’ozone simulés par le modèle régional Méso-nh
(Lafore et al., 1998 ; Suhre et al., 2000) contraint par les
résultats assimilés du modèle MOCAGE. La question est
de savoir si on améliore vraiment la chimie du modèle et
dans quelle proportion. Cette étude pourra se faire pen-
dant la période de TRACE-P, expérience de validation de
l’instrument MOPITT. Ainsi, nous pourrons comparer
notamment des mesures in situ aux résultats Méso-nh
avec ou sans contrainte.
Les travaux d’assimilation a l’échelle globale seront éten-
dus à l’assimilation conjointe de l’ozone et de ses précur-
seurs pour une période déterminée à partir des mesures
IMG (CO, CH4, O3) et GOME (NO2). Comme le modèle
comprend un cycle chimique complet, la distribution de
OH pourra être obtenue puisque les réactions chimiques
entre les composés observés correspondent aux princi-
paux processus de production et de destruction photo-
chimique de OH. Les champs de OH ainsi déterminés
pourront être utilisés pour l’optimisation des sources par
modélisation inverse. A plus long terme, le code d’assi-
milation pourra être utilisé pour l’assimilation de diverses
espèces chimiques et des aérosols.

INVERSION DE SOURCES

Au cours de l’année écoulée nous avons continué le déve-
loppement d’une méthode numérique permettant de
quantifier l’origine du monoxyde de carbone dans l’at-
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mosphère. La technique du “tagine” ou “couleurs” permet
de calculer en chaque point de l’atmosphère la contribu-
tion des différentes sources de CO (anthropique, com-
bustion de la biomasse, sources océanique et biologique,
oxydation du méthane et des différents hydrocarbures
non-méthaniques). Cette technique, introduite dans les
deux modèles de chimie-transport IMAGE (Muller et al.,
1995) et MOZART, a permis de développer un schéma
d’inversion bayésienne pour le composé chimiquement
actif et de courte durée de vie qu’est CO. Les résultats
obtenus avec les données du réseau de stations
NOAA/CMDL (moyennes mensuelles pour la période
1990-1996) ont montré que les émissions de CO au des-
sus de l’Asie sont largement sous-estimées si on utilise les
émissions de l’inventaire EDGAR-v2 comme a priori pour
la période 1990-1996. Par ailleurs, cette étude a montré
que la saisonnalité des émissions de CO dues au feux de
biomasse au dessus des continents Africain et Sud-
Américain issue des travaux de Hao et Liu (1994) ne cor-
respond pas aux observations qui donnent un pic d’émis-
sion en septembre et non en octobre. Ces résultats sont
présentés dans (Pétron et al., 2001). Nous avons récem-
ment appliqué cette technique aux observations satellita-
les du CO effectuées par l’instrument MOPITT. Les outils
développés lors de la première étude d’inversion ont été
adaptés pour ces nouvelles données et la technique d’in-
version a été modifiée pour permettre des calculs plus
rapides. Le nombre d’observations mensuelles est passé
de 39 à près de 1500. La période couverte pour le
moment par les données MOPITT est Mars 2000- Avril
2001. Nous travaillons avec les données MOPITT à
700 hPa. Les premiers résultats montrent la sensibilité
de l’inversion aux émissions a priori.
Un effort particulier a été consacré à l’amélioration des

émissions dues au “biomass burning”, tenant compte des
données satellite de mesure des feux mais aussi de fac-
teurs d’émissions révisés. Une comparaison des résultats
avec les données CMDL va permettre de tester et valider
notre approche.
En utilisant le schéma d’inversion bayésienne décrit ci-
dessus, nous continuerons à travailler à l’inversion des
sources d’émission de CO à partir des données de l’ins-
trument MOPITT (fournies à 6 niveaux, utilisation des
mesures aux stations du réseau CMDL et des mesures
avions durant la campagne Trace-P pour la validation). La
quantité d’observations disponibles rend le problème de
l’inversion moins sous-contraint que pour l’étude utilisant
uniquement les observations des stations CMDL.
Toutefois, l’inversion reste sensible au transport dans le
modèle. Nous préciserons l’impact des vents utilisés
(NCEP, ECMWF) sur les résultats de l’optimisation. Dans
cette étude, les propriétés statistiques de la matrice d’ob-
servation qui lie les sources de CO aux concentrations de
CO aux points d’observations sont étudiées. Les conclu-
sions de ce travail permettront d’améliorer la technique
d’inversion tout en en précisant les limites.
D’autre part, des développements méthodologiques ont
été entamés en utilisant la théorie des rétropanaches
(Hourdin and Issartel, 2000). La théorie des rétropanaches
est issue du domaine nucléaire où elle a été récemment
développée pour identifier, à partir de mesures de concen-
tration, la position des sources ponctuelles de contami-
nation typiques de ce secteur : rejet ou accident de cen-
trale, explosion militaire. Cette théorie établit
essentiellement que l’information contenue dans une
mesure de concentration d’un traceur linéaire peut être
décrite et exploitée au travers d’un rétropanache qui se
disperse vers le passé depuis le détecteur. Les traceurs
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Fig. n°2 : Champ de CO (800 hPa, ppbv) obtenu après un jour d’assimilation
des données MOPITT dans le modèle MOCAGE.
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concernés par le présent programme sont, eux, émis ou
absorbés au sol par des sources de géométrie complexe,
diffuses dans l’espace (2D au sol) et dans le temps. Des
calculs préliminaires ont montré que la reconstruction
d’une telle source était possible au moyen d’une combi-
naison de rétropanaches. Les principes généraux de cette
méthode ont été publiés. Il s’agit d’une méthode fonda-
mentalement linéaire aussi a-t-on prévu d’en poursuivre le
développement pour les traceurs suivant dont l’équation
de dispersion est essentiellement linéaire: CO2, CO, CH4.
Les deux derniers traceurs présentent un intérêt supplé-
mentaire qui a également fait l’objet de calculs prélimi-
naires encourageants. Ces traceurs ne sont pas absorbés au
sol comme le dioxyde de carbone de sorte que la source
à reconstruire est mieux contrainte par la nécessité d’être
partout positive.
L’objectif principal étant d’utiliser les flux de mesures
disponibles pour reconstituer la géométrie spatio-tempo-
relle des sources de CO, CH4. Les objectifs secondaires sur
lesquels nous prévoyons également de travailler sur deux
objectifs secondaires : conception optimale des réseaux
d’une part, l’assimilation de données satellitaires d’autre
part (concentrations intégrées sur une colonne d’air).
Avant d’utiliser la méthode sur les sources réelles diffuses,
on l’appliquera à un cas test académique afin de tester ses
qualités intrinsèques et de régler des points méthodolo-
giques secondaires. La source académique retenue est
ETEX avec sa base de donnée. Cette source n’est pas dif-
fuse mais concentrée sur le village breton de Monterfil
pour une durée de douze heures. Cette source permettra
donc de tester le degré de résolution spatiale et temporel-
le de la méthode de reconstruction proposée. L’idéal serait
naturellement de reconstruire un “pic” lorsque la source,
connue, est un pic. Si le pic reconstruit est très émoussé il
faudra soit se contenter de reconstruire des sources assez
lisses, soit envisager d’utiliser un réseau de mesures plus
dense.
Au cours de l’année 2003 les études suivantes seront
abordées :

■ Reconstruction d’une source académique à méso-
échelle. Nous proposons d’utiliser les données de la
campagne ETEX pour reconstruire la source dont la
géométrie simple est bien connue. On travaillera d’a-
bord sans, puis avec la contrainte de positivité. On uti-
lisera le code POLAIR avec une grille restreinte à la
région Europe de l’ouest – Atlantique nord. Cette étape
doit permettre de mieux définir les conditions d’appli-
cation de la méthode et d’en circonscrire la précision.

■  Reconstruction d’une source académique à échelle
planétaire. On reproduira le résultat précédent en uti-
lisant cette fois un maillage planétaire et, probable-
ment, le code MOCAGE. L’objectif de cette phase sera
de développer les méthodes nécessaires à la gestion de
deux problèmes pratiques. D’une part le temps carac-
téristique des échanges inter hémisphériques est de
deux ans. Cela signifie que chaque rétropanache
contient encore, deux ans en arrière, un peu d’infor-
mation. Il conviendra donc de voir comment cette
information peut-être extraite en évitant de calculer les

rétropanaches sur des délais numériquement prohibi-
tifs. D’autre part les réseaux de mesures produisent un
flux continu de données. Il serait commode d’assimi-
ler ces données sur une fenêtre de temps glissante qui
intégrerait en permanence les nouvelles mesures et
abandonnerait de plus anciennes.

■  Reconstruction des sources réelles diffuses de CO et
CH4 à partir des bases de données disponibles sur les
réseaux de stations au sol.

ETUDE DE LA CHIMIE DE L’OZONE
DANS LA STRATOSPHERE

L’impact de l’activité humaine sur la compostion de la
stratosphère s’est manifesté de façon indubitable par la
mise en évidence du trou d’ozone au printemps au-des-
sus de l’Antarctique à partir de 1985. Le rôle des chloro-
fluorocarbures (CFCs) inertes dans la troposphère mais
pouvant être photolysés dans la stratosphère et conduire
à la destruction d’ozone par des cycles impliquant les
espèces actives du chlore (ClO, Cl, Cl2O2,…) a été claire-
ment établi. Le Protocole de Montréal et ses amende-
ments successifs ainsi que le respect de ce premier règle-
ment international concernant l’environnement par une
grande majorité des pays signataires, ont conduit à partir
de 1996 à une stabilisation et maintenant à une diminu-
tion dans la troposphère des espèces sources les plus
abondantes (comme CFC-11 et CFC-12).
Le maximum du chlore total dans la stratosphère semble
avoir été atteint vers l’an 2000 avec une valeur de 3.8 ppb.
Parmi les facteurs qui peuvent moduler les phénomènes
de destruction d’ozone dans la stratosphère on peut citer :
la modification de la dynamique atmosphérique globale
qui peut accroître ou diminuer les échanges des compo-
sés halogénés entre les vortex polaires et les moyennes
latitudes, l’évolution des composés NOy qui selon le
niveau d’altitude peuvent contribuer à détruire l’ozone ou
à jouer un rôle tampon vis-à-vis des espèces chlorées et
les modifications de la concentration et de la structure
thermique de la haute troposphère/basse stratosphère
(UT/LS), région qui détermine les échanges entre les deux
compartiments.
Les questions scientifiques majeures pour l’étude de la
stratosphère concernent donc l’observation, la compré-
hension et la modélisation de l’évolution de O3 sur une
échelle décennale :

■  Quels sont les processus qui déterminent (et détermine-
ront) les pertes chimiques de l’ozone stratosphérique ;

■  Quelle est l’origine de la modulation interannuelle de la
destruction de l’ozone par les phénomènes dynamiques
et le changement de la composition chimique de l’UT/LS

■  Quels sont les forçages radiatifs et les rétro actions qui
déterminent la structure thermique et la dynamique de
la basse stratosphère (pour la formation des PSCs en
particulier) ;

■  Comment quantifier l’impact des échanges troposphè-
re-stratosphère sur la chimie atmosphérique et le cli-
mat (augmentation de H2O et diminution de T stra-
tosphérique).
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L’étude de la stratosphère et de son interaction avec le cli-
mat repose aussi en grande partie sur les observations
satellitaires qui sont les seules à pouvoir fournir une vision
globale. L’analyse du transport atmosphérique à petite
échelle horizontale (20 à 100 km) a connu un essor
important lors de ces dernières années. Cela a permis
entre autre l’étude des barrières dynamiques en stra-
tosphère tels que le bord du vortex polaire et la barrière
sub-tropicale. Les concentrations d’un grand nombre
d’espèces chimiques sont mesurées dans la stratosphère
et la haute troposphère par des satellites emportant des
instruments de mesures de ces espèces. Il s’agit en premier
lieu d’ENVISAT (instruments GOMOS, SCIAMACHY,
MIPAS) mais aussi de ODIN, SAGE III et bientôt ADEOS II.
La communauté scientifique se prépare à utiliser ces don-
nées afin, en particulier, de tester la bonne connaissance
des mécanismes photochimiques dans différentes condi-
tions. La communauté française dispose, de plus, d’ instru-
ments sous ballons stratosphériques qui outre leur grande
importance dans les campagnes de validation apportent
des mesures complémentaires aux mesures satellitaires :
espèces non mesurées par les satellites, évolution diurne
des espèces, mesures in situ. La répartition spatio-tempo-
relle des observations satellitaires est souvent très inho-
mogènes et il est difficile d’obtenir des coïncidences spa-
tio-temporelles parfaites entre les mesures satellitaires et
celles de validation (mesures avions, ballons et sol). De
plus l’inhomogénéité des mesures satellitaires rend diffi-
cile l’utilisation des ces données dans des études sur les
processus atmosphériques ou climatologiques pour les-
quelles on a besoin de disposer de champs 3D homogè-
nes globaux des variables atmosphériques au lieu de sim-
ples séries de mesures successives. L’assimilation de
données chimiques dans les modèles de chimie transport
permet une interpolation “intelligente” des données satel-
litaires sur des grilles régulières permettant de les compa-
rer de façon cohérente avec d’autres mesures, sol en par-
ticulier. Elle peut permettre aussi d’effectuer des études
plus fines de la photochimie des espèces chimiques en
combinant de manière optimale des mesures et des simu-
lations de modèles. Plusieurs des espèces impliquées dans
la chimie de l’ozone possèdent des temps de vie inférieurs
à quelques jours. L’objectif du projet est tout d’abord de
valider la mesure de ces espèces pour un instrument satel-
lite donné à partir de la mesure d’autres instruments sous
ballons ou à bord d’autres satellites. L’ensemble de ces
mesures sera ensuite utilisé pour tester la connaissance de
la photochimie relativement rapide de la stratosphère et
de la haute troposphère dans différentes conditions d’al-
titude, de latitude, de saison et de composition particu-
laire de l’atmosphère (aérosols dont le contenu pourrait
varier au cours de la mission ENVISAT, suies, cirrus, PSC).
Les travaux entamés au LPCE ont été poursuivis. Une pre-
mière étude avait permis de démontrer l’intérêt de l’assi-
milation de données chimiques pour la validation des
mesures satellitaires à partir de mesures effectuées sous
ballons stratosphériques (NO2 et O3 dans ce cas). Dans
cette étude, il a tout d’abord été vérifié que des mesures
de l’instrument AMON et des instruments satellitaires

HALOE et SAGE 2, bien que réalisées à plusieurs jours
d’intervalle, étaient situées dans les mêmes masses d’air.
Le code d’assimilation a alors recherché le meilleur
accord entre l’ensemble des mesures et les concentrations
des espèces chimiques simulées par le modèle, aux diffé-
rents points de mesures. Cette étude a été présentée en
détail à l’ESTEC en mai 2001 (Taupin et al., 2001). Le
modèle lagrangien avec le code d’assimilation développé
au NCAR par Khattatov a été utilisé pour cette étude.
La première application réelle de l’utilisation de l’assimi-
lation pour la validation des instruments satellitaires à par-
tir de ce même code et des mesures ballons a été faite
dans le cadre de la validation des instruments dédiés à
l’aéronomie du satellite ODIN. Les résultats du vol de SPI-
RALE du 20 juin 2001 depuis Gap ont été utilisés à cet
effet. Les profils de concentration des espèces suivantes
ont été obtenus: O3, CO, N2O, NO2, HNO3, COF2, HOCl,
H2O2. Cette étude n’a pas encore été menée à son terme,
car du au problèmes qu’a rencontré ODIN en 2001, les
mesures de ce satellite ne sont pas encore disponibles.
Une étude a cependant été faite pour tenter de valider la
mesure par SPIRALE de molécules effectuées pour la pre-
mière fois au cours de ce vol (HNO3, HOCl et H2O2 en
particulier). A partir de trajectoires de dix jours calculées
dans le passé et vers le futur depuis les profils mesurés par
SPIRALE, des recherches de coïncidences avec le satelli-
tes SAGE 2 ont été effectuées. La pertinence des coïnci-
dences trouvées avec les trajectoires a été vérifiée par
comparaison des histoires thermiques et de la vorticité
potentielle des mesures satellites et des trajectoires calcu-
lées. Les mesures SPIRALE de O3, NO2, HNO3, HOCl,
H2O2 et les mesures de O3 et NO2 de SAGE II ont été assi-
milées. Le résultat de l’assimilation montre un bon accord
entre les mesures de O3 et de NO2 par SAGE et SPIRALE.
La comparaison entre les autres mesures de SPIRALE
(HNO3, HOCl, H2O2) et les résultats de simulations mon-
trent également un bon accord. Les nouvelles mesures de
SPIRALE semblent donc consistantes avec les résultats de
simulations. Cette étude sera reprise quand les mesures
d’ODIN seront disponibles.
Parallèlement à ces études utilisant le code d’assimilation
développé au NCAR, deux modules d’assimilation de
données chimiques couplés au modèle lagrangien
MiPLaSMO ont été développées. Ces modules permettent
l’assimilation des mesures chimiques le long des trajec-
toires par analyse variationnelle ou analyse séquentielle
(Fig. 3).
L’analyse variationnelle permet de minimiser l’écart entre
les mesures chimiques et les résultats du modèle et de s’af-
franchir des problèmes liés à l’initialisation chimique du
modèle. Par itération l’écart mesure/modèle est réduit à
l’aide d’une procédure de minimisation qui recalcule à
chaque itération les concentrations initiales nécessaires
afin d’obtenir le meilleur accord entre les mesures et les
résultats du modèle. Cette méthode est utilisée pour assi-
miler des données chimiques éparses le long de la trajec-
toire. L’analyse séquentielle permet de même de minimi-
ser l’écart entre les mesures chimiques et les résultats du
modèle. Cependant elle n’opère pas sur la correction des
concentrations chimiques initiales. C’est une méthode
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numérique de type prédicteur-correcteur. Chaque fois
qu’une mesure existe le long de la trajectoire les concen-
trations calculées aux pas de temps précédent sont corri-
gées. Cette méthode est utilisée pour assimiler des données
chimiques nombreuses le long de la trajectoire. Ces deux
techniques d’assimilation sont schématisées ci-dessous.
Des travaux ont débuté sur l’assimilation séquentielle des
données SMR sur ODIN dans le modèle 3D de chimie-
transport ROSE/MSDOL en choisissant la campagne de
validation ballon d’août 2001 à Kiruna. Les champs obte-
nus ont été comparés avec les mesures de GOME et de
POAM III. L’accord obtenu est satisfaisant compte tenu des
barres d’erreur des mesures SMR. Nous avons mis au
point le schéma d’assimilation de profils d’ozone dans le
modèle d’advection isentrope à haute résolution horizon-
tale MIMOSA. Ce schéma a été validé en assimilant des
données d’ozone MLS sur UARS (Fierli et al.2002). Les
données MLS ont été assimilées entre 30 et 90°N sur le
niveau 550 K en février 1996.

Fig. n° 3 : Schéma de principe des 2 types
d’assimilation variationnelle et séquentielle

dans le modèle lagrangien MIPLASMO

La concentration d’ozone initialement élevée dans le
vortex, converge rapidement vers une valeur faible. Après
une période d’initialisation du modèle, l’erreur de pré-
diction décroît régulièrement pendant la période pendant
laquelle on assimile des données.
L’année 2003 sera consacrée à la validation des données
des instruments de mesures d’espèces chimiques stra-
tosphériques des satellites ENVISAT (GOMOS, SCHIA-
MACHY, MIPAS) et ODIN. Cette validation sera effectuée
à l’aide :

■  des mesures des instruments sous ballon SPIRALE,
AMON et SALOMON et si possible des autres instru-
ments sous ballon utilisés pour la validation: LPMA,
SAOZ, SDLA, TRIPLE et MIPAS. Les mesures ballons
ont été effectuées depuis Gap en juin 2001, Aire sur
l’Adour en septembre 2002 et depuis Kiruna en Août
2002. D’autres le seront en janvier et février 2003
depuis Kiruna.

■  du modèle lagrangien MiPLaSMO avec ses codes
d’assimilation séquentielle et variationnelle.

Ce travail est en fait un complément aux études de vali-
dation directe de ces instruments. Cette validation direc-
te est obtenue quand les mesures sous-ballon et satellitai-
re sont effectuées en coïncidence spatiale et temporelle.
C’est évidemment la meilleure méthode de validation
quand elle est possible. Les coïncidences ne sont cepen-
dant pas toujours parfaites et même parfois complètement
inexistantes. C’est le cas en particulier du vol de SPIRALE
de septembre 2002 dont l’objectif était principalement la
validation des mesures de MIPAS. Les conditions de ren-
dez-vous étaient excellentes mais MIPAS a du être arrêté.
Cet arrêt a été décidé avant que les mesures de SPIRALE
n’aient pu avoir lieu mais l’information de cet arrêt n’a été
connue qu’après son lancement. Seules des mesures de
MIPAS, au plus tôt, 2 jours avant le lancement de SPIRA-
LE sont disponibles à proximité d’Aire sur l’Adour. L’étude
que l’on propose doit contribuer à la validation des mesu-
res satellitaires mais est dépend du modèle. Elle consiste
à rechercher le plus de mesures possibles d’espèces chi-
miques depuis des ballons ou des satellites, en différents
lieux géographiques, jours et heures locales, mais dans
une même masse d’air. Des trajectoires ou des faisceaux
de trajectoires de masses d’air seront calculées vers l’avant
ou vers l’arrière depuis, principalement, les lieux et dates
de mesures des instruments SPIRALE, SALOMON et
AMON en septembre 2002 et en janvier 2003.
L’assimilation de ces données sera effectuée séquentielle-
ment ou de façon variationnelle sur ces trajectoires à l’ai-
de du modèle lagrangien. L’objectif de ce travail est de
vérifier la consistance des mesures et des modèles. En cas
d’accord on peut admettre que modèles et mesures sont
validées. En cas de désaccord, il faut poursuivre l’étude
pour rechercher si ce sont les modèles (calculs de trajec-
toires ou chimie) ou les mesures (en général ou celles d’un
instrument en particulier) qui sont défectueuses.
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D’autre part, le projet OZVAL sera poursuivi en 2003
autour de 2 axes :
■  1) Un axe semi-opérationnel dans lequel sera pour-

suivi de l’assimilation séquentielle des données SMR
sur ODIN et début de l’assimilation des données
GOMOS et MIPAS sur ENVISAT dans le modèle 3D de
chimie-transport ROSE/MSDOL. Les champs 3D seront
produits sur les périodes des campagnes de validation
ballon des instruments  et mis à la disposition des
scientifiques sur la base de données ETHER;

■  2) Un axe recherche dans lequel sera entrepris l’assi-
milation séquentielle des données SMR sur ODIN et
GOMOS et MIPAS sur ENVISAT dans le modèle d’ad-
vection isentrope à haute résolution horizontale
MIMOSA pour les mêmes périodes de validation ;

● l’optimisation des paramètres du schéma d’assimila-
tion (distance de corrélation, taux de croissance de l’er-
reur modèle, erreur de représentativité des mesures) par
comparaison entre l’erreur des prévisions du modèle et
la différence observations moins prévisions;
● l’assimilation de produits de niveau 1B (nombre de
molécules le long de la ligne de visée pour GOMOS
et température de brillance pour SMR) dans le
modèle ROSE/MSDOL ;
● l’assimilation variationnelle des données de SMR,
GOMOS et MIPAS dans un modèle de chimie le
long d’une trajectoire pour l’étude de la photochi-
mie rapide (oxydes d’azote, ClO, ...).

ASPECTS METHODOLOGIQUES
POUR L’ASSIMILATION DE DONNEES
VARIATIONNELLES

Les travaux à caractère plus méthodologique ont porté sur
l’application des méthodes variationnelles à l’assimilation
de données pour les CTMs. Les principaux axes de travail
ont porté sur :

■  L’utilisation des approches 4D var pour l’assimilation
de données chimiques.
La génération de l’adjoint de POLAIR a été effectuée
avec le différentiateur automatique ODYSSEE de
l’INRIA. POLAIR avait été développé afin de permett-
re une automatisation maximale dans un contexte le
plus modulaire (multi-mécanismes chimiques via un
préprocesseur). Ceci permet en pratique de pouvoir
disposer du modèle adjoint pour n’importe quel méca-
nisme chimique. Le résultat est un modèle adjoint vali-
dé par des tests classiques (ex : tests du gradient), qui
présente de bonnes performances en terme de mémoi-
re et de CPU (un ratio de 5 à 8 avec le direct). Des pré-
runs académiques (expériences synthétiques 1D) ont
été réalisés avec cet outil couplé avec un algorithme
de minimisation classique (BFGS) : modélisation inver-
se d’émission dans un CTM, assimilation de colonnes.
Ce modèle adjoint peut être mis à la disposition d’au-
tres équipes.

■  La sensibilité des résultats de l’assimilation aux para-
mètres du système et réseau optimal de mesures.
Les travaux ont porté sur la sensibilité des résultats aux

divers paramètres du système d’assimilations (ex :
observations, position des capteurs, paramètres phy-
siques supposés connus). Ceci met en œuvre, dans un
contexte variationnel, les techniques dites du “second
ordre”. L’adjoint du second ordre de POLAIR est éga-
lement généré automatiquement et permet de mener
de telles études de sensibilité qui sont en cours sur des
cas académiques. Ces approches sont notamment
comparées aux approches de type SVD (Singular Value
Decomposition).

Une réflexion a été menée sur l’impact du caractère multi-
échelle des échelles de temps de la chimie atmosphérique
sur le système d’assimilation, en distinguant notamment
le comportement des espèces lentes des espèces rapides.
L’aspect variationnel sera prochainement appliqué au cas
multiphasique (aérosols). Dans un premier temps, le
modèle utilisé sera un modèle de type modal qui repré-
sente la distribution granulométrique sous forme d’une
combinaison linéaire de fonctions log-normales en un
paramètre de taille (exemple : le diamètre). Des tests syn-
thétiques seront effectués dans le contexte multiphasique.
Sur un plan purement numérique, le différentiateur auto-
matique sera ODYSSEE ou TAPENADE (nouveau projet
INRIA).

D’autre part des études seront effectuées sur les aspects
suivants :

■  Réduction de modèles et assimilation de données.
Les modèles de chimie atmosphérique mettent en
oeuvre un grand nombre de degrés de liberté. Dans le
prolongement de la réflexion menée sur l’impact des
échelles de temps, le couplage de méthodes de réduc-
tion avec le 4D var va être effectué : on citera notam-
ment les méthodes de type HDMR (look-up table par
troncature d’expansion multivariée) et de type EOF
(réduction de l’espace de contrôle). Ce point est essen-
tiel pour la suite des applications.

■  Analyse du second ordre.
Les recherches sur les analyses de second ordre vont
être appliquées, les outils et la méthodologie étant en
place, à un cas académique d’optimisation d’un
réseau d’observation pour une application à la qualité
de l’air.

■  Assimilation directe de radiance.
Ce travail a été initié sur un exemple synthétique dans
le spectre visible. L’objectif sera de comparer une
approche découplée et une approche directe (calcul
d’une colonne par inversion d’un modèle radiatif puis
assimilation d’une colonne dans un CTM versus assi-
milation directe des données radiatives dans un modè-
le couplé CTM/radiatif).

Dans l’état actuel des réflexions, le choix entre une appro-
che séquentielle et une approche variationnelle n’est pas
encore complètement effectué. En effet, l’approche
séquentielle a le mérite d’être plus simple à mettre en oeu-
vre mais elle nécessite pour que la comparaison soit per-
tinente que la définition des covariances d’erreur  soit faite
de manière cohérente entre les deux approches.
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L’approche variationnelle est de ce point de vue plus aisée
mais elle nécessite de disposer d’un modèle adjoint pour
le code radiatif, ce que nous n’avons pas au jour d’au-
jourd’hui. Si l’approche variationnelle était finalement
préférée, un modèle radiatif simplifié (ne simulant par
exemple que les pics d’absorption de l’application effec-
tivement visée, à savoir typiquement pour l’ozone tro-
posphérique) serait d’abord adjointisé avant dans un
second temps d’aller vers un modèle plus complexe.
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By interpreting the marine magnetic anomalies as
resulting from seafloor spreading, Vine and Matthews
(1963) gave way to the wide recognition of Plate
Tectonics as the new paradigm of Geosciences.  For
the last 40 years, most of the ocean basins has been
dated using these anomalies, allowing the history of
these basins and the surrounding continents to be
reconstructed up to 160 Ma.  
However, various difficulties have not allowed this
technique to provide a complete age map of the
World’s ocean. To be practicable, dating the
seafloor using scalar sea-surface magnetic anomalies
requires a magnetisation vector non collinear with
the orientation of the 2D magnetic lineations; the
absence of external field perturbation; the frequent
occurrence of magnetic reversals, to offer a suffi-
cient resolution; and a relatively regular tectonic his-
tory, to obtain long continuous magnetic anomaly
sequences.  The methodological problem which
wipe out the anomalies in the case of submeridian
lineations near the Equator is related to the very
nature of the scalar magnetic anomalies and can
easily be solved by using vector instead of scalar
magnetometers.  The geomagnetic problem of
external field perturbations at both high latitudes
and a narrow band centred on the magnetic
Equator may be solved by the use of magnetic gra-
diometers.  The paleomagnetic problem of long
periods with a constant polarity, which limits the
time resolution of the method and occasionally
makes it totally ineffective (between 83 and 118
Ma) may find a solution with the discovery of new
geomagnetic markers within these long periods.
Finally, the geological problem of magnetic anom-
aly sequences too short to be unequivocally dated,
observed in tectonically complex ocean basins,
back-arc basins, basins isolated by a ridge jump…
generally finds a solution with the acquisition of
high resolution magnetic data using deep towed
magnetometers or vector magnetometers installed
on deep submarine vehicles.  Although the ocean
basins which are not satisfactorily dated so far only
represent 20 to 30 % of the whole ocean floor, they
often represent key areas to globally understand the
tectonic history of our planet.

As already mentioned, a part of the difficulties finds
a solution through the application of existing tech-
nologies, although such technologies are unfortu-
nately not used as often as they should.  Scalar and
vector magnetometers are indeed cheap instru-
ments, and even the attitude sensors become more
affordable, making possible a variety of complemen-
tary instruments such as shipboard vector magne-
tometers, surface or deep towed vector magnetome-
ters coupled to attitude sensors, deep sea vector
magnetometers to be installed on various submarine
vehicles, deep towed scalar magnetometers, combi-
nation of several scalar or vector magnetometers to
measure vertical and horizontal gradients…
Another part of the difficulties can be solved
through the acquisition of high resolution magnetic
data, using deep towed magnetometers or magne-
tometers installed on a deep-sea vehicle.  As shown
by experiments carried out in areas formed at very
different spreading rates, the magmatic oceanic
crust is indeed a good recorder of the complex geo-
magnetic field fluctuations.  The addition of tempo-
ral markers, either geomagnetic excursions or
intensity variations, lengthens the investigated
sequences and reduces the uncertainty in the iden-
tification of these sequences.  Moreover, informa-
tion on the detailed shape of each anomaly allows
better identifications. How well these variations
appear on deep-sea magnetic anomaly profiles only
depends on the spreading rate and the measure-
ment altitude.  Such deep-sea magnetic anomaly
profiles should therefore allow dating of the
seafloor with an unprecedented resolution.
The concept developed 40 years ago by Vine and
Matthews (1963) to explain the sea-surface scalar
magnetic anomalies is valid in a much wider range
of scales.  Deep-sea magnetic data from both deep
tow and submersible surveys reveal seafloor spread-
ing anomalies at a kilometric resolution, providing
access to a time resolution of 10 to 100 ka.
Conversely, long-wavelength (200-2000 km) seafloor
spreading magnetic anomalies, such as those associ-
ated to the Cretaceous Quiet Zones, are observed as
high as 400 km on satellite magnetic anomaly data. 
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L’APPROCHE CONVENTIONNELLE

Les anomalies magnétiques sont utilisées depuis quaran-
te ans (Vine & Matthews, 1963) pour dater les fonds océa-
niques. Le succès de cette méthode repose sur le fait que
(1) le champ géomagnétique s’inverse de manière irrégu-
lière au cours des temps géologiques ; (2) la croûte océa-
nique se forme assez régulièrement à l’axe des dorsales
océaniques ; et (3) les roches de cette croûte, et notam-
ment les basaltes extrusifs, acquièrent lors de leur refroi-
dissement une aimantation rémanente de même polarité
et de même direction que le champ magnétique ambiant.
Sous la combinaison de ces trois facteurs, la croûte océa-
nique se présente sous la forme de bandes d’aimantation
alternativement “normale” (c’est-à-dire formées alors que
le champ géomagnétique présentait une configuration
similaire à l’actuelle) et “inverse”, qui créent les anoma-
lies magnétiques enregistrées à la surface des océans.
Quand elle fut proposée par Vine et Matthews en 1963,
cette interprétation des anomalies magnétiques océa-
niques donna aux théories mobilistes la preuve décisive
qu’il leur manquait, permettant l’acceptation de la
Tectonique des Plaques comme nouveau paradigme des
Sciences de la Terre. Quarante années plus tard, l’échelle
temporelle des inversions du champ géomagnétique est
connue jusque 160 mA (Fig. 1 ; Cande et Kent, 1995 ;
Channel et al., 1995) et la majeure partie des fonds océa-
niques est datée (Fig. 2 ; Cande et al., 1989; Royer et al.,
1992; Müller et al., 1997).

Identifier une série d’anomalies magnétiques revient à y
reconnaître une séquence de l’échelle des inversions du
champ pondérée par différents “filtres” (e.g., Schouten et
McCamy, 1972), c’est-à-dire convoluée par la réponse
d’une source aimantée ponctuelle dans les conditions de
l’expérience. Le “filtre Terre”, lié à la géométrie des sour-
ces aimantées et du dispositif d’acquisition, tend à lisser
le signal géomagnétique en renforçant les grandes lon-
gueurs d’onde au détriment des plus courtes ; le “filtre
géomagnétique”, lié aux vecteurs champ géomagnétique
local et aimantation, se traduit essentiellement par un fac-
teur d’amplitude et un déphasage de l’ensemble des ano-
malies, connu sous le nom de distorsion (skewness des
auteurs anglo-saxons). Le “bruit” d’origine géologique
(irrégularité de la bathymétrie, variations de vitesse de
l’accrétion océanique, complexité tectonique locale),
celui d’origine géomagnétique (superposition de signaux
d’origine externe réguliers, comme la variation solaire
calme, ou irréguliers, liés à l’activité solaire), et enfin celui
inhérent à toute mesure physique, rend difficile la mise en
œuvre de techniques de reconnaissance automatisées,
bien que certains auteurs s’y soient essayés avec un suc-
cès mitigé (e.g. Mercuriev et al., 1995). Il est possible d’a-
méliorer la lisibilité du signal en tentant de déconvoluer
tout ou partie des “filtres” susmentionnés. La réduction au
pôle (e.g. Blakely, 1995) permet de s’affranchir du “filtre”
géomagnétique, et notamment de l’effet de l’inclinaison
effective des vecteurs champ géomagnétique et aimanta-
tion, de manière à éliminer la distorsion des anomalies et
rendre symétrique et positive à l’aplomb de sa source une
anomalie causée par un corps présentant un contraste
d’aimantation positif par rapport à son encaissant. On se
ramène ainsi aux conditions géomagnétiques prévalant
aux pôles. Cette méthode requiert cependant la connais-
sance de la direction du vecteur aimantation, parfois dif-
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Fig. 1: Echelle des inversions du champ
géomagnétique, d’après Cande et Kent (1995)

et Kent et Gradstein (1985).
Chaque ligne représente 20 millions d’années, du plus récent vers le

plus ancien de haut en bas.  Les périodes de polarité normale, identique

à la polarité actuelle du champ magnétique terrestre, sont marquées en

noir, et les périodes inverses en blanc.

Fig. 2 : Carte des linéations magnétiques identifiées dans
les bassins océaniques, compilée par Cande et al. (1989).

On remarque l’absence de marqueurs au sein des “zones magnétiques

calmes du Crétacé”, dans les régions polaires, ainsi que dans les parties

équatoriales des océans Atlantique et Pacifique.
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ficile à estimer. L’inversion des anomalies en aimantation
équivalente (Parker et Huestis, 1974) vise à éliminer l’ef-
fet du “filtre Terre” en ramenant les anomalies réduites au
pôle à une aimantation équivalente, calculée en suppo-
sant que la source aimantée est confinée dans un niveau
d’épaisseur constante se calquant sur la bathymétrie. Cette
hypothèse, parfois difficilement acceptable en termes géo-
logiques, est rendue nécessaire par la non-unicité des
sources aimantées susceptibles de générer un champ
magnétique donné, une limitation inhérente aux métho-
des potentielles. Un autre problème de cette méthode est
la nécessité de filtrer le signal en fréquence pour assurer
la convergence de l’algorithme. Le choix des paramètres
de ce filtre est crucial pour l’obtention d’un résultat
exploitable, et rend longue et fastidieuse l’utilisation de
cette méthode pour la simple reconnaissance de formes
requise par l’identification des anomalies magnétiques. À
ces techniques inverses est généralement préférée une
méthode de modélisation directe, dans laquelle on com-
pare les anomalies observées à des modèles d’anomalies
magnétiques synthétiques calculés dans les conditions de
l’expérience connues (direction du vecteur champ géo-
magnétique, profondeur moyenne du fond ou éventuelle-
ment profil bathymétrique) ou estimées (direction du vec-
teur aimantation, épaisseur du niveau aimanté, intensité
de l’aimantation) et en faisant varier le taux d’expansion
et la séquence de l’échelle des inversions géomagnétiques
considérées (Fig. 3). De cette manière, il est possible d’i-
dentifier de manière plus ou moins certaine les anomalies
magnétiques observées, de repérer géographiquement la
position des transitions de polarité et de les dater au
moyen d’une échelle temporelle des inversions (e.g.,
LaBrecque et al., 1977; Lowrie et Alvarez, 1981; Berggren
et al., 1985 ; Kent et Gradstein, 1985 ; Cande et Kent,
1992a et 1995 ; Channel et al., 1995). L’application de
cette méthode sur l’ensemble des profils magnétiques
disponibles dans une même région permet, en associant
les points de même âge, de définir des isochrones de l’ex-
pansion océanique qui permettront ultérieurement des
reconstructions paléogéographiques. Ces reconstructions,
qui consistent à trouver les paramètres (pôle et angle) de
la rotation permettant de ramener chaque isochrone sur
l’isochrone du même âge dans le bassin conjugué, per-
mettent de valider la géométrie des isochrones en en
confirmant la cohérence entre bassins conjugués.

Certaines régions océaniques n’ont cependant pas pu être
datées de manière satisfaisante pour diverses raisons d’or-
dre méthodologique, géomagnétique, paléomagnétique
ou géologique. Ces raisons sont examinées et des solu-
tions sont proposées dans les parties suivantes.

UN PROBLÈME MÉTHODOLOGIQUE :
LES LINÉATIONS SUBMÉRIDIENNES
EN ZONE ÉQUATORIALE

Une structure aimantée bi-dimensionnelle d’orientation
subméridienne ne génère pas d’anomalie magnétique
dans les régions voisines de l’Equateur magnétique. Cette
difficulté bien connue est avérée dans la partie équatoria-
le des océans Pacifique et Atlantique (Fig. 2), même si des
contrastes d’aimantation significatifs sont mis en éviden-
ce de manière indirecte – comme par exemple au niveau
des zones transformantes où la géométrie
bi-dimensionnelle n’existe plus (e.g., Sichler & Hékinian,
2002) – . Cette limitation méthodologique tient à la natu-
re de l’anomalie magnétique mesurée. L’anomalie magné-
tique scalaire représente la différence de l’intensité du
vecteur champ magnétique total mesuré (i.e. vecteur
champ magnétique principal plus vecteur anomalie) et
l’intensité du vecteur champ principal, calculé à l’aide des
modèles IGRF (e.g. Mandea et al., 2001). Comme le vec-
teur anomalie est petit devant le vecteur champ principal,
cela revient à calculer la projection du vecteur anomalie
selon la direction du champ principal. La difficulté remar-
quée pour les linéations subméridiennes proches de
l’Equateur magnétique existe en fait dans tous les cas pour
lesquels le vecteur anomalie est perpendiculaire au vec-
teur champ principal. Une solution consiste à ne plus se
limiter à la mesure d’anomalies scalaires mais à s’intéres-
ser à celle d’anomalies vectorielles. Il s’agit alors d’effec-
tuer des enregistrements des trois composantes du champ
total, auxquelles on retranche les trois composantes du
champ principal, calculées de nouveau à l’aide des modè-
les IGRF, pour disposer in fine des trois composantes du
vecteur anomalie magnétique.
D’un point de vue pratique, les mesures magnétiques marines
sont généralement réalisées à l’aide d’un magnétomètre trac-
té derrière le navire, ceci pour s’affranchir des effets magné-
tiques du navire. Un tel capteur ne peut être aisément orien-
té, ce qui a justifié la restriction à des mesures d’intensité.
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Fig. 3 : Exemple d’identification d’une longue
séquence d’anomalies magnétiques par comparaison

des anomalies observées (haut) et d’un modèle
d’anomalies synthétiques calculé dans les conditions

de l’expérience connues ou estimées (bas).
Le profil choisi a été navigué de manière à suivre au mieux les variations

de direction d’expansion, dans une région affectée de nombreuses zones

de fracture (Patriat, communication personnelle ; Dyment, 1991)
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Le “magnétomètre à proton” classique, développé durant
la seconde guerre mondiale, et actuellement le magnéto-
mètre à effet Overhauser, plus précis et consommant moins
d’énergie, s’acquittent parfaitement de cette tâche.
L’utilisation de magnétomètres vectoriels de bord a été
développée par les géophysiciens japonais à partir des
années 1980 (Isezaki, 1986a; Seama et al., 1993;
Korenaga, 1995). Il s’agit simplement de trois magnétomè-
tres à vanne de flux montés orthogonalement les uns par
rapport aux autres et fixés sur la mâture du navire. Cette
technique rencontre deux difficultés, à savoir la correction
des effets magnétiques du navire et la transcription des
composantes du vecteur champ mesuré d’un repère lié au
navire à un repère géographique. Les paramètres d’aiman-
tation rémanente et induite du navire sont estimés grâce à
la réalisation de plusieurs “figures huit” au cours de la cam-
pagne océanographique. Ces “figures huit” fournissent la
réponse magnétique du navire selon toutes les orientations
possibles en cap et plusieurs valeurs de gîte du navire en
des lieux où l’anomalie d’origine crustale peut être consi-
dérée comme constante. Effectuées sous différentes incli-
naisons du champ géomagnétique, elles permettent d’esti-
mer par méthode des moindres carrés le vecteur anomalie
magnétique généré par l’aimantation rémanente du navire
et un tenseur dont le produit avec le vecteur champ géo-
magnétique principal donnera le vecteur anomalie magné-
tique généré par l’aimantation induite du navire. Pour que
les trois composantes du champ mesurées dans le référen-
tiel local du navire puissent être transcrites dans le repère
géographique, il est nécessaire de disposer d’une centrale
d’attitude fonctionnant à la cadence d’une dizaine de
Hertz. Ce type de centrale, nécessaire à l’utilisation des
sondeurs multifaisceaux et des gravimètres, est désormais
disponible sur de nombreux navires océanographiques.
Des données magnétiques ont été acquises à plusieurs
reprises par les navires océanographiques français à l’aide
de magnétomètres vectoriels de bord japonais, dans le
cadre de collaborations bilatérales.
Les données présentées en figure 4 présentent une com-
paraison des anomalies scalaires mesurées par le magné-
tomètre à proton et recalculées à partir des trois compo-
santes du magnétomètre vectoriel le long des routes de la
campagne NOFI. Elles montrent qu’il est possible d’iden-
tifier des anomalies magnétiques océaniques à partir des
données du magnétomètre vectoriel de bord. Cependant,
les magnétomètres à vanne de flux sont souvent affectés
d’une dérive et ne permettent pas l’obtention de mesures
absolues du champ magnétique. Par ailleurs, les correc-
tions appliquées restent très imparfaites, et l’effet des cou-
rants de Foucault sur les surfaces métalliques du navire
n’est notamment pas pris en compte. Le magnétomètre
vectoriel de bord n’offre donc pas la fiabilité et la préci-
sion des magnétomètres scalaires tractés, qui restent donc
essentiels aux travaux de magnétométrie marine. Il est à
noter qu’un magnétomètre vectoriel tracté en surface a été
récemment développé et mis en œuvre (Gee & Cande,
2002). Cet instrument permet de s’affranchir des correc-
tions de l’effet magnétique du navire mais requiert l’ins-
tallation d’une centrale d’attitude, relativement coûteuse
et fragile, sur la plateforme tractée.

Il est encore trop tôt pour évaluer l’avantage d’un tel
magnétomètre vectoriel tracté sur la combinaison d’un
magnétomètre vectoriel de bord et d’un magnétomètre
scalaire tracté.
Quelles que soient leurs limitations, les magnétomètres
vectoriels permettent désormais de cartographier les ano-
malies magnétiques – et donc de dater les fonds océa-
niques - dans des régions jusqu’alors inaccessibles à cette
technique. Leur intérêt ne se limite pas à cet aspect, puis-
qu’ils permettent aussi de déterminer si une anomalie est
causée par une source bi ou tridimensionnelle, en com-
parant les composantes horizontales et verticales du vec-
teur anomalie, déphasées de 90° dans le cas d’une sour-
ce bi dimensionnelle. Dans ce dernier cas, il est alors
possible d’estimer la direction d’allongement de la sour-
ce à l’aide des deux composantes horizontales (Figure 4).

[suite du texte page 165]
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Fig. 4 : Exemple d’anomalies magnétiques vectorielles mesurées par un magnétomètre de bord à l’axe de la
dorsale centrale indienne lors de la campagne Magofond 2 du N.O. Marion Dufresne (Dyment et al., 1999)

(haut) : composantes de l’anomalie vectorielle suivant le Nord, l’Est et le bas ; (milieu) : anomalie scalaire recalculée à partir des trois composantes de

l’anomalie vectorielle (à gauche) et mesurée par le magnétomètre scalaire tracté, avec interprétation des anomalies (à droite) ; (bas) : orientation des

structures bidimensionnelles aimantées déduite des anomalies magnétiques vectorielles (à gauche), levé bathymétrique multifaisceaux et isochrones

déduites de l’interprétation des anomalies magnétiques scalaires (à droite). Le bon accord des anomalies scalaires obtenues par les deux magnéto-

mètres d’une part, de la bathymétrie et des isochrones observées avec l’orientation des structures aimantées déduites des anomalies vectorielles d’au-

tre part, soulignent l’intérêt du magnétomètre vectoriel de bord dans les régions où l’anomalie scalaire ou la bathymétrie ne sont pas aisément acces-

sibles (sédiments abondants, zones équatoriales, …).



165Rapport quadriennal 1999 - 2002

UN PROBLÈME GÉOMAGNÉTIQUE :
LES EFFETS DU CHAMP EXTERNE

Les rares données magnétiques marines disponibles dans
les régions polaires, difficiles d’accès pour les navires
océanographiques, sont rendues peu fiables par les
signaux magnétiques d’origine externe qui s’y expriment
de manière plus intense et plus fréquente qu’en tout autre
point du Globe. Ces perturbations d’origine externe affec-
tent également une bande de quelques degrés de latitude
centrée sur l’Équateur magnétique (l’électrojet équatorial).
L’amplitude et la longueur d’onde (aux vitesses des navi-
res) de ces signaux sont proches de celles des anomalies
magnétiques océaniques. L’effet des “orages magnétiques”
est ainsi particulièrement difficile à corriger à distance de
tout observatoire magnétique.
Différentes solutions ont été envisagées pour s’affranchir
de ces perturbations. La première consiste à utiliser a pos-
teriori les séries temporelles d’un observatoire proche ou,
de manière plus difficile, d’estimer la variation temporel-
le géomagnétique d’origine externe par l’analyse des
erreurs aux points de croisement (e.g. Sander & Mrazek,
1982) ou par d’autres techniques mathématiques plus
complexes (e.g. le krigeage trigonométrique, Séguret et
Huchon, 1990). Ces techniques sont cependant rarement
satisfaisantes, et il est préférable de mouiller un magnéto-
mètre fixe au centre de la zone d’étude, qui fait ainsi offi-
ce d’observatoire temporaire durant l’acquisition des don-
nées. Une technique plus performante encore bien que
requérant un câble électroporteur adapté consiste à dupli-
quer le magnétomètre scalaire conventionnel : le gradio-
mètre magnétique ainsi obtenu, constitué de deux magné-
tomètres placés sur le même câble à des distances
différentes du navire, mesure l’intensité du champ au
même point à des instants différents, permettant de sépa-
rer le champ d’anomalies, statique, des perturbations
externes.

UN PROBLÈME PALÉOMAGNÉTIQUE :
LES LONGS INTERVALLES DE POLARITÉ
CONSTANTE

Une limitation intrinsèque à la méthode de datation des
fonds océaniques par les anomalies magnétiques tient à
la longueur de certaines périodes de polarité constante,
qui en réduit considérablement la résolution temporelle.
Certaines périodes (correspondant par exemple aux ano-
malies 12r, 20, 20r, 21, 24r, 26r, 30, 31r, 32, 33, 33r…
voir figure 1) ne présentent pas d’inversion, et n’offrent
donc pas de possibilité de déterminer un âge fiable, sur
une durée de quelques millions d’années. La principale
difficulté de cet ordre est néanmoins liée à l’intervalle de
polarité normale connu sous le nom de “période magné-
tique calme du Crétacé”, qui s’étend sur une durée de
35 millions d’années. Pour toute région située dans une
“zone magnétique calme du Crétacé”, il est actuellement
impossible de proposer une datation meilleure que “com-
prise entre 83 et 118 mA”, sauf à se risquer à des interpo-
lations souvent hasardeuses. Malgré quelques tentatives
(e.g. Tarduno, 1990), aucune inversion n’a clairement été

mise en évidence dans ce long intervalle, durant lequel la
géométrie des centres d’accrétion et les taux d’expansion
ne sont donc pas bien contraints. Cette période cor-
respond pourtant à des événements majeurs dans l’océan
mondial, avec notamment une réorganisation importante
des centres d’accrétion de l’océan Indien, qui voit l’indi-
vidualisation de cinq frontières d’accrétion, mais aussi
l’ouverture de l’océan Atlantique équatorial et la jonction
des dorsales centrale et sud atlantique, ainsi que l’ouver-
ture initiale du Pacifique sud-ouest et de la mer de
Tasman.
Les profils magnétiques acquis sur les bassins créés pen-
dant la période magnétique calme du Crétacé présentent
le plus souvent des anomalies de faible amplitude
(< 100 nT), dont l’origine n’est pas clairement élucidée.
La profondeur des bassins est élevée (4 à 5 km), profon-
deur à laquelle s’ajoute une épaisseur importante de sédi-
ments en raison de l’âge des bassins et souvent de leur
proximité des marges continentales. Certains profils révè-
lent parfois des anomalies magnétiques de plusieurs cen-
taines de nanoteslas d’amplitude, mais qui paraissent sou-
vent coïncider avec des accidents topographiques locaux,
parfois apparents dans la bathymétrie ou le plus souvent
enfouis sous les sédiments. La corrélation entre profils pro-
venant d’un même bassin, de bassins conjugués, ou de
différents océans est rendue difficile par le peu de don-
nées sismiques à l’aplomb des profils magnétiques dans
des bassins présentant une épaisse couverture sédimen-
taire.
L’identification de marqueurs géomagnétiques durant la
période magnétique calme du Crétacé, qui fournirait donc
la clé à de nombreux problèmes géodynamiques, reste
donc un problème ouvert.

UN PROBLÈME GÉOLOGIQUE :
LES ENREGISTREMENTS COURTS

Dans certaines régions, les séquences d’anomalies magné-
tiques sont difficilement déchiffrables du fait d’une tecto-
nique complexe, plus ou moins bien comprise. Tel est, par
exemple, le cas de la majeure partie des bassins conjugués
d’Arabie et de Somalie oriental, qui – malgré l’existence de
nombreuses données magnétiques - n’ont été que très
récemment datés de manière satisfaisante (Chaubey et al.,
1998; Dyment, 1998; Chaubey et al., 2002; Royer et al.,
2002). Les séquences d’anomalies enregistrées le long de
profils parallèles à la direction de l’accrétion océanique y
sont interrompues à nombreuses reprises par des structures
obliques, traces de la propagation systématique des seg-
ments de la paléo-dorsale de Carlsberg. Ces séquences, trop
courtes, sont difficiles à identifier sans ambiguïté, sauf à
disposer de marqueurs temporels additionnels (Figure 5).
Plus généralement, toute séquence d’anomalies magné-
tiques courte est difficile à dater, différentes parties de l’é-
chelle des inversions expliquant convenablement ces ano-
malies. Outre le cas de complexités tectoniques qui
interrompent la succession normale des anomalies magné-
tiques, de telles séquences courtes se rencontrent systéma-
tiquement dans certains types de bassins. Ainsi sont dans ce
cas de nombreux bassins d’arrière arc anciens, comme la
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mer du Japon (Isezaki et Uyeda, 1973 ; Isezaki, 1986b ;
Isezaki and Shevaldin, 1996) ou certains bassins des archi-
pels indonésiens (e.g. Hinsberger et al., 2000, 2001) et phi-
lippins (e.g. Hilde & Lee, 1984; Deschamps & Lallemand,
2002). D’autres bassins plus ou moins étroits ont été isolés
par un saut de dorsale, comme le bassin de Lakshmi, à l’Est
de l’Inde, où des anomalies sont reconnues mais restent à
identifier (Bhattacharya et al., 1994), ou le plus vaste bas-
sin de Somalie occidental, dont l’âge Mésozoïque a long-
temps fait l’objet d’une polémique (Ségoufin et Patriat,
1980; Rabinowicz et al., 1983; Cochran, 1988). Enfin, le
cas d’éventuelles dorsales fossiles proches de la subduc-
tion est assez similaire, la difficulté consistant à identifier
sans ambiguïté la séquence d’anomalies séparant la dor-
sale fossile supposée de la zone de subduction pour y
retrouver la séquence conjuguée du flanc complet. Divers
exemples de ce cas sont observés dans l’océan Pacifique,
comme celui de la dorsale fossile de Magdalena au large
de la Basse Californie (Lonsdale, 1991 ; Michaud et al.,
2002; Dyment et al., 2003).
Le problème des séquences d’anomalies trop courtes pour
en permettre la reconnaissance univoque ne peut être
résolu qu’à l’aide de marqueurs temporels supplémentai-
res, permettant de lever les ambiguïtés rencontrées. Une
analyse fine de nombreux profils magnétiques de surface
peut permettre en partie d’accéder à une telle information.
En effet, la pratique du magnétisme marin permet de cons-
tater que l’interprétation de chaque anomalie est basée
non seulement sur la séquence des anomalies voisines
mais aussi, souvent, sur la forme de détail de cette ano-
malie. Ainsi, une certaine expérience, non formalisée,
permet depuis longtemps de distinguer certaines anoma-
lies par l’existence d’anomalies de second ordre ou d’in-
flexions du signal caractéristiques. À titre d’exemples, l’a-
nomalie 24 présente une anomalie secondaire positive
entre les deux anomalies positives principales qui la com-
posent ; l’anomalie 22 inverse est caractérisée par un haut
secondaire qui n’apparaît pas dans les anomalies inverses
voisines, et qui permet donc sa reconnaissance sans ambi-
guïté (Patriat, 1987). Ces deux caractéristiques ont été
exploitées pour réinterpréter avec succès les bassins
d’Arabie et de Somalie orientale (Figure 5 ; Dyment,
1998). Diverses tentatives ont été effectuées pour incor-
porer de telles informations à l’échelle des inversions du
champ géomagnétique sous forme d’inversions supplé-
mentaires, mais les échelles complexes obtenues (e.g.
Patriat, communication personnelle, 2002) n’ont souvent
qu’une validité limitée à une gamme donnée de taux d’ex-
pansion. Le résultat mitigé de ces tentatives souligne le
caractère réducteur de l’approche qui ne retient de l’évo-
lution du champ géomagnétique que les seules inversions
de polarité, et plaide pour une approche plus large,
incluant non seulement le signe mais aussi l’amplitude
des variations d’intensité du champ.

Fig. 5 : Exemple illustrant la difficulté d’identifier des
séquences d’anomalies magnétiques dans une zone

tectoniquement complexe, ici le bassin d’Arabie.
Bien que le contexte suggère que les anomalies marquées par plusieurs

arches soient très probablement des anomalies 24, celles ci ne sont iden-

tifiées formellement que grâce à l’adjonction d’un critère d’identification

supplémentaire, la micro-anomalie positive systématiquement observée

dans d’autres régions entre les deux arches principales de l’anomalie 24

(marquée par une flèche).  L’aide de cette micro-anomalie permet de

reconnaître les séquences d’anomalies continues des arches juxtaposées

par les effets de la tectonique, et par conséquent de reconnaître les struc-

tures héritées de celle-ci, à savoir les décalages obliques qui correspon-

dent aux pseudo-failles externes de plusieurs propagateurs (d’après

Dyment, 1998).

UN SIGNAL GÉOMAGNÉTIQUE
COMPLEXE

Les mesures effectuées depuis plus d’un siècle dans les
observatoires magnétiques montrent clairement que le
champ géomagnétique varie continuellement, tant en
intensité qu’en orientation. À l’échelle géologique, si l’hy-
pothèse d’un champ dipolaire dont les pôles coïncident
avec l’axe de rotation de la Terre représente raisonnable-
ment la géométrie de ce champ, au moins pour les 5 der-
niers millions d’années (Carlut et Courtillot, 1998), il est
avéré que l’intensité du champ a considérablement varié à
l’intérieur des épisodes de même polarité géomagnétique.
Les carottes de sédiments pélagiques, qui offrent un enre-
gistrement continu des variations relatives d’intensité du
champ géomagnétique, présentent un signal cohérent sur
l’ensemble du Globe, corroboré par les enregistrements
volcaniques les mieux datés (e.g. Valet et Meynadier,
1993; Roberts et al., 1997; Guyodo et Valet, 1999).
L’existence de telles variations d’intensité explique certai-
nes des anomalies de second ordre observées sur les
enregistrements marins. Elles seraient à l’origine des for-
mes d’anomalie caractéristiques mentionnées ci-dessus,
ainsi que de la plupart  des micro-anomalies (tiny wiggles
des auteurs anglo-saxons), anomalies magnétiques de fai-
ble amplitude et de courte longueur d’onde superposées
aux anomalies principales, qui apparaissent systémati-
quement dans tous les bassins océaniques de même âge
(Blakely & Cox, 1972 ; Blakely, 1974 ; Cande &
LaBrecque, 1974, Cande & Kent, 1992b). Les anomalies
axiales prédites par un modèle d’aimantation épousant les
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variations d’intensité déduites des enregistrements sédi-
mentaires permettent d’expliquer de façon très satisfai-
sante la forme des anomalies réelles dans toute la gamme
des taux d’expansion observés, avec bien sûr une meilleu-
re résolution de ces variations aux taux les plus élevés
(Gee et al., 1996). La figure 6 présente le résultat d’un levé
magnétique détaillé effectué à l’axe de la dorsale centra-
le indienne à 19°S, exprimé en aimantation équivalente.
Outre les anomalies principales, elle montre clairement
l’existence de linéations supplémentaires correspondant
aux micro-anomalies, bien que le taux d’expansion ne soit
que de 45 km/Ma (taux double).
Ces observations suggèrent que la croûte océanique n’est
pas seulement un excellent enregistreur des inversions de
polarité du champ géomagnétique mais pourrait aussi res-
tituer les variations d’intensité de ce champ.

LA CROÛTE OCÉANIQUE,
UN BON ENREGISTREUR A PRIORI
DES FLUCTUATIONS MAGNÉTIQUES

Une première contrainte tient à la nature même du support
de l’enregistrement magnétique, la croûte océanique. Le
modèle simpliste d’une croûte uniforme constituée, de
haut en bas, de basaltes extrusifs (laves) et intrusifs (dykes),
puis de gabbros surmontant les péridotites du manteau
proposé lors de la Penrose Conference de 1972, a fait
place à une vision plus réaliste mais aussi plus complexe.
Si ce modèle représente assez bien la croûte océanique
générée aux dorsales rapide, il ne s’applique à celle créée
aux dorsales lentes qu’au centre des segments d’accrétion,
où la croûte océanique se construit par combinaison de
phénomènes magmatiques et tectoniques. A l’inverse, les
extrémités de segment sont généralement caractérisées par
la présence à l’affleurement de roches profondes, gabbros
ou péridotites serpentinisées, qui y soulignent la prédomi-
nance des phénomènes tectoniques (Juteau et al., 1990;
Cannat, 1993; Cannat et al., 1995; Gente et al., 1995). La
réponse magnétique de la croûte créée aux dorsales lentes
est par conséquent complexe, notamment aux extrémités
de segment (Pockalny et al., 1995 ; Ravilly et al., 1998).
Ainsi, les anomalies axiales observées sur les dorsales len-
tes ne présentent de micro-anomalies bien exprimées
qu’au centre des segments, alors que les extrémités ne
montrent aucun détail à l’intérieur d’une large zone de
polarité normale (Ravilly, 1999; voir aussi Figure 6).
Dans le cas d’une croûte magmatique “normale”, la
majeure partie de l’aimantation responsable des anoma-
lies magnétiques marines observées à la surface des
océans provient de l’effet des basaltes extrusifs, très
aimantés (3 à 10 A/m selon l’âge de la croûte considérée).
La contribution des roches plus profondes, non négligea-
ble (Kent et al., 1978; Dunlop et Prévôt, 1982; Banerjee,
1984 ; Harrison, 1987 ; Nazarova, 1994 ; Pariso &
Johnson, 1993a, b ; Oufi et al., 2002), influe notamment
sur la forme des anomalies : la distorsion résiduelle, qui
varie inversement avec le taux d’expansion (Roest et al.,
1992 ; Dyment et al., 1994), s’explique en termes de
contribution plus ou moins faible de l’aimantation des
roches profondes (Dyment & Arkani-Hamed, 1995), et

probablement en terme de serpentinisation plus impor-
tante aux dorsales lentes qu’aux dorsales rapides (Dyment
et al., 1997). La contribution des aimantations des gabbros
et péridotites serpentinisés serait de l’ordre de 40 % de
celle des basaltes pour un taux de 10 km/Ma (demi-taux),
et décroîtrait progressivement jusqu’à devenir négligeable
pour les taux supérieurs ou égaux à 50 km/Ma (Dyment
et al., 1994; Dyment & Arkani-Hamed, 1995).
L’aimantation des roches profondes affecte surtout la
forme d’ensemble et l’amplitude des anomalies, et n’a pas
d’influence notable sur les éventuelles micro-anomalies.
De la structure du niveau basaltique extrusif dépend donc
la qualité des enregistrements magnétiques marins. Le
principal trait géométrique sur lequel tous les modèles
s’accordent est le pendage des coulées de lave – et donc
des inversions de polarité – vers l’axe de la dorsale, sous
les effets conjugués de l’empilement de ces laves et de
leur éloignement progressif de l’axe. Le modèle simple de
Kidd (1977), qui suppose la mise en place des laves en un
seul épisode, ou dans une moindre mesure le modèle bi-
modal de Hooft et al. (1996), qui suppose l’occurrence de
deux épisodes volcaniques distincts, conduisent à une
géométrie régulière susceptible de restituer la succession
temporelle des variations d’intensité du champ géoma-
gnétique ou tout au moins la partie de plus longue pério-
de de ces variations. Un niveau d’extrusifs complexes
comme celui proposé par Schouten et Denham (1982),
qui permet à peine de reconnaître les principaux inter-
valles de polarité, n’est pas capable de restituer cette suc-
cession temporelle. Les observations les plus spectaculai-
res sont rapportées par Tivey (1996) et Tivey et al. (1998),
qui ont réalisé des enregistrements magnétiques lors de
plongées des submersibles grands fonds Nautile et Alvin
le long de la faille transformante de Blanco, dans le
Pacifique Nord-Est, et ont mis en évidence des structures
inclinées vers l’axe de la dorsale, relativement simple, de
pendage moyen 7°. Ces observations sont en accord avec
le pendage de 12° déduit du décalage de la transition
Brunhes-Matuyama observée sur le fond, par submersible,
et 200 m au-dessus du fond, par magnétomètre tracté
deep tow, sur la dorsale Est pacifique à 23°N (Macdonald
et al., 1983). Un exercice semblable mené entre données
magnétiques de surface et de fond donne un pendage de
l’ordre de 12° sur la dorsale médio-atlantique à 21°40’N
(Honsho, 1999) et de 8° sur la dorsale centrale indienne
à 19°S (Drévillon, 2001). Ces pendages similaires, en
dépit de taux d’expansion différents (respectivement 30
km/Ma, 30 km/Ma, 12 km/Ma et 22 km/Ma demi-taux
pour les dorsales Juan de Fuca, est pacifique à 23°N,
médio-atlantique à 21°40N, et centrale indienne à 19°S),
suggèrent un même mode de mise en place du niveau
extrusif et donc une structure semblable, l’apport mag-
matique plus faible (caractérisé par une occurrence moins
fréquente des éruptions) au dorsale plus lente étant com-
pensé par un temps de résidence plus important. Dans l’é-
tat actuel de nos connaissances, la structure magnétique
du niveau basaltique extrusif observée sur l’escarpement
de Blanco (Tivey, 1996; Tivey et al., 1998) peut être consi-
dérée comme représentative, et sa relative simplicité per-
met d’envisager la croûte océanique magmatique comme
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un bon enregistreur des fluctuations d’intensité du champ
géomagnétique.
Un dernier point essentiel est la capacité des basaltes
océaniques à acquérir une aimantation proportionnelle à
l’intensité du champ ambiant. Il est difficile de répondre
a priori sur ce point, tant l’aimantation des pillow lava
paraît complexe à petite échelle. Il est démontré que l’in-
tensité d’aimantation varie entre le centre et la bordure
des pillow lava, mais cette variation n’est pas systéma-
tique, certains présentant une décroissance vers le centre,
d’autres une augmentation (Gee & Kent, 1997) ! 
L’aimantation portée est généralement une aimantation
thermo-rémanente, mais la transformation rapide d’une
fraction de titanomagnétite en titanomaghémite permet
d’envisager aussi la présence d’une aimantation chimique,
secondaire ou pas, l’altération à haute température pou-

vant précéder l’acquisition de l’aimantation (Ravilly et al.,
2001). L’intérieur du pillow lava est généralement consi-
déré comme inadéquat pour les études de paléointensité
du champ géomagnétique (Prévot et al., 1981, 1983), bien
que des cas positifs aient aussi été reportés (Grommé et al.
1979 ; Kent & Gee 1996). Enfin, la bordure vitreuse du
pillow lava présente aussi une aimantation thermo-réma-
nente, portée par des grains magnétiques très petits, qui
semble favorable à la mesure des paléointensités (Pick et
Tauxe, 1993 a, b ; Carlut & Kent, 2000, 2002) bien que
des difficultés méthodologiques ne soient là aussi pas à
exclure (Chauvin et al., 2003).
Seules des investigations directes peuvent permettre de
valider ou d’infirmer l’hypothèse d’une croûte océanique
magmatique restituant fidèlement les variations d’intensi-
té du champ géomagnétique.
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Fig. 6 : Carte de l’aimantation équivalente calculée à partir des anomalies magnétiques scalaires
de surface acquises sur la dorsale centrale indienne à 19°S au cours des campagnes Magofond 2

(Dyment et al., 1999) et Gimnaut (Dyment et al., 2000).
On remarque bien la période magnétique normale de Brunhes (anomalie 1 ou axiale) formant une bande foncée oblique au centre
de la figure, suivie de la période inverse de Matuyama en grisé plus clair, et enfin de la période normale de Gauss (ou anomalie 2A)
en grisé plus sombre, sur chaque flanc. Au sein de la période de Matuyama, les événements magnétiques normaux de Jaramillo et
d’Olduvai (anomalie 2) apparaissent clairement. Diverses micro-anomalies plus ou moins continues, mieux exprimées au centre des
segments, sont aussi visibles sur toute la carte.
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LE MAGNÉTISME DE HAUTE RÉSOLUTION:
MAGNÉTOMÈTRE DEEP TOW
ET SUBMERSIBLE

Pour évaluer si la croûte océanique enregistre effective-
ment les variations d’intensité du champ géomagnétique,
il est nécessaire de réaliser des enregistrements magné-
tiques marins de haute résolution. Dans un premier temps,
ces levés doivent être effectués à l’axe des dorsales, afin
de comparer le signal obtenu aux enregistrements de
paléointensité issus des carottes sédimentaires pélagiques,
dont la grande majorité ne dépasse pas quelques millions
d’années. Un autre avantage à travailler aux dorsales
consiste à pouvoir lever facilement les flancs conjugués,
permettant ainsi de disposer de deux enregistrements a
priori semblables ou – s’il ne l’était pas – de détecter d’é-
ventuelles complexités tectoniques (saut de dorsale…).
L’intensité du champ magnétique décroissant de manière
inversement proportionnelle à la distance à cette source
élevée au cube dans le cas de sources de forme quel-
conque (tridimensionnelles), au carré dans le cas de sour-
ces allongées (bidimensionnelles), il convient de placer le
magnétomètre à proximité immédiate des sources aiman-
tées – près du fond. Un tel objectif peut être atteint de
deux manières, soit en tractant un magnétomètre au-des-
sus du fond, soit en associant ce magnétomètre à un engin
submersible d’exploration du fond.

LES ENREGISTREMENTS DEEP TOW

Un magnétomètre deep tow est un magnétomètre scalai-
re conventionnel qui a été marinisé pour résister aux for-
tes pressions. Il est généralement associé à un lest et trac-
té à petite vitesse pour lui permettre de s’approcher du
fond. Différents types de système sont rencontrés. Les sys-
tèmes autonomes, qui disposent d’énergie et de mémoi-
re, sont mis en marche avant immersion et fournissent les
données au retour. Ils n’imposent aucune exigence autre
que mécanique quant au câble qui les tracte. Leur pilo-
tage requiert néanmoins l’adjonction d’un système de
positionnement indépendant, acoustique ou autre, et leur
autonomie est limitée. Les systèmes reliés par câble
électroporteur sont moins contraignants, au-delà de la
nécessité de disposer d’un tel câble : l’énergie est fournie
par le navire, les données sont envoyées en temps réel (ce
qui permet un contrôle de leur qualité et une réaction
rapide en cas de besoin), et leur pilotage utilise l’informa-
tion de profondeur fournie par l’instrument en sus des
éventuelles données de positionnement acoustique. Les
opérations s’effectuent entre 1,5 et 2,5 nœuds, pour une
altitude variant entre 200 et 1000 m au-dessus du fond.
Des profils magnétiques deep tow ont été réalisés à travers
différents types de dorsales. Ainsi, une série de 8 profils de
fond ont été acquis sur l’anomalie axiale (période magné-
tique de Brunhes) de la dorsale est pacifique à 19°S, dor-
sale active la plus rapide de notre planète (taux double de
140 km/Ma) (Gee et al., 2000). L’addition de ces profils
conduit à un signal quasi identique à la courbe de
paléointensité de Guyodo et Valet (1999), courbe qui
combine de nombreux enregistrements continus de

paléointensité relative mesurés sur carottes sédimentaires
calés sur des valeurs discrètes de paléointensité absolue
mesurées sur des laves. Un résultat semblable est obtenu
sur la même dorsale à 18°S à l’aide d’un magnétomètre
deep tow trois composantes (Yamamoto, 2000) et des trai-
tements sophistiqués (Yamamoto & Seama, Geophys. J.
Int., sous presse). Ces résultats montrent clairement que la
croûte créée à l’axe d’une dorsale ultra-rapide enregistre
très fidèlement les variations de paléointensité.
Une étude semblable a été menée sur une dorsale beau-
coup plus lente (45 km/Ma taux double), la dorsale cen-
trale indienne à 19°S. Trois profils magnétiques de fond
s’étendant entre les anomalies 2A de part et d’autre de
l’axe ont été réalisés, offrant donc six enregistrements des
périodes de Brunhes et de Matuyama. De nouveau, l’ad-
dition de ces six profils montre que la croûte océanique
de cette région (qui pourrait être marquée par un manteau
chaud et une production magmatique plus abondante que
la plupart des autres dorsales lentes) restitue convenable-
ment les variations de paléointensité (Pouliquen et al.,
2001 a & b). Pour pallier le faible nombre de profils
magnétiques de fond, longs et difficiles à acquérir, et ren-
dre statistiquement plus significative les variations obser-
vées, les données de surface de bonne qualité sont pro-
longées vers le bas, de manière à en amplifier la
composante de plus courte longueur d’onde et se rame-
ner dans des conditions proches de celles d’un profil de
fond. La difficulté de l’opérateur de prolongement est
l’amplification du bruit haute fréquence qui altère tout
enregistrement physique, ou plutôt le choix des fréquen-
ces de coupure du filtre qui permet d’éviter cet effet indé-
sirable. Nous utilisons les profils pour lesquels des don-
nées de surface et de fond ont été acquises simultanément
pour prolonger les données de surface à l’altitude des
données de fond en ajustant le filtre passe-bas de maniè-
re à ce que le signal de surface prolongé reflète au mieux
celui de fond. Une fois le filtre optimal calibré dans les
conditions d’une expérience, il est aisé de l’appliquer à
toutes les données de surface acquises lors de cette expé-
rience ou d’expériences analogues dans la même région.
Cette méthode permet d’augmenter la quantité de don-
nées disponibles. Les fluctuations obtenues par cette
méthode sur 14 profils de surface de la dorsale centrale
indienne sont en accord avec les trois profils de fond réali-
sés (Pouliquen et al., 2001 a & b). Sur la dorsale centrale
indienne à 19°S, la croûte restitue donc assez fidèlement
les variations de paléointensité.

LES ENREGISTREMENTS PAR SUBMERSIBLE

Les magnétomètres deep tow ne peuvent pas être pilotés
avec suffisamment de précision pour envisager de s’ap-
procher sans risque à une altitude moindre que 200 m du
fond, sauf à pénaliser considérablement la vitesse d’ac-
quisition du profil. Pour se rapprocher des sources aiman-
tées et obtenir une résolution plus grande encore, il est
nécessaire d’utiliser les véhicules prévus pour cet usage :
ainsi, des magnétomètres de fond ont été installés avec
succès sur des submersibles grands fonds habités (notam-
ment l’Alvin américain, le Nautile français, le Shinkai
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japonais), sur des ROV (Remotely Operated Vehicle, ou
véhicule piloté à distance, notamment le Victor français),
et sur des AUV (Autonomous Underwater Vehicle, ou
véhicules sous-marins autonomes, notamment l’ABE amé-
ricain). Si le véhicule porte lui-même une aimantation
induite et rémanente non négligeable, le magnétomètre
utilisé est un magnétomètre vectoriel qui permet d’estimer
les effets de ces aimantations parasites et de les corriger.
Ainsi, les “boucles” effectuées par le Nautile lors de sa
descente sont utilisées comme les “figures huit” des navi-
res pour déterminer les coefficients correctifs à apporter
aux données acquises. Quelle que soit sa finalité premiè-
re, tout véhicule sous-marin doit disposer d’une centrale
d’attitude, qui permet sans difficulté de replacer les com-
posantes mesurées dans un repère géographique et d’en
retrancher les composantes correspondantes du champ
principal.
Les anomalies ainsi déterminées reflètent essentiellement
la topographie locale et les variations d’altitude du sub-
mersible. Seules les plus grandes longueurs d’onde de ce
signal peuvent être directement interprétées en termes
géologiques. Les courtes longueurs d’onde peuvent
cependant être utilisées pour estimer de manière absolue
l’aimantation de la partie la plus superficielle de la croû-
te. Pour cela, les composantes de l’anomalie sont repla-
cées dans un repère lié au profil (supposé linéaire), i.e. la
composante horizontale se décompose en une compo-
sante le long du profil et une composante orthogonale. Si
les sources aimantées sont bidimensionnelles, cette der-
nière composante doit être nulle ; sa valeur donne donc
une estimation de l’écart à cette hypothèse. On suppose
alors une géométrie bi dimensionnelle basée sur la topo-
graphie le long de la plongée (la topographie en dehors
du trajet de la plongée est trop mal connue pour autoriser
toute autre hypothèse) et une aimantation unitaire nor-
male de 1 A/m, pour calculer les composantes verticale et
horizontale générées par cette source le long de la trajec-
toire réelle du submersible, en prenant en compte ses
variations d’altitude. Les anomalies observées et synthé-
tiques sont alors comparées le long du profil, sur une fenê-
tre glissante de quelques centaines de mètres. Si la cohé-
rence des deux signaux est bonne, cela signifie que les
hypothèses utilisées sont acceptables. Le déphasage entre
les deux signaux offre aussi un moyen d’apprécier leur
cohérence et d’appréhender la polarité de l’aimantation
rencontrée. Le facteur multiplicatif permettant de passer
des anomalies synthétiques aux anomalies observées
donne une estimation de l’aimantation de la partie super-
ficielle de la croûte océanique de manière absolue :
contrairement aux aimantations équivalentes obtenues par
inversion des anomalies (Parker et Huestis, 1974), ces
valeurs peuvent directement être comparées aux aiman-
tations déterminées sur les échantillons.
Lors de la campagne Tammar du N.O. Nadir et du sub-
mersible Nautile, trois traverses de la dorsale médio-atlan-
tique à 21°40’N ont été réalisées par la juxtaposition de
plongées du Nautile (Gente et al., 1996).
Une fois corrigées des effets du submersible et replacées
dans un référentiel géographique, les anomalies de plus
grande longueur d’onde présentent des variations d’am-

plitude cohérentes sur les trois profils suffisamment longs
pour recouper la transition de polarité Brunhes-Matuyama
(Figure 7). Ces signaux se corrèlent avec la composante
de même longueur d’onde présente dans les enregistre-
ments de paléointensités déduit des carottes sédimentai-
res pélagiques. Les plus courtes longueurs d’onde per-
mettent de déterminer des valeurs d’aimantation toutes
aussi cohérentes sur les deux traverses recoupant le cent-
re du segment (Honsho, 1999 ; Honsho et al., soumis).
Ces aimantations sont surtout fiables sur la moitié la plus
jeune du profil, peu couverte de sédiments. Au-delà, le
modèle direct calculé suppose que la topographie est le
toit des sources aimantées, et ne prend pas en compte l’é-
paisseur sédimentaire : la cohérence entre anomalies obs-
ervées et calculées est faible, et les aimantations qui en
découlent sont peu fiables. Le profil situé en extrémité de
segment ne présente pas d’anomalies et de distribution
d’aimantation cohérentes sur les flancs conjugués, proba-
blement parce que cette région est dominée par une tec-
tonique asymétrique liée à la présence des “coins interne
et externe” (inside and outside corners). Le profil d’ai-
mantation à l’axe déduit des trois grandes traverses et de
quelques plongées isolées souligne le caractère particu-
lier des sources aimantées en extrémité de segment, l’ai-
mantation mesurée à partir des plongées restant approxi-
mativement constante (à 13 A/m) tout le long du segment
alors que l’aimantation équivalente déduite des données
de surface, du même ordre en centre de segment, montre
une augmentation considérable vers les extrémités de
segment (Honsho, 1999; Honsho et al., soumis). Ce dés-
accord signifie que les hypothèses sous-jacentes au calcul
de l’aimantation équivalente sont erronées : les données
de fond, sensibles essentiellement à la partie superficielle
du niveau basaltique, montrent que l’aimantation de ce
niveau varie peu, et les fortes variations d’amplitude des
anomalies de surface reflètent par conséquent la présen-
ce de sources aimantées plus profondes en extrémité de
segment, probablement des péridotites serpentinisées
(Honsho, 1999; Honsho et al., soumis).
Les données magnétiques de fond montrent clairement un
signal cohérent en centre de segment, qui pourrait être
d’origine géomagnétique. Pour vérifier cette hypothèse,
nous avons utilisé les échantillons de roche prélevés par
le Nautile pour en étudier les propriétés magnétiques et
déterminer la paléointensité du champ lors de leur forma-
tion (Ravilly et al., 2001). Environ 70 échantillons ont été
considérés. Bien que très dispersées, les aimantations réma-
nentes présentent une certaine cohérence, avec des valeurs
fortes pour une croûte âgée de 0-5 ka, 25 ka et 40 ka, et des
valeurs plus faibles à 10 ka, 30 ka et 60 ka (valeurs inter-
polées entre l’axe et la transition Brunhes-Matuyama; un
seul âge, cohérent avec cette interpolation, a pu être obte-
nu par méthode K-Ar (technique Cassignol). Environ 30
déterminations acceptables de la paléointensité ont été
obtenues. Aimantations rémanentes et paléointensités se
corrèlent positivement (Figure 8a), la forte dispersion des
valeurs pouvant être attribuée aux effets de l’altération. Les
échantillons sont en effet semblables du point de vue de
la composition chimique, de la minéralogie magnétique,
et de la taille des grains aimantés. 
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Les paléointensités mesurées sont en accord avec celles
obtenues à partir des carottes sédimentaires pélagiques
(Figure 8b). Ces résultats soulignent que, malgré les incer-
titudes qui subsistent quant aux porteurs de l’aimantation
des basaltes océaniques et aux effets de l’altération très
rapides de ces basaltes, les variations d’aimantation réma-
nente de ces basaltes sont dominées par les variations de
paléointensité du champ géomagnétique (Ravilly et al.,
2001).
L’un des inconvénients majeur de la campagne Tammar
était l’impossibilité de dater de manière indépendante les
micro-anomalies observées et les échantillons collectés.
Pour pallier ce problème, des données semblables ont été
acquises sur la dorsale centrale indienne à 19°S, région
où la dorsale subi l’influence du point chaud de la
Réunion (Mahoney et al., 1989) et où les basaltes sont
enrichis, offrant des conditions a priori plus propices à l’u-
tilisation des méthodes de datation radiochronologiques.
Le travail de datation et de mesure des paléointensités sur
échantillons est en cours. À ce jour, seules les anomalies
de surface (Figure 6), par deep tow et par submersible
(Figure 9) ont été analysées et confirment l’excellente qua-
lité de la croûte océanique comme enregistreur des fluc-
tuations d’intensité géomagnétique.

Fig. 7 : Anomalies magnétiques submersible Tammar
(haut) comparées à deux exemples de courbes de paléointensité relati-

ve du champ géomagnétique déduites des carottes sédimentaires. Les

signaux originaux (traits fins) ont été filtrés (traits épais) de manière à lais-

ser apparaître la composante de plus grande période, très semblable sur

les deux types d’enregistrements.

Fig. 8 : Aimantation rémanente et paléointensité
mesurées sur les échantillons des deux traversées
de l’axe de la dorsale médio-atlantique au centre

du segment à 21°40’N, collectés par le submersible
grands fonds Nautile lors de la campagne Tammar.

(Haut) : aimantation en fonction de la paléointensité, montrant une nette

tendance linéaire entre les deux quantités. Ce diagramme suggère que

la paléointensité a un effet déterminant sur l’aimantation rémanente, la

dispersion étant liée essentiellement liée aux effets de l’altération.

(Bas) : valeurs de paléointensité absolues déterminées par méthode de

Thellier & Thellier (1959) sur les échantillons, reportées en fonction de

leur pseudo-âge (âge interpolé entre l’axe de la dorsale et la transition de

polarité Brunhes-Matuyama, confirmé par la seule détermination accep-

table obtenue par datation K-Ar méthode Cassignol). Ces valeurs sont

cohérentes avec la courbe de paléointensité de Guyodo et Valet (1999)

en supposant que la zone néovolcanique où se mettent en place les cou-

lées de lave a une largeur de 2 km (d’après Ravilly et al., 2001).

QUELQUES EXEMPLES DE DATATION PAR
MAGNÉTISME DE HAUTE RÉSOLUTION

Les travaux de haute résolution réalisés par magnétomèt-
re tracté deep tow ou par magnétomètre fixé à un sub-
mersible montrent donc clairement que la croûte océa-
nique enregistre de manière excellente les variations de la
paléointensité du champ géomagnétique, la restitution de
ce signal dépendant essentiellement de l’altitude des
mesures effectuées et du taux d’expansion.
Il est donc possible d’utiliser de tels enregistrements de
haute résolution pour dater les fonds océaniques avec une
résolution jusqu’alors inégalée. Cette méthode requiert
que la succession des variations d’intensité soit datée a
priori, soit par des points de calibration supplémentaires,
soit par simple interpolation linéaire, comme cela a été
réalisé pour l’échelle des inversions du champ géoma-
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gnétique (LaBrecque et al., 1977 ; Lowrie et Alvarez,
1981 ; Berggren et al., 1985 ; Kent et Gradstein, 1985 ;
Cande et Kent, 1992a et 1995 ; Channel et al., 1995).
Parce que la détermination d’âges précis et fiables condi-
tionne notre connaissance des processus de formation et
d’évolution de la croûte océanique à l’axe des dorsales,
une attention toute particulière doit être portée aux varia-
tions de la période de Brunhes (0-800 ka). Les datations
en cours dans le cadre du projet Gimnaut participent de
cet effort, qui gagnera aussi à intégrer les âges astrono-
miques, déduits de l’observation des cycles de
Milankovitch sur les carottes sédimentaires (e.g. Langereis
et al., 1997).
Sans forcement aller jusqu’à une telle précision, le magné-
tisme de haute résolution peut permettre de résoudre la
plupart des cas de séquences d’anomalies trop courtes
pour en permettre la reconnaissance univoque à partir de
la seule échelle des inversions du champ géomagnétique,
mentionnées précédemment (partie 5). Les marqueurs tem-
porels supplémentaires obtenus sur les enregistrements de
fond devraient en effet permettre de lever la plupart des
ambiguïtés. Une approche similaire pourrait également
permettre de rechercher des marqueurs temporels au sein
des zones magnétiques calmes du Crétacé (partie 4).
A titre d’exemple des avantages apportés par cette appro-
che, deux exemples de datation de dorsales fossiles sont
présentés. Dater l’arrêt de l’accrétion à l’axe d’une dorsa-
le fossile est en effet un exercice difficile : le taux d’ex-
pansion décroît progressivement, les anomalies deviennent
de plus en plus étroites et tendent à se confondre, la dis-
torsion résiduelle des anomalies augmente (Dyment et al.,
1994) et leur amplitude décroît (Dyment & Fulop, 1997).
Lors de la campagne Magofond 2 du N.O. Marion
Dufresne (Dyment et al., 1999), nous avons réalisé un
long profil deep tow (420 km, 4 jours) à travers une dor-
sale fossile au sud-est de l’île Maurice, proposée par
Patriat (1987) sur la base de deux profils bathymétriques
et magnétiques de surface. Bien que d’altitude inégale à
cause d’un dysfonctionnement du système de positionne-
ment en temps réel durant une partie de l’acquisition, ce
profil montre clairement une symétrie par rapport à l’axe
fossile, aussi marqué dans la bathymétrie, alors que cette
symétrie n’apparaît pas aussi clairement sur les anomalies
de surface, faute de détails (Figure 10). Cette symétrie
confirme l’hypothèse de la dorsale fossile. Remarquons
par ailleurs que l’anomalie 22 inverse est marquée par
une variation de relativement grandes amplitudes et lon-
gueur d’onde dans l’enregistrement de fond, qui explique
la micro-anomalie souvent observée sur les données de
surface au taux d’expansion rapide des océans Indien et
Pacifique (voir partie 5). Les anomalies magnétiques de
surface et de fond ne permettent pas de trancher définiti-
vement sur l’âge de l’arrêt de l’expansion. D’un côté,
l’amplitude des anomalies comprises entre les deux ano-
malies 21 conjuguées n’excède pas celle des micro-ano-
malies superposées à l’anomalie 22 inverse, suggérant
qu’il puisse s’agir de la seule anomalie 20 inverse. Dans
ce cas, le demi- taux d’expansion est au moins en moyen-
ne de 13 km/Ma durant l’anomalie 20r, plus faible que les
taux observés auparavant de 46 km/Ma aux anomalies 22

et 21r puis de 16 km/Ma à l’anomalie 21, mais encore
élevé par rapport au taux nul qui lui succède : l’arrêt de
l’expansion serait donc brusque. D’un autre coté, l’am-
plitude relativement faible des anomalies comprises entre
les anomalies 21 conjuguées peut aussi traduire la dimi-
nution d’amplitude avec le taux d’expansion observé glo-
balement (Fulop, 1996; Dyment et Fulop, 1997) et à l’axe
de plusieurs autres dorsales fossiles (par exemple la dor-
sale fossile des Mascareignes et son anomalie 27 d’am-
plitude réduite ; la dorsale fossile du bassin de Wharton,
quasi contemporaine de celle de Maurice, et ses anoma-
lies 20 à 18 d’amplitude de plus en plus faible). Si l’on
recherche une séquence d’anomalies à taux très faible, on
peut interpréter la séquence de deux pics (dédoublée par
symétrie par rapport à l’axe fossile) comme étant les ano-
malies 20 et 18 (l’anomalie 19, trop brève, ne serait pas
visible à ce taux) : le taux d’expansion décroît alors de
16 km/Ma à l’anomalie 21 à environ 4 km/Ma aux ano-
malies 20 à 18, en accord avec un arrêt plus progressif de
l’expansion.
Il manque à notre interprétation de la dorsale fossile de
Maurice un élément essentiel : un profil de référence sur
lequel caler notre interprétation des micro-anomalies
observées. Ce profil de référence pourrait être une cour-
be de variation de la paléointensité déduite d’enregistre-
ments sédimentaires, ou un autre profil deep tow réalisé
sur une séquence d’anomalies 18 à 21 clairement identi-
fiée et ne présentant aucune complication tectonique. Lors
de la campagne Famex du N.O. L’Atalante (Michaud et al.,
2002), nous avons réalisé plusieurs profils deep tow à tra-
vers deux dorsales fossiles présumées du Pacifique orien-
tal au large des côtes de Basse Californie. Nous présentons
ici le profil de fond acquis à travers l’axe fossile de
Guadalupe, au sud de l’île éponyme (Figure 11). De nou-
veau on retrouve des anomalies de plus en plus étroites et
d’amplitude de plus en plus faible à proximité de l’axe fos-
sile. Dans ce cas cependant, un profil magnétique de fond
a été réalisé sur une croûte d’âge semblable, dans une
région tectoniquement peu perturbée située 900 km au sud
de la zone d’étude. La comparaison des deux profils de
fond permet de reconnaître clairement des détails de cha-
cune des anomalies 5A à 5AD, et donc de dater sans ambi-
guïté l’arrêt de l’expansion de la partie la plus jeune de l’a-
nomalie 5A (~11.935 Ma d’après Cande & Kent, 1995).
Ce dernier exemple illustre clairement la nécessité de dispo-
ser de profils magnétiques de fond de référence, pour pou-
voir reconnaître des “séquences de paléointensité” comme
l’on reconnaît aujourd’hui des séquences de polarité. Bien
que la validité globale de tels profils de référence reste à
démontrer, on peut néanmoins être raisonnablement opti-
miste sur ce point, dans la mesure où 1) les enregistrements
sédimentaires provenant de régions éloignées (situées cepen-
dant pour la plupart dans les zones intertropicales) montrent
une grande reproductibilité pour les derniers millions d’an-
nées, 2) les micro-anomalies observées à la surface des
océans présentent également des variations très semblables
entre bassins très éloignés (e.g., Cande & Kent, 1992b; Gee
et al., 1996), et 3) les enregistrements de très haute résolu-
tion acquis sur l’anomalie 5 au large de la Californie
(Bowers et al., 2001) semblent présenter les mêmes varia-
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tions qu’un profil deep tow réalisé aux antipodes de cette
région, sur la dorsale centrale indienne, lors de la campa-
gne Magofond 2 (Figure 12).
L’enjeu à long terme n’est autre que l’établissement d’une
courbe des variations d’intensité du champ géomagnétique

couvrant les 160 derniers millions d’années.
Outre son intérêt pour dater les fonds océaniques avec une
précision jusqu’alors inégalée, une telle courbe serait d’un
grand intérêt pour l’étude du champ magnétique terrestre et
du fonctionnement du noyau de notre planète.
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Fig. 9 : Comparaison de données magnétiques acquises à différentes altitudes lors des campagnes
Magofond 2 et Gimnaut des N.O. Marion Dufresne et L’Atalante sur la dorsale centrale indienne à 19°S.

(De haut en bas) : anomalie magnétique de surface, aimantation équivalente, anomalie magnétique deep tow à 1000 et à 500 m du fond ; anomalie

magnétique scalaire observée à quelques mètres du fond, anomalie magnétique scalaire modélisée en supposant une géométrie 2D basée sur la topo-

graphie et l’altitude du submersible, et estimation de l’aimantation qui en découle ; courbe de paléointensité relative du champ géomagnétique propo-

sée par Guyodo et Valet (1999) ; aimantation mesurée sur les échantillons à bord (mesures préliminaires) ; géométrie des différents profils réalisés.
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Fig. 10 : Données magnétiques de surface et de fond
à travers la dorsale fossile de Maurice, océan Indien.

De bas en haut, topographie et navigation du magnétomètre deep tow;

intervalles de polarité reconnus, normale (noir) ou inverse (blanche) ;

profil d’anomalies magnétiques de fond et corrélation d’anomalies

conjuguées ; profil d’anomalies magnétiques scalaires de surface et cor-

rélation d’anomalies conjuguées.

Fig. 11: Données magnétiques de fond à travers la
dorsale fossile de Guadalupe, au large de la Basse

Californie, dans l’océan Pacifique (trait gras, milieu).
Ces données sont comparées à celles acquises sur un profil de référen-

ce situé 900 km au Sud, à travers une croûte océanique normale, sans

variation notable du taux d’expansion (traits fin, haut et bas), permettant

ainsi de reconnaître la forme détaillée des anomalies et de dater avec

précision l’âge de l’extinction de la dorsale de Guadalupe.

Fig. 12: Comparaison des données magnétiques de
surface et de fond acquises à travers l’anomalie 5 dans
les océans Pacifique Nord et Sud (Bowers et al., 2001)
et sur le flanc Africain de la dorsale centrale indienne

(campagne Magofond 2, Dyment et al., 1999).
Bien qu’acquis à des altitudes et à des taux très différents (par exemple,

respectivement 200 m et 30 km/Ma pour la dorsale Juan de Fuca, 800 m

et 20 km/Ma pour la dorsale centrale indienne), on retrouve les mêmes

fluctuations géomagnétiques de plus grande période sur les profils.

CONCLUSIONS

En interprétant les anomalies magnétiques océaniques
comme résultant de l’expansion des fonds océaniques,
Vine et Matthews (1963) ont permis l’acceptation généra-
le de la Tectonique des Plaques. Depuis, grâce à ces ano-
malies, la majeure partie des fonds océaniques a été
datée, ce qui a permis de reconstituer son histoire et celle
des continents adjacents.
Des difficultés empêchent néanmoins de compléter la
carte globale de l’âge des fonds océaniques (Cande et al.,
1989 ; Müller et al., 1997 ; Figure 1). En effet, pour être
viable, la méthode de datation des fonds océaniques par
les anomalies magnétiques scalaires enregistrées en sur-
face requiert un vecteur aimantation d’orientation dis-
tincte de la direction d’allongement des structures, l’ab-
sence de perturbations magnétiques d’origine externe,
une occurrence suffisamment fréquente des inversions
pour offrir une résolution satisfaisante, et enfin une tecto-
nique relativement régulière favorisant l’identification de
séquences longues. Ces conditions ne sont pas toujours
remplies, générant divers problèmes. Un problème
méthodologique, qui annule ces anomalies dans le cas de
linéations subméridiennes proches de l’équateur, est lié à
la nature des anomalies scalaires mesurées et trouve sa
solution dans la mise en œuvre de magnétomètres vecto-
riels. Un problème géomagnétique, l’altération des ano-
malies enregistrées aux hautes latitudes et dans une étroi-
te ceinture équatoriale par les variations temporelles du
champ magnétique externe, trouve sa solution dans la
mise en œuvre de magnétomètres gradiométriques. Un
problème paléomagnétique, l’occurrence de longues
périodes de même polarité (notamment entre 83 et 118
Ma) qui limitent la résolution temporelle de la méthode,
trouvera peut-être sa solution dans la découverte de nou-
veaux marqueurs géomagnétiques au sein de ces longues
périodes. Un problème géologique enfin, celui des
séquences d’anomalies trop courtes pour pouvoir être
datées de manière univoque, rencontrées dans des bassins
tectoniquement complexes, d’arrière arc, ou encore iso-
lés par un saut de dorsale, trouve généralement une solu-
tion dans l’acquisition de données magnétiques de haute
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résolution, par l’usage conjoint de magnétomètres de sur-
face et deep tow. Bien que les bassins océaniques qui ne
sont pas encore datés de manière satisfaisante ne repré-
sentent que 20 à 30 % de l’ensemble des fonds océa-
niques, ils correspondent souvent à des zones clés pour la
compréhension globale de l’histoire tectonique de notre
planète.
Comme on l’a vu, une partie importante des difficultés
rencontrées trouve sa solution dans l’application de tech-
nologies en grande partie disponibles, mais malheureuse-
ment encore trop peu usitées. Les magnétomètres scalai-
res et vectoriels sont des instruments peu coûteux, et
même les centrales d’attitude deviennent abordables, per-
mettant d’envisager toute une gamme d’instruments com-
plémentaires : magnétomètres vectoriels de bord, magné-
tomètres vectoriels tractés en surface ou en profondeur et
couplés à une centrale d’attitude ; magnétomètres vecto-
riels adaptés à divers véhicules sous-marins ; magnétomè-
tres scalaires de fond; combinaison de plusieurs magné-
tomètres scalaires de manière à mesurer les gradients
horizontaux et verticaux du champ…
Une autre partie des difficultés rencontrées peut être levée
en réalisant des levés magnétiques de haute résolution, à
l’aide de magnétomètres de fond tractés ou installés sur
un submersible. Comme l’ont montré les expériences
menées dans des régions présentant des taux d’expansion
très différents, la croûte océanique magmatique est un
bon enregistreur des fluctuations complexes de l’intensi-
té du champ géomagnétique. L’obtention de marqueurs
temporels supplémentaires, excursions ou variations d’in-
tensité du champ géomagnétique, permet ainsi d’allonger
les séquences considérées et de diminuer la probabilité
d’erreur dans la reconnaissance de ces séquences. Par
ailleurs, le critère de forme détaillée de chaque anomalie
permet des identifications plus fiables. La restitution de ces
variations sur les profils magnétiques de fond ne dépend
que du taux d’expansion et de l’altitude des levés magné-
tiques effectués. Ces profils magnétiques devraient donc
permettre de dater les fonds océaniques avec une résolu-
tion jusqu’alors inégalée.
Le concept développé 40 ans auparavant par Vine et
Matthews (1963) pour expliquer les anomalies magné-
tiques enregistrées à la surface des océans reste donc vali-
de dans une gamme d’échelles bien plus vaste que celle
initialement considérée par ces auteurs. Comme on l’a vu
ci-dessus, les données magnétiques de fond, deep tow et
submersible, permettent d’atteindre une résolution spa-
tiale kilométrique, ou encore une résolution temporelle
de l’ordre de 10 à 100 ka. Inversement, les anomalies
liées à l’expansion des fonds océaniques apparaissent
aussi sur les données magnétiques satellitaires, (LaBrecque
& Raymond, 1985 ; Toft & Arkani-Hamed, 1992 ; Cohen
et Achache, 1994 ; Fullerton et al., 1994 ; Dyment et
Arkani-Hamed, 1998; Purucker & Dyment, 2000), à des
longueurs d’onde variant de 200 à 2000 km, comme le
montre l’exemple de l’océan Pacifique du sud-est repré-
senté en Figure 13.

Fig. 13 : (Haut) Anomalies magnétiques observées
par le satellite Magsat à 400 km d’altitude dans le

sud-ouest de l’océan Pacifique après réduction.
(Bas) Anomalies modélisées à la même altitude.

Les intensités d’aimantation sont contraintes par la carte des âges des

fonds océaniques (Müller et al., 1997) et l’échelle des inversions géoma-

gnétiques (Cande & Kent, 1995), les directions par les mouvements rela-

tifs des plaques (Royer et al., 1992) et les pôles paléomagnétiques de

l’Afrique (extraits des cartes globales de Dyment et Arkani-Hamed, 1998).
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ABSTRACT

Ozone loss has been observed over high and mid-
latitudes. The largest losses occur in polar regions
due to the low temperatures there. These losses
were first observed over Antarctica.  The Antarctic
ozone hole now forms every September and in 2000
there was a worrying development as the ozone loss
occurred earlier than ever before. In recent years
rapid losses have occurred also in the Arctic. In the
warmer mid-latitudes ozone loss is slower, but can
occur continuously during the colder winter
months and so contribute to the smaller but still sig-
nificant long-term declines of ozone that have been
observed.
An international treaty, the 1987 Montreal Protocol
and its updates, has resulted in greatly reduced
emissions of ozone depleting substances. In the
stratosphere the maximum concentration of ozone
depleting gases is occurring around now, with a
subsequent slow decline predicted over the next 50-
100 years. Ozone amounts are expected to recover
assuming no other changes in the atmosphere.
Global environmental problems are most effectively
investigated with international research pro-
grammes. Accordingly, over the past decade, the EC
and national European programmes have been inte-
grated into a coordinated European programme for
stratospheric research. The EC and national agencies
and the scientists have participated enthusiastically
in this.  Cooperation between programmes and an
effective method of coordination of scientific
research is essential for successful European stratos-
pheric research. Scientists working on stratospheric
ozone and related issues are members of a truly
European research community and programme.
One important aspect of this European programme
has been the series of three large European cam-
paigns on stratospheric ozone with balloon and air-
craft campaigns as a central component.  The Third
European Stratospheric Experiment on Ozone
(THESEO) took place during 1998-2000, and fol-
lowed on from the European Arctic Stratospheric
Ozone Experiment (EASOE) in 1991-92 and the
Second European Stratospheric Arctic and

Mid-latitude Experiment (SESAME) in 1994-95.
They have all been part of a wider European pro-
gramme on stratospheric ozone and UV radiation
which includes laboratory-based research, instru-
ment development, atmospheric model develop-
ment and field measurements. The objective of this
paper is to describe the scientific and technical
aspects of THESEO and briefly discuss some of the
key results.
THESEO was a coordinated pan-European field
campaign supported by the EC and many national
agencies.  It investigated the causes of ozone deple-
tion over Europe and the northern mid-latitudes
where the ozone layer has been progressively
depleted for the last 20-30 years.  During THESEO,
studies were made under a wide range of stratos-
pheric conditions which are helping to answer ques-
tions such as:
■  will there be an Arctic ozone hole ?
■  how will climate change affect the recovery of

the ozone layer as the atmospheric concentra-
tions of ozone depleting gases fall ?

Indeed ozone depletion over mid-latitudes is
caused by a number of processes, which occur over
mid-latitudes and in the surrounding atmosphere.
Accordingly, the four regions of scientific enquiry in
THESEO were: mid-latitude lower stratosphere,
links between the mid-latitude lower stratosphere
and surrounding atmosphere, Arctic vortex, and
Tropics and sub-tropics.
The main phase of the THESEO campaign was in
1998/99 and concentrated on the mid-latitudes.
THESEO 2000 was an extension of THESEO which
investigated the 1999/2000 Arctic winter in collab-
oration with the US SOLVE (SAGE III Ozone Loss
and validation Experiment) campaign.  The com-
bined SOLVE-THESEO 2000 campaign was the
largest campaign yet mounted to investigate ozone
depletion. It was a truly international study involv-
ing more than 400 scientists and technical person-
nel from the European Union, Canada, Iceland,
Japan, Norway, Poland, Russia, Switzerland and the
United States.
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INTRODUCTION

Une destruction de l’ozone stratosphérique est observée
aux hautes et moyennes latitudes. Cependant, son ampli-
tude est particulièrement importante au-dessus des
régions polaires à cause des très basses températures qui
y règnent en hiver. Observée tout d’abord en Antarctique
où un trou d’ozone se forme chaque année au mois de
septembre, plus tôt que jamais en 2000, la destruction
printanière de l’ozone s’étend maintenant à l’Arctique.
Bien que plus faible, elle s’observe également durant les
mois d’hiver aux latitudes moyennes où elle contribue à
la progressive réduction de la couche d’ozone à l’échelle
de la planète sur le long terme.
Le protocole international de Montréal signé en 1987 et
ses amendements ultérieurs ont abouti à une réduction
sensible des émissions de gaz destructeurs d’ozone dont
la teneur dans la stratosphère passée par un pic à la fin des
années 90, devrait maintenant peu à peu diminuer. En
l’absence de tout autre changement, la couche d’ozone
devrait donc retrouver son état antérieur au cours des pro-
chaines décennies.

DIX ANS DE CAMPAGNES
EUROPEENNES

La façon la plus efficace d’aborder l’étude de ce type de
problèmes environnementaux globaux est à l’échelle
internationale. C’est dans ce sens qu’a été mis sur pied
depuis une dizaine d’années un programme de recherche
européen intégré associant la Commission et les agences
de recherche des états membres dans lesquels les cher-
cheurs européens se sont lancés avec enthousiasme. La
coopération entre les programmes et la mise en place de
procédures de coordination sont apparues comme un des
éléments essentiels de la réussite des recherches euro-
péennes sur la stratosphère. Mais l’un de ses aspects les
plus marquants de cette construction a été la naissance
d’une communauté scientifique européenne réelle dans
le domaine de la stratosphère.
Le programme de recherche lancé il y a maintenant dix
ans a comporté trois campagnes de terrain successives
dont les vols en ballons et en avion ont été une
composante centrale. Ainsi, THESEO (Third European
Stratospheric Experiment on Ozone) qui s’est déroulée en
1998-2000, fait-elle suite à EASOE (European Arctic
Stratospheric Ozone Experiment) en 1991-1992 et à
SESAME (Second European Stratospheric Arctic and Mid-
latitude Experiment) en 1994-95. Toutes s’intègrent dans
un programme plus vaste d’étude de l’ozone stratosphé-
rique et du rayonnement UV qui inclut également des
recherches en laboratoire, des développements instru-
mentaux, des mesures continues depuis de nombreuses
stations au sol ainsi que le développement de modèles de
simulation.
L’objectif de cet article est de donner un aperçu des
aspects techniques et scientifiques de THESEO ainsi que
de ses résultats les plus marquants et en particulier ceux
des équipes françaises.

LA CAMPAGNE THESEO

THESEO est une campagne de terrain européenne soute-
nue par la CE et de nombreuses agences nationales dont
le but était l’étude des causes de la réduction d’ozone
observée au-dessus de l’Europe et des régions nordiques
au cours des 20-30 dernières années. Les observations ont
été conduites dans une gamme étendue de conditions
stratosphériques, dans le but ultime de répondre aux ques-
tions les plus actuelles comme:
■  un trou d’ozone peut-il se former en Arctique au

cours de prochaines années?
■  dans quelle mesure les changements climatiques

peuvent-ils affecter le retour de la couche d’ozone à
l’état antérieur alors que la teneur en gaz destructeurs
de l’ozone diminue?

En effet, la réduction de l’ozone aux latitudes moyennes
est le résultat d’une combinaison de mécanismes qui se
produisent aux latitudes moyennes mais aussi dans les
régions environnantes qui a amené à définir quatre
domaines d’étude pour THESEO:
■  la basse stratosphère des latitudes moyennes
■  les échanges entre cette région et les latitudes

environnantes
■  le vortex Arctique
■  les tropiques et sub-tropiques
La phase principale de THESEO s’est concentrée sur l’é-
tude des latitudes moyennes en 1998-99. THESEO 2000
qui a suivi est une extension de THESEO destinée plus
particulièrement à l’étude de l’hiver Arctique en collabo-
ration avec une campagne américaine SOLVE (SAGE III
Ozone Loss and Validation Experiment). La campagne
résultante, SOLVE-THESEO 2000, la plus importante
jamais organisée pour l’étude de la destruction de l’ozo-
ne, a vu l’intervention de plus de 400 chercheurs et tech-
niciens de l’Union Européenne, du Canada, d’Islande, du
Japon, de Norvège, de Pologne, de Russie, de Suisse et des
Etats-Unis. Elle a fait appel à une panoplie de mesures
avec des instruments variés en de nombreuses stations et
embarquées sur plates-formes les plus diverses, ainsi qu’à
une large gamme de modèles de simulation (Newman et
al. 2002).

LES INSTRUMENTS EN JEU

LES BALLONS

Plus de 45 ballons stratosphériques de tous types et volu-
mes, y compris des ballons de longue durée, ont été lan-
cés par le CNES depuis Aire sur l’Adour et Gap en
France, la base du Swedish Space Corporation (SSC) de
l’ESRANGE à Kiruna dans le nord de la Suède ou encore
celle de INTA à Leon en Espagne, et du Norwegian Space
Center à Andoya en Norvège.
Quatre gros ballons stratosphériques ont également été
lancés par la NASA-NSBF depuis l’ESRANGE au cours
de l’hiver 2000.
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Parmi les expériences en ballon particulièrement fructueu-
ses fondées sur le savoir faire des équipes du CNES et du
SSC acquis au cours de 10 dernières années, on citera:
■  la mesure in-situ de la composition des cristaux des

nuages stratosphériques à l’aide d’une nacelle inter-
nationale construite autour d’un spectromètre
de masse du Max Planck Institute de Heidelberg

■  les vols de longue durée de Montgolfière Infra-Rouge de
2 à 3 semaines dans le vortex polaire au profit du
Service d’Aéronomie et du Laboratoire de Météorologie
Dynamique permettant la première évaluation directe
de la précision des températures et des vents des analy-
ses météorologiques (Pommereau et al., 2002, Knudsen
et al. 2002, Hertzog et al., 2002)

LES AVIONS

Une flotte d’avions six avions européens de différentes capa-
cités et instrumentation a également été mise en œuvre en
complément de l’avion stratosphérique de recherche ER-2
et du DC-8 de la NASA en 2000: le M-55 Geophysika Russe
pour l’étude de tropiques à haute altitude, le Falcon du DLR
Allemand, le Cessna Citation Hollandais, un Lear Jet de
l’Armée de l’Air Suisse et enfin les avions Mystère 20 et
Fokker-ARAT de l’INSU (Heese et al., 2002).

LE RÉSEAU DE STATIONS D’OBSERVATION

L’un des autres aspects originaux sur lequel sont fondées
les recherches européennes est aussi l’existence d’un
réseau de stations d’observation et de sondage de la stra-
tosphère lié au NDSC (Network for Detection of
Stratospheric Change) et au Global Atmospheric Watch
programme de l’OMM. Les observations pratiquées tout
au long de l’année en ces stations dont celle de
l’Observatoire de Haute Provence (Godin et al., 2002),
ont largement contribué à l’étude de la variabilité inter-
annuelle de la destruction de l’ozone, une caractéristique
spécifique à l’Arctique, comme à la validation des mesu-
res satellitaires.

LES SATELLITES

Enfin, la campagne THESEO a fait également largement
usage des données de deux instruments satellitaires en
opération durant toute la période: l’instrument POAM III
(Polar Ozone and Aerosol Monitoring) du Naval Research
Laboratory à bord du satellite SPOT IV du CNES (Hoppel
et al. 2002, Randall et al. 2002) et GOME (Global Ozone
Monitoring Experiment) à bord de ERS-2 de l’ESA.
Sur le plan européen, THESEO était organisé en 13 pro-
jets du Programme Environnement et Climat de la
Direction Générale Recherche de la Commission
Européenne, coordonnés entre eux et avec les program-
mes nationaux par l’European Ozone Research
Coordinating Unit et un groupe opérationnel spécifique :
le THESEO core group.
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Fig. n°1 : Différence entre les températures mesurées par une Montgolfière Infra-Rouge au cours
de 18 jours de vol dans le vortex polaire en Février 1999 et les analyses des modèles

météorologiques les plus utilisés dans les études de la stratosphère.
Le modèle opérationnel à 31 niveaux (ECMWF31) du Centre Européen disponible en 1999 était particulièrement mauvais au voisinage de 10 hPa,

son altitude maximale. Les premières simulations de la nouvelle version à 50 niveaux (ECMWF 50) disponible par la suite s’avèrent plus perfor-

mantes que tous les autres modèles. Son biais est inférieur à tous les niveaux à l’incertitude de 0.5K des mesures et la dispersion n’excède pas ± 1K

en 1999 aussi bien qu’en 2000 (Pommereau et al., 2002, Knudsen et la., 2002).
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RESULTATS DE THESEO

Les résultats ont fait l’objet de deux éditions spéciales du
Journal Geophysical Research, ainsi que de nombreuses
présentations dans différentes réunions scientifiques
récentes, dont en particulier :
■  le 5ème Symposium Européen sur l’Ozone

Stratosphérique qui s’est tenu à St Jean-de Luz,
France, au mois de septembre 1999, puis

■  le SOLVE-THESEO Science meeting à Palerme en
Italie en septembre 2000.

Différences entre les trois derniers hivers

Par leurs différences sur le plan de la météorologie de la
stratosphère, les trois hivers successifs étudiés au cours du
programme THESEO, ont permis des avancés significati-
ves dans la compréhension des causes de la destruction
de l’ozone. En effet si les hivers 1997/98 et 1998/99 rela-
tivement chauds, ont été marqués par des échanges rapi-
des entre les hautes et les moyennes latitudes, la stra-
tosphère particulièrement froide en 1999/2000 a favorisé
la formation d’un vortex polaire isolé et froid favorable à
la formation de nuages stratosphériques (PSC) et à la des-
truction de l’ozone tard dans la saison (Figure n° 3).

LA COMPOSITION DES PSC

En ce qui concerne les PSC, deux éléments nouveaux
méritent d’être signalés :
■  les premières mesures in situ en ballon de la compo-

sition des particules démontrant de façon définitive

la coexistence dans des proportions rapidement
changeantes en fonction de la température de
cristaux de NAT (acide nitrique tri-hydraté) et de
gouttelettes liquides surfondues de solution ternaire
(H2O/ H2SO4/HNO3)

■  l’observation in situ tout à fait nouvelle depuis l’ER-2
de l’existence de particules de NAT de grande dimen-
sion (10µm de diamètre) qui précipitent et peuvent
ainsi dénitrifier la stratosphère (sans pour autant la
déshydrater comme le font les petits cristaux de glace
en Antarctique). Cependant un point reste encore à
éclaircir : le mécanisme de nucléation de ces particules
de NAT à haute altitude au début de l’hiver.

DES AVANCÉES EN CHIMIE

Sur le plan de la chimie, si les mécanismes d’activation et
de désactivation des chlores sont confirmés les deux élé-
ments nouveaux portent sur :
■  les mesures de BrO qui démontrent que les bromes se

trouvent pour 50 % - 60 % sous cette forme active et
donc capable de détruire l’ozone à toutes les latitudes
et pas seulement à basse température en hiver
Arctique (Sinnhuber et al., 2002, Pundt et al., 2003) ;

■  les mesures de NOx montrant un redistribution des
oxydes d’azote dans la basse stratosphère cohérente
avec à la sédimentation des grosses particules évo-
quées plus haut, qui a pour effet de désactiver immé-
diatement les chlores et donc d’inhiber toute destruc-
tion ultérieure d’ozone dans les basses couches
(Figure n° 2) (Koike et al., 2002, Rivière et al., 2003,
Denis et al., 2003).
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Fig. n° 2 - Evolution de la distribution verticale de la
concentration de NO2 et de OClO

dans le vortex polaire au cours de l’hiver 2000.
Panneaux supérieurs : observée par les instruments SAOZ embarqués sous

ballons de courte et de longue durées. Panneaux inférieurs : simulée par le

modèle REPROBUS. (bleu ciel : novembre ; bleu foncé : 28 janvier ; vert

et jaune : février ; rouge : début avril). C’est seulement dans la tranche d’al-

titude 14-20 km “dénoxifiée” par suite de la conversion hétérogène des

NOx en acide nitrique par les nuages stratosphériques, que le chlore est

activé et donc que l’ozone peut être détruit. Le chlore n’est jamais activé

en dessous de 14 km par suite de la ré-augmentation de la concentration

de NOx déposé par sédimentation des particules d’acide nitrique trihydra-

té (NAT) dans lesquelles l’acide nitrique des altitudes supérieures a été

piégé. Le modèle sous-estime ce mécanisme le “re-nitrification” et sures-

time donc l’activation de chlores et la destruction de l’ozone dans la basse

stratosphère. (Denis et al. 2003).
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LA DESTRUCTION DE LA COUCHE D’OZONE EN HIVER FROID

En terme de destruction d’ozone, la situation est en
apparence paradoxale. En effet si les basses températures
record de l’hiver 1999/2000 ont entraîné une destruction
locale massive de l’ozone (jusqu’à 70 % vers 17-18 km,
(Figure n° 4), celle-ci a été relativement limitée en colon-
ne totale (environ 22 %, Figure n° 3), c’est-à-dire de l’or-
dre de grandeur de celle d’une année plus chaude comme
1997/98 (Goutail et al., 2003) L’explication de ce
paradoxe, tient à l’extension verticale limitée de la 
tranche d’altitude dans laquelle l’ozone est détruit au
cours d’une année froide qui se traduit par une forte déni-
trification entre 15 et 20 km mais une re-nitrification en
dessous qui ne s’observe pas au cours d’une année plus
chaude.

Fig. n° 3
Gauche : température minimale à 475 K (environ 19 km) au nord de

60°N rapportée chaque hiver (modèle ECMWF) depuis 1994 comparée

au seuil de formation des nuages stratosphériques polaires de NAT

(Trihydrate d’acide nitrique) et de glace (Ice).

Droite : réduction de la colonne totale d’ozone dans le vortex polaire

dérivée des mesures du réseau de spectromètres UV-visible SAOZ en

Arctique (grisé) et simulée par les modèles de Chimie-Transport REPRO-

BUS du Service d’Aéronomie (trait plein) et SLIMCAT de l’Université de

Leeds (pointillés). Bien que très froid, l’hiver 2000 ne s’est pas traduit par

une destruction record d’ozone par rapport aux années précédentes.

(Goutail et al., 2003)

LES MODÈLES PHOTOCHIMIQUES

Bien que qualitativement en accord avec ceci, les modè-
les photochimiques peinent à rendre compte quantitati-
vement de tous les aspects de la destruction de l’ozone et
en particulier du mécanisme de nucléation inconnu des
grosses particules, suivi de leur sédimentation dépendan-
te de leur taille et de leur ré-évaporation à plus basse alti-
tude, clef de la re-nitrification et donc de l’amplitude de
la destruction de l’ozone (Greenblatt et al., 2002). La pré-
vision de l’impact possible des changements climatiques
sur l’ozone comme la formation éventuelle d’un trou d’o-
zone en Arctique au cours des prochaines années dépend
étroitement de ces mécanismes qui demandent a encore
à être élucidés en détail avant de pouvoir être incorporés
dans les modèles de chimie-climat.

Fig. n° 4
Gauche : destruction de l’ozone en % en 1995, 1996 , 1999 et 2000

en fonction de l’altitude exprimée en température potentielle, dérivée

des observations des instruments POAM II et POAM III à bord des satel-

lites SPOT III et SPOT IV du CNES.

Droite: simulations du modèle REPROBUS. Bien qu’en accord avec les

observations en colonne totale, les modèles photochimiques peinent à

reproduire les détails du mécanisme, notamment, le maximum de perte

d’ozone à plus basse altitude dans le modèle. (Goutail et al., 2003)
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L’IMPACT SUR L’OZONE AUX MOYENNES LATITUDES

La diffusion du déficit d’ozone en région polaire vers les
latitudes moyennes a été étudiée à l’aide d’un modèle ori-
ginal d’advection de contour à haute résolution MIMOSA
développé par Hauchecorne et al., (2002). La technique
a permis de mesurer l’influence de l’érosion du vortex sur
l’ozone mesuré par lidar à l’Observatoire de Haute
Provence (Godin et al., 2002), comme son impact à l’é-
chelle globale (Marchand et al., 2003). Le mérite de ces
études est de montrer que si comme on pouvait s’y atten-
dre le transport du déficit d’ozone des régions polaires
contribue pour une part significative à la réduction d’o-
zone observée aux latitudes moyennes, il n’est pas suffi-
sant pour l’expliquer en totalité. Une destruction chi-
mique locale est encore nécessaire, mais dont le
mécanisme complet n’est pas encore identifié en totalité.
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ABSTRACT

The Russian Sputnik 3 (1958) was the first satellite
to carry a magnetometer in orbit around the Earth.
But it was not before the launch of the American
satellite MAGSAT (1979) that space magnetometry
revealed its full potential for understanding the ori-
gin and dynamics of the geomagnetic field, and
especially of its component of internal origin.
MAGSAT mapped this field from its largest (dipolar)
scale down to the 1000 km scale and revealed that
it was made of two very different fields. A main
field, produced within the core and dominating the
signal from the dipole to the degree 13 scale (in a
spherical harmonic representation), and a crustal
field, produced in the crust and dominating all
smaller scales. Unfortunately, no other MAGSAT-
class missions flew during the next 20 years. This sit-
uation changed in February 1999, when the Danish
Ørsted mission was launched, soon followed by the
German CHAMP mission (July 2000), and the less
successful Argentinean SAC-C mission (November
2000). This series of launches initiated an area of
continuous monitoring of the planetary field from
space which, it is hoped, could last until the end of
the decade, as recommended by IUGG
(International Decade of Geopotential Research).
This could be achieved if two missions currently in
phase A study, the single satellite CNES mission
Ampère, and the multi-satellite ESA mission
SWARM, are successfully launched in time.
This review reports on work either motivated by, or
directly related to the advent of space magnetometry,
and illustrates how our way of observing, modelling
and interpreting the Earth’s magnetic field of inter-
nal origin has changed in the recent years. Issues
related to the field of external field, to which the
satellites are equally sensitive, are discussed but
only to the extent that specific procedures have to
be implemented to avoid mapping spurious signal
of external origin in models of the internal field. This
internal field is now very well known for the 1980
and 2000 epochs, for which high precision maps of
both the main field and the crustal field are avail-
able, revealing the changes the main field has expe-
rienced in 20 years time. But the dynamics of the
main field can also be probed with the help of long 

observatory series, and of new historical models
built from very large data basis of ground measure-
ments. This review therefore also reports recent
work dealing with the main field and its dynamics
over the past centuries. The main conclusions drawn
are that :
■ At least over the recent historical period, the

main field sometimes experienced “geomagnetic
jerks” (with type of signals), which apparently
occurred in alternate directions, every ten to
twenty years or so, the nature and origin of which
remains unclear.

■ Core flows computed from historical field models
reveal the existence of torsional oscillations in
the core, and of core-mantle mechanical cou-
pling on the decade time scale. This coupling
could be of electromagnetic, topographic or
gravitational origin. Few attempts have yet been
made to make connections between geomagnetic
jerks, torsional oscillations and/or core-mantle
coupling, but we note that all those phenomena
must somehow be connected to each other.

■ The comparison of the 2000 (Ørsted) and 1980
(MAGSAT) main fields shows that the smaller the
length scales, the faster the main field changes
(up to 50 % changes in the degree 13, in 20 years
time) and that those changes have mainly
occurred at high latitude and below the Atlantic
hemisphere. This asymmetry can be related to a
similar asymmetry seen in both the main field
and the core surface flows accounting for those
changes. This global asymmetry may then be
related to the gradual growth over the past cen-
turies, of a distinctive area of “reversed polarity”
at the core surface below the Southern Atlantic
and to the concomitant fast decrease of the axial
dipole of the field. This suggests that the geody-
namo could currently be in a state reminiscent of
those through which it may go at times of geo-
magnetic reversals (which however does not
imply that the field is about to reverse).

■ Both Ørsted and CHAMP confirm the nature of
the large to medium scales of the crustal field
revealed by MAGSAT. This field is mainly due to
magnetisation induced by the main field in the
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heterogeneous crust and lithosphere, and only to
a lesser extent to permanent magnetisation.

We finally report on the latest results (2002, 2003)
of the Ørsted and CHAMP missions and conclude
that continuous observation of the geomagnetic
field from a near-Earth satellite or, even better, a
swarm of such satellites, combined with advanced
modelling techniques, are indeed ideally suited for:
separating the signal of internal origin from that of
external origin; better resolving the crustal field;
deciphering the complex behaviour of the core
dynamics on the decade time scale; identifying
weak signals from induced currents and carrying on
electromagnetic tomography; and possibly identify-
ing the field induced by ocean water circulation.

INTRODUCTION

Le champ magnétique terrestre est observé scientifiquement
depuis longtemps. En certains lieux, comme Paris ou
Londres, l’évolution de la déclinaison et de l’inclinaison du
champ local a été enregistrée sur plusieurs siècles
(Alexandrescu et al., 1996a ; Alexandrescu et al., 1997).
Depuis le milieu du XIXe siècle, ces observations ont été
généralisées à l’ensemble des composantes du champ, et
de nombreux “observatoires” magnétiques ont été mis en
place à travers le monde. On compte ainsi aujourd’hui
environ 150 observatoires en activité (Bitterly et al., 1999;
Figure n° 1). Ces observatoires ont rendu et continuent de
rendre de grands services à la communauté scientifique
ainsi qu’à la société civile. C’est grâce à eux que l’on a pu
déterminer que le champ magnétique terrestre résultait de
la superposition de signaux d’origine interne (dont les sour-
ces sont situées sous nos pieds) et de signaux d’origine
externe (dont les sources sont au-dessus de l’atmosphère
neutre, dans l’ionosphère et dans la magnétosphère) pos-
sédant des caractéristiques spatio-temporelles très distinc-
tes. Le signal d’origine interne, qualifié de “champ magné-
tique interne”, de l’ordre de 50000 nT, domine en effet le
champ magnétique mesuré à chaque instant et varie len-
tement (avec des constantes de temps annuelles à séculai-
res). C’est pourquoi sa variation est souvent qualifiée de
“variation séculaire”. À l’inverse, le “champ magnétique
externe”, généralement faible (de quelques nT à parfois
quelques milliers de nT, mais à haute latitude et en des cir-
constances exceptionnelles) est beaucoup plus agité. Ses
constantes de temps sont le plus souvent très inférieures à
l’année. Depuis plusieurs siècles, les observatoires ont
ainsi permis de suivre l’évolution de ces champs. Ceci a
fourni de précieuses indications sur les mécanismes qui
les produisent, a permis d’actualiser régulièrement les car-
tes de déclinaison utiles pour l’orientation, et permet
encore aujourd’hui de surveiller l’agitation magnétique
dont l’impact sur les réseaux électriques, par exemple,
peut être important aux hautes latitudes.
La distribution de ces observatoires, tous installés sur la
terre ferme, est cependant irrégulière, reflétant largement
la distribution des continents. Au début des années 1960,
l’avènement de l’ère spatiale a fourni l’occasion de remé-

dier à cet inconvénient en permettant l’acquisition rapide
à basse altitude de données couvrant l’ensemble du globe.
Les premières mesures ainsi effectuées ne concernaient
que l’intensité du champ magnétique. Il s’est cependant
rapidement avéré que ce choix n’était pas optimal. La
connaissance même parfaite sur l’ensemble du globe de la
seule intensité du champ magnétique terrestre ne caracté-
rise en effet pas suffisamment sa géométrie. Il a donc fallu
concevoir des missions satellitaires capables d’effectuer
des mesures complètes (vectorielles) du champ magné-
tique, mais également et surtout capables de restituer l’o-
rientation de la mesure dans un référentiel géocentrique
avec une très grande précision. Le premier satellite magné-
tique “vectoriel” capable de cette performance, baptisé
MAGSAT, a été lancé par la NASA en octobre 1979.

Fig. n° 1. Distribution des observatoires participant
au programme INTERMAGNET en 2000 (cercles) et

des GINs (triangles) ;
les observatoires français (carrés), les observatoires maintenus par la

France en coopération (losanges) et les futures stations du programme

“Observatoire Magnétique Planétaire” (OMP) (étoiles) sont aussi indi-

qués (voir http://www.intermagnet.org).

En mesurant le champ vectoriel à basse altitude sur une
période d’environ 6 mois, il a notamment permis de réali-
ser la première carte mondiale du champ magnétique ter-
restre interne en 1980, jusqu’à des échelles de l’ordre du
millier de kilomètres, ce que le réseau d’observatoires ne
permettait pas de faire. Ceci révéla le fait que le champ
interne était en fait la superposition d’un champ produit
par le noyau (le “champ principal”), largement prépondé-
rant pour les grandes échelles spatiales, et d’un champ
d’origine crustale (le “champ crustal”, dû à l’aimantation
des roches à la surface de la Terre), dominant les petites
échelles spatiales.
Malgré ce remarquable résultat, ce n’est qu’en février
1999, après 20 ans d’efforts, qu’un deuxième satellite
magnétique vectoriel était enfin lancé. Premier satellite
scientifique jamais réalisé par le Danemark, fruit d’une
excellente collaboration entre le Danemark, la France (qui
fournissait notamment au travers du CNES un magnéto-
mètre réalisé par le CEA/LETI) et les USA (qui ont entre
autres assuré le lancement), cette mission s’est également
avéré un succès. Elle a déjà permis de réaliser une deuxiè-
me carte mondiale très précise du champ magnétique ter-
restre d’origine interne pour l’époque 2000, fournissant
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ainsi la première occasion de mesurer l’évolution de ce
champ en 20 ans (Langlais et al., 2003). Mais surtout, la
longévité exceptionnelle de cette mission, toujours opé-
rationnelle à ce jour (janvier 2003) alors que sa durée
nominale était de 14 mois, a permis de montrer qu’en
exploitant conjointement les mesures réalisées dans les
observatoires et à bord d’un satellite vectoriel volant au
moins deux ans, il était désormais possible de suivre l’é-
volution de cette carte à l’échelle de quelques années,
avec une bien meilleure résolution spatiale que celle que
les seules données d’observatoires permettaient d’obtenir
jusqu’alors.
L’intérêt de disposer d’une capacité d’observation conti-
nue du champ magnétique depuis l’espace a ainsi été
démontré de manière opérationnelle. Soulignons
d’ailleurs que cet intérêt ne se limite pas au suivi et à l’é-
tude du champ magnétique interne. Il concerne aussi l’é-
tude du champ magnétique externe, auquel ces satellites
sont, bien entendu, également sensibles. Dans ce rapport,
cependant, il sera principalement question des travaux
menés ces dernières années, stimulés par l’arrivée de ces
nouvelles données spatiales, et concernant le champ
magnétique interne. Bien entendu, nous évoquerons éga-
lement les perspectives qu’offre le fait que le satellite
Ørsted soit encore opérationnel, le fait que d’autres satel-
lites aient été lancés plus récemment (CHAMP, juillet
2000; SAC-C, novembre 2000), le fait enfin, que d’autres
projets soient actuellement en phase A (Ampère, au
CNES; SWARM, à l’ESA). Ces missions devraient garantir
l’observation continue du champ magnétique depuis
l’espace jusqu’à au moins la fin de la présente décennie
(“International Decade of Geopotential Research”),
conformément à l’une des recommandations de l’UGGI
(1999).

DE LA MESURE MAGNETIQUE AU MODELE
GEOMAGNETIQUE

Disposer d’un grand nombre d’observations réalisées un
peu partout à la surface du globe est la première des éta-
pes à franchir pour reconstituer la morphologie globale du
champ magnétique terrestre. La seconde étape, dite de
modélisation, consiste à rechercher une interpolation
mathématique rendant compte des observations et per-
mettant de prédire la valeur du champ en tout point de
l’espace où l’extrapolation est physiquement légitime.

PRINCIPE DE LA MODELISATION

Parce que l’atmosphère est électriquement neutre jusqu’à
l’ionosphère, on a coutume de modéliser le champ à la
surface de la Terre en remarquant que ce dernier dérive
alors d’un potentiel harmonique, lui-même somme de
deux termes, l’un décrivant le champ interne, l’autre, le
champ externe. Parce que la Terre est sphérique, chacun
de ces potentiels est ensuite développé en harmoniques
sphériques. De sorte que l’on écrira, pour tout point situé
dans l’atmosphère neutre :

où a est le rayon moyen de la Terre, choisi comme référen-
ce, r, �, � sont les coordonnées sphériques, et Yn

m(c,s)(�, �) sont
les harmoniques sphériques de degré n et d’ordre m. Un jeu
de “coefficients de Gauss” (gn

m(t), hn
m(t), qn

m(t), sn
m(t)) pour

une époque donnée t constitue un “modèle géomagné-
tique” pour l’époque en question (e.g., Langel, 1987).
Construire un modèle géomagnétique consiste alors à
rechercher le jeu de coefficients de Gauss rendant comp-
te au mieux des observations dont on peut disposer autour
d’une époque donnée. L’exercice est facilité par le fait que
le champ dérive d’un potentiel harmonique. En effet, on
peut montrer que dans la situation idéale où l’on connaî-
trait parfaitement B➝en tout point d’une sphère de rayon ro

incluse dans l’atmosphère neutre, l’ensemble des coeffi-
cients de Gauss pourrait alors être déterminé. En corollai-
re important, il apparaît qu’alors on serait également en
mesure de distinguer parfaitement le champ externe décrit
par (2b), du champ interne décrit par (2a).

SELECTION DES DONNEES, APPROCHE
HISTORIQUE

Le nombre des observations dont on dispose en pratique
reste cependant toujours limité. La détermination de tous les
coefficients de Gauss n’est alors pas possible. En utilisant des
méthodes classiques d’inversion mathématique (Cain et al.,
1967), il reste néanmoins possible de déterminer ceux des
coefficients de Gauss qui sont de degré n suffisamment petit
pour décrire des échelles spatiales bien échantillonnées par
les données disponibles (plus n est grand, plus les échelles
spatiales décrites par sont petites). C’est ainsi que lorsque
l’on ne dispose que de données d’observatoires, les possibi-
lités de modélisation restent généralement limitées aux
degrés inférieurs à 8 (Alexandrescu et al., 1994). C’est fai-
ble, mais a été suffisant pour bien identifier les signaux
internes et externes de grande échelle, d’autant plus aisé-
ment que la permanence des observatoires a permis de
combiner cette analyse spatiale avec une analyse tempo-
relle. On peut ainsi très bien constater que les signaux
externes sont, comme nous l’avons déjà dit, généralement
faibles et rapidement variables. Ces études ont plus préci-
sément permis de déterminer que le signal d’origine exter-
ne est le plus faible les jours magnétiquement calmes, car
alors la faible agitation du champ témoigne d’une faible
intensité globale de l’ensemble du champ d’origine
magnétosphérique, et la nuit, car c’est alors que le champ
d’origine ionosphérique est le plus faible. Dans ces cir-
constances, la contribution du champ externe peut se
réduire à une ou deux dizaines de nT au sol. Enfin, il est
apparu que, sauf dans les régions très proches de l’équa-
teur ou de très hautes latitudes, le signal d’origine externe
vu au sol est de grande échelle spatiale.
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On a ainsi pu tirer une règle pratique pour sélectionner les
données les plus faiblement affectées par le champ exter-
ne. À partir des données d’observatoires, on peut quanti-
fier l’agitation magnétique mondiale aux moyens d’indi-
ces (en pratique, il existe plusieurs types d’indices, mais il
n’est pas utile ici d’être plus précis, voir e.g., Menvielle et
Berthelier, 1991). On peut alors d’une part, à partir d’un
mois de données d’observatoires, sélectionner un jeu de
données de nuits “calmes” et construire ainsi des moyen-
nes mensuelles d’observatoires pratiquement dépourvues
de signal d’origine externe, et d’autre part, à partir de jeux
de mesures effectuées ponctuellement en dehors des obs-
ervatoires, sélectionner celles qui sont le moins affectées
par le signal externe. De manière plus générale, il appa-
raît qu’en effectuant des moyennes temporelles sur un
mois ou plus, on élimine l’essentiel du signal externe.
C’est à partir de ce principe de base qu’ont été construits
la plupart des modèles ayant eu vocation à décrire de
manière systématique l’évolution du champ magnétique
interne pour l’époque historique. Quelques modèles méri-
tent qu’on les décrive plus en détail.

LES MODELES IGRF

C’est en particulier dans les années 1960, avec l’avène-
ment de l’ère spatiale que la modélisation du champ géo-
magnétique a pris un nouvel élan. La morphologie globa-
le du champ magnétique d’origine interne joue en effet un
rôle important dans les processus physiques qui intervien-
nent dans la magnétosphère à l’intérieur de laquelle les
premiers satellites allaient évoluer. Il devenait donc parti-
culièrement important de disposer d’une bonne descrip-
tion de ce champ. En outre, la nécessité de disposer d’un
modèle de référence au sol demeurait pour des besoins
très variés, dont la navigation ou la prospection géophy-
sique (Campbell 1997; Mandea, 2003). Suivant donc une
recommandation de l’UGGI (initialement formulée en
1954, au congrès de Toronto, Langel, 1992), il fut décidé
d’une part qu’un effort international serait fait pour rapi-
dement réaliser un levé magnétique mondial (le WMS,
finalement réalisé de 1957 à 1969), et d’autre part qu’un
modèle de champ géomagnétique d’origine interne serait
produit régulièrement, afin de permettre une estimation du
champ d’origine interne en tout lieu et toute époque pour
les années à suivre. C’est ainsi que naquit le concept de
“Champ Géomagnétique de Référence International”
(IGRF, en anglais), dont le premier exemplaire fut publié
pour l’époque 1965.0 (IAGA, 1969). Ce modèle était défini
par la donnée d’un jeu de coefficients de Gauss décrivant le
champ d’origine interne (dans (2a)) jusqu’au degré 8 à l’é-
poque 1965.0, et ne cherchait pas à décrire le champ exter-
ne, dont la contribution était supposée réduite par des pro-
cédés de sélection comme ceux décrits ci-dessus. La
variation temporelle séculaire du champ interne était par
ailleurs prise en compte sous la forme d’une variation linéai-
re de chaque coefficient de Gauss, dont la dérivée tempo-
relle première était aussi estimée.
De nombreuses générations de modèles IGRF ont suivi
depuis, s’étendant également à des époques plus ancien-
nes pour lesquelles ces modèles trouvaient une utilité. La

dernière “mise à jour ” date de 2000 et a été réalisée par le
groupe de travail (WG) 8, de la division V de l’Association
Internationale de Géomagnétisme et Aéronomie (IAGA, en
anglais) (Mandea et Macmillan, 2000), auquel la France
contribue activement (Langlais et Mandea, 2000; Mandea
et Langlais, 2000). L’IGRF se présente ainsi aujourd’hui sous
la forme d’une suite de modèles décrivant le champ d’origi-
ne interne jusqu’au degré 10, tous les 5 ans, de 1900 à
2000, auquel s’ajoute un modèle de variation séculaire pré-
dictif (jusqu’au degré 8) permettant d’estimer le champ futur
jusqu’à la prochaine mise à jour. Il continue de jouer son
rôle de champ géomagnétique de référence. Au sol, le
champ en tout lieu peut ainsi être estimé à quelques centai-
nes de nT près, cette erreur étant due au fait que ces modè-
les ne sont pas capables de représenter les variations régio-
nales du champ (Cohen et al., 1997 ; Lowes et al., 2000).
La philosophie générale qui a présidé à la construction de
l’IGRF depuis les années 1960 est cependant plus prag-
matique que scientifique. Elle privilégie la constance du
format du modèle (ce qui permet de garantir la souplesse
d’utilisation requise pour un modèle de référence). Or ce
format impose une description linéaire de la variation du
champ entre deux modèles de référence successifs (par
exemple 1970 et 1975) ce qui se traduit par un change-
ment de valeur soudain et artificiel de la variation sécu-
laire (par exemple en 1975) pour permettre au modèle de
décrire convenablement l’époque de référence suivante
(1980). Cet “à-coup” n’est pas gênant lorsqu’il s’agit de
restituer la valeur du champ à une époque donnée (ce qui
est le rôle de l’IGRF), mais il rend impossible l’interpréta-
tion géophysique de la variation séculaire. Or cette der-
nière contient de précieuses informations.

LES MODELES HISTORIQUES CONTINUS

Des modèles rendant mieux compte de la variation sécu-
laire ont donc été développés, notamment dans les
années 1980, après le lancement de MAGSAT dont les
résultats confirmaient que la variation séculaire que l’on
pouvait détecter avec les données historiques n’était autre
que la manifestation de la dynamique du noyau de la
Terre. Plusieurs équipes se sont attelées à la tâche (pour
une revue des premiers travaux, cf. Langel, 1987). Les
modèles les plus complets réalisés à ce jour restent cepen-
dant ceux développés successivement par D. Gubbins,
J. Bloxham et A. Jackson qui sont parvenus à compiler,
puis à exploiter, une remarquable base de données histo-
riques. Le modèle de Bloxham et Jackson (1992) couvre
ainsi les époques de 1690 à 1990, et le tout dernier modè-
le de Jackson et al. (2000) parvient à décrire le champ de
1590 à 1990. Ces modèles (particulièrement celui de
Bloxham et Jackson, 1992) ont été largement exploités ces
dernières années pour obtenir certains des résultats dont
il sera question plus loin. Aussi rappelons-nous ici la façon
dont ils ont été obtenus.
Fort des résultats de MAGSAT qui démontraient, comme
nous le verrons plus bas, que le champ d’origine interne
est dominé par le “champ principal” jusqu’au degré 13,
constatant qu’à toute époque historique, les données n’é-
taient jamais si nombreuses que l’on puisse construire un
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modèle jusqu’à un degré aussi élevé, le modèle a été limi-
té au degré 14 (13+1, pour des raisons techniques) pour
le champ interne. Il s’agit donc d’un modèle de champ
principal. La contribution du champ de degré plus élevé,
dominé par le champ crustal, a alors été traitée comme
une source d’erreur, dont l’amplitude pouvait être estimée
statistiquement (grâce aux résultats de MAGSAT). Aucune
tentative n’a été faite pour décrire le champ d’origine
externe. Pour les données d’observatoires, ce signal est
supposé “lissé” par le fait que les données utilisées sont
des moyennes annuelles, ce qui est raisonnable. Pour les
observations ponctuelles réalisées lors de campagnes de
mesures sur terre ou en mer (de nombreuses mesures
magnétiques étaient réalisées par les navigateurs, pour des
besoins de cartographie, ou lors de voyages lointains),
l’hypothèse est faite que la contribution du champ exter-
ne est de toute façon faible comparée aux autres sources
d’erreurs, notamment l’erreur due à la non-modélisation
du champ crustal. Enfin, les données spatiales (postérieu-
res à 1960 et incorporant MAGSAT) sont utilisées après
avoir été sélectionnées (jours calmes, et, pour MAGSAT,
en ne retenant que des composantes peu affectées par le
signal externe aux hautes latitudes où le champ externe
est particulièrement fort, comme nous le verrons plus
tard). Ces données ont ensuite été décimées, pour obtenir
une distribution géographique compatible avec le choix
de traiter le champ crustal comme une source de bruit, et
de limiter le modèle au degré 14.
Les seuls paramètres du modèle sont donc les coefficients
de Gauss internes (2a), jusqu’au degré 14. Chacun est
alors décrit comme une fonction continue du temps, en
l’occurrence (pour Bloxham et Jackson, 1992) sous la
forme d’une superposition linéaire de fonctions B-spline.
Pour chaque coefficient de Gauss, les coefficients inter-
venant dans cette superposition linéaire sont les paramè-
tres à déterminer à partir des données qui se répartissent
à la fois dans l’espace et le temps. Ces coefficients sont
déterminés numériquement par une méthode inverse. Un
compromis est recherché entre une prédiction des obser-
vations par le modèle compatible avec les erreurs atten-
dues pour cette prédiction, et un modèle décrit par le plus
petit nombre de paramètres effectifs. Cette méthode
conduit à minimiser les valeurs des coefficients de Gauss
de plus petite échelle pour les époques où ces derniers ne
sont pas contraints par les données. Le modèle obtenu est
ainsi non seulement continu dans le temps, mais aussi à
résolution évolutive, compatible avec le nombre de don-
nées disponibles à chaque époque. De ce fait, le modèle
est d’autant plus résolu que l’on progresse vers l’époque
contemporaine. En simplifiant à l’extrême, on pourra
considérer que le modèle est “effectivement” de degré 7
ou 8 pour les époques anciennes, et de degré 13 pour les
époques proches de 1980. Mais pour ces époques récen-
tes, MAGSAT demeure la seule source de données
contraignant les plus petits degrés du modèle, et la durée
de la mission n’a pas été suffisante pour contraindre
autant la variation séculaire. Même pour cette époque, la
variation séculaire reste donc moins bien décrite que le
champ lui-même (jusqu’au degré 9).
Tout comme les modèles IGRF, ces modèles ne sont

capables de prédire la valeur du champ en tout point du
sol qu’à quelques centaines de nT. Dans la mesure où ces
erreurs sont principalement dues au champ régional crus-
tal, lequel ne varie pratiquement pas au cours du temps,
cette erreur n’affecte cependant pas trop l’estimation de
la variation séculaire, principalement contrainte par les
“points fixes” que constituent les observatoires.
L’inadéquation de la prédiction du modèle à la variation
temporelle effectivement observée dans ces observatoires,
de l’ordre de 10 nT/an, reste cependant importante, de
l’ordre de 20 % du signal. À cela deux raisons, la mau-
vaise modélisation de la variation séculaire au-delà du
degré 8 (typiquement), mais aussi le fait qu’une partie de
la variation observée au sol est due à des signaux d’origi-
ne externe mal éliminés par les procédures de lissage tem-
porel.
Le modèle de Bloxham et Jackson (1992) a récemment été
repris et étendu à quatre siècles pour couvrir la période
1590 à 1990 par Jackson et al. (2000), grâce à un impor-
tant effort de compilation de données historiques fournies
par les navires français dès le XVe siècle (Jackson et al.,
2003). La méthode employée diffère un peu de celle de
Bloxham et Jackson (1992), afin de prendre en compte les
erreurs possibles de navigation (induisant une erreur de
localisation), mais aboutit à un modèle de même nature.
Un dernier point important à signaler à propos de ces
modèles historiques concerne le fait qu’avant 1832, et les
travaux de Gauss, on était dans l’incapacité de mesurer
l’intensité du champ. Toutes les observations réalisées jus-
qu’alors concernaient seulement la direction du champ,
à savoir, sa déclinaison D (angle entre le méridien magné-
tique et le méridien géographique, compté positivement
vers l’est) et son inclinaison I (angle entre le vecteur
champ et le plan horizontal, compté positivement vers le
bas). Il va donc de soi, que si l’on est en mesure de cons-
truire un modèle rendant compte de ces observations, le
même modèle amplifié (ou atténué) d’un facteur global
positif, rendra également compte de ces observations.
C’est une première difficulté, mais pas la seule. Car,
comme l’ont montré Proctor et Gubbins (1990), il peut se
produire que deux champs internes globalement différents
dans l’espace (i.e., non partout proportionnels l’un à l’au-
tre) puissent avoir exactement la même direction partout
à la surface de la Terre! En d’autres termes, connaître même
parfaitement la direction du champ interne en tout lieu à la
surface de la Terre, ne suffit pas en général à déterminer les
coefficients de Gauss du champ, même à un facteur global
près. Heureusement, ce problème de théorie du potentiel
n’est pas sans issue pour le cas concret de la Terre. On peut
en effet montrer que la situation décrite par Proctor et
Gubbins (1990) ne peut pas se rencontrer pour le cas ter-
restre où le champ principal ne comporte que deux pôles
magnétiques (Hulot et al., 1997). Seule donc demeure en
pratique la difficulté liée au facteur global positif, qui reste
non contraint par les données. Cette difficulté est finale-
ment contournée en prolongeant pour les époques anté-
rieures à 1832, le comportement temporel quasi-linéaire
du coefficient décrivant la composante axiale dipolaire du
champ principal. Cette hypothèse est raisonnable car cette
composante du champ a en effet décru de manière assez
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linéaire de 1840 à nos jours (Figure n° 2). Par ailleurs, elle
est compatible avec les données archéomagnétiques qui
offrent la possibilité de déterminer de nouveau ce coeffi-
cient (mais il est vrai avec une moindre précision) pour les
époques antérieures à 1500 (Hongre et al., 1998).
Il n’en reste pas moins nécessaire de garder à l’esprit qu’il
s’agit là d’une hypothèse dont il faut tenir compte lorsque
l’on entreprend d’interpréter le comportement du champ
principal et de sa variation séculaire pour les époques
antérieures à 1832 (Jackson, 2000 ; Le Huy et al., 2000b).

LES PREMIERS SATELLITES MAGNETIQUES

Le premier satellite ayant embarqué un magnétomètre est
Spoutnik 3, qui a volé de mai à juin 1958, moins d’un an
après le lancement du premier satellite, Spoutnik 1, le
4 octobre 1957 (Dolginov et al., 1962). Le magnétomètre
embarqué était un fluxgate de faible précision (100 nT)
qui permettait de mesurer le champ vectoriel. Mais l’o-
rientation du satellite n’était pas connue, de sorte que
seule l’intensité pouvait être exploitée scientifiquement
(notons que l’orientation du champ par rapport au satellite
servait cependant pour grossièrement orienter le satellite
comme s’il s’était agi d’une boussole; ce mode d’orienta-
tion a souvent été employé par la suite pour de nombreu-
ses applications spatiales ne nécessitant qu’une orientation
peu précise). Lancé à basse altitude (440 - 600 km) sur une
orbite inclinée à 65°, ce qui ne permettait pas une couver-
ture de l’ensemble de la surface du globe, ce satellite a
principalement acquis des données au-dessus de l’URSS
(à l’époque en effet, il n’était pas possible de stocker de
données en vol, et celles-ci étaient transmises pour ainsi
dire en “direct” lorsqu’une station de réception était en
vue). Par la suite de nombreux satellites ont embarqué des
magnétomètres, mais le plus souvent pour étudier la
magnétosphère, le champ interplanétaire ou les magné-
tosphères des planètes voisines.
Les premiers satellites qui ont fourni des mesures magné-
tiques sur des orbites complètes à basse altitude permet-
tant une cartographie mondiale du champ interne, ont été
les satellites soviétiques Cosmos 26 et Cosmos 49 (en
1964), et la série de satellites américains OGO (Orbiting
Geophysical Observatory). C’était à l’époque de la guer-
re froide, mais ces satellites étaient lancés dans le contex-
te du WMS et faisaient partie du programme “Peaceful
Uses of the Outer Space”, décidé en 1962 par les Nations-
Unies. Six satellites OGO ont ainsi été lancés, trois sur des
orbites très excentriques, pour étudier la magnétosphère,
et trois sur des orbites polaires (collectivement désignés
sous le vocable P(olar)OGO). Ils ont volé de 1965 à 1971,
à des altitudes comprises entre 400 et 1500 km environ.
D’autres missions ont fourni quelques données complé-
mentaires (pour plus de détails, on pourra consulter
Langel et Hinze, 1998).
Toutes ces missions (il y en a eu 12 entre 1958 et 1978)
ne permettaient cependant pas de restituer le champ com-
plet (vectoriel) dans un référentiel géocentrique, soit que
les magnétomètres aient été purement scalaires, soit que
l’attitude du satellite fût trop mal connue. Seules donc
étaient accessibles des mesures de l’intensité du champ,

ou des mesures médiocrement orientées localement.
Malgré la précision de mesure atteinte (de 22 à 6 nT), ceci
devait malheureusement soulever une difficulté inatten-
due, révélée en particulier par l’analyse des données des
missions POGO par Cain et Langel (1968).

Fig. n° 2. Evolution du premier coefficient de Gauss go
1

Pour les époques antérieures à 1832, on postule une décroissance linéai-

re extrapolée du comportement observé de 1840 à nos jours (Jackson et

al., 2000).

Ces derniers ont alors constaté que si deux modèles cal-
culés avec deux jeux indépendants de données d’intensi-
té (en divisant la base de données en deux, par exemple)
prédisaient bien, aux erreurs attendues près, la même
valeur de l’intensité du champ en tout lieu, ces deux
modèles pouvaient présenter des désaccords jusqu’à dix
fois plus importants, lorsqu’il s’agissait de prédire le
champ vectoriel. Au sol, l’erreur de prédiction d’un modè-
le uniquement basé sur de telles données peut ainsi attein-
dre plusieurs centaines de nT, surtout au voisinage de l’é-
quateur (Figure n° 3a), ce qui n’est guère mieux que ce
que pouvaient déjà faire les modèles entièrement basés
sur les données sol. C’est à Backus (1970) que l’on doit
l’explication théorique de l’origine de cette erreur, désor-
mais connue sous le nom d’ “effet Backus”. Ce dernier
montra que la difficulté provenait de ce que la seule
connaissance, même supposée parfaite, de l’intensité d’un
champ d’origine interne en tout point d’une surface sphé-
rique (la surface de la Terre) ne suffisait pas à complète-
ment caractériser ce champ. Ce problème “d’intensité” est
le miroir de celui “de direction” que nous évoquions à
propos des modèles historiques, pour lequel, à l’inverse,
on supposait seule la direction du champ parfaitement
connue. Contrairement au problème de direction, hélas,
cette difficulté ne se limite pas à des configurations
“pathologiques” du champ, et concerne bien le champ
géomagnétique contemporain.
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Fig. n° 3. a) Effet Backus typique : différence constatée au
sol entre la composante verticale prédite par un modèle

dérivé des seules données d’intensité et celle prédite à
partir d’un modèle de référence ; b) Réduction de l’effet

par ajout de l’information sur la position de l’équateur
(Ultré-Guérard et al., 1998).

En complétant les données d’intensité mesurées par les
satellites par des mesures vectorielles réalisées à Terre à
proximité de l’équateur, là où l’effet Backus est le plus
important, on devait cependant pouvoir réduire ce der-
nier. C’est ce qu’ont constaté Hurwitz et Knapp (1974).
Des travaux récents ont permis de préciser le “remède”. Il
a d’abord été montré théoriquement que si, à la connais-
sance parfaite de l’intensité d’un champ d’origine interne
sur une surface sphérique, on ajoute la connaissance par-
faite de la localisation de son équateur magnétique sur
cette surface, alors le champ est entièrement déterminé
(Khokhlov et al., 1997). Bien entendu, en pratique, les
données d’intensité ne sont jamais parfaites, ni l’équateur
magnétique parfaitement localisé. Mais on peut apprécier
l’impact de ces erreurs (Khokhlov et al., 1999). Des tests
effectués sur des données réelles montrent que cette
approche peut être très efficace (Ultré-Guérard et al.,
1998) (Figure n° 3b). Ainsi apparaît-il qu’un suivi de la
localisation de l’équateur magnétique pourrait offrir une
façon sûre de garantir une exploitation bien meilleure des
données spatiales d’intensité.
Notons toutefois, pour nuancer notre propos, que les don-
nées spatiales d’intensité, ou celles vectorielles dans le réfé-
rentiel du satellite (et donc non ou mal restitué), ont malgré
tout trouvé une grande utilité pour l’étude de phénomènes
dont le signal se distingue facilement de celui, artificiel, pro-
duit par l’effet Backus. C’est le cas lorsque par exemple on
cherche à reconstituer le champ loin de l’équateur magné-
tique (cas de l’étude des premières données de Spoutnik 3
au-dessus de l’URSS). C’est aussi le cas lorsque l’on étudie
les signaux très locaux produits par des sources externes

(c’est ainsi que les “courants alignés”dont il sera question
plus loin, ont été mis en évidence pour la première fois
dans les zones aurorales ; Iijima et Potemra, 1976). C’est
enfin le cas lorsque l’on considère le signal interne de
petite échelle spatiale. Ce dernier point est important, car
c’est ainsi que l’on a en effet pu mettre en évidence le fait
qu’il était possible de détecter le signal produit par les
sources crustales depuis l’espace (Zietz et al., 1970). Il
reste cependant que le plus simple est encore de pouvoir
disposer directement de données spatiales vectorielles
orientées.

Fig. n° 4. Les satellites MAGSAT (vue partielle) et
Ørsted (en haut), CHAMP et SAC-C (en bas).

LA REVOLUTION DES SATELLITES VECTORIELS

LA MISSION MAGSAT

À la fin des années 1970, la motivation était donc grande
de voir se concrétiser une mission spatiale “vectorielle”
capable de tirer le meilleur parti des progrès réalisés en
magnétométrie. Ceci fut enfin le cas, en octobre 1979,
avec le lancement de la mission américaine MAGSAT.
MAGSAT (Figure n° 4) a été placé sur une orbite quasi-
polaire, avec une inclinaison de 96,76°, un périgée et un
apogée de respectivement 352,4 et 561,2 km, ce qui
devait assurer une très bonne couverture géographique à
basse altitude (descendre plus bas aurait compromis la
durée, déjà courte, de la mission). Cette orbite était hélio-
synchrone dans le plan perpendiculaire à l’axe Terre-
Soleil, de manière à être toujours éclairée par le Soleil.
Ceci était requis pour permettre une alimentation conti-
nue en énergie (grâce à des cellules photo-électriques). Ce
satellite embarquait à son bord deux magnétomètres : un
magnétomètre scalaire absolu à pompage optique et un
instrument vectoriel, de type fluxgate. Le magnétomètre
scalaire fournissait une mesure absolue de l’intensité du
champ avec une précision de 1 nT. Ceci permettait de
calibrer les mesures de l’instrument vectoriel (relatif et sus-
ceptible de dériver), et d’atteindre une précision effective
de la mesure du champ magnétique de 3 nT sur chaque
composante. Afin de minimiser le champ magnétique pro-
duit au niveau des magnétomètres par le satellite, dont la
“propreté magnétique” était par ailleurs très soignée, ces
derniers ont été placés à l’extrémité d’un bras déployable
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de 6 mètres. Mais le défi technologique le plus considé-
rable de la mission restait celui posé par la restitution d’at-
titude du champ vectoriel, afin d’en exprimer les compo-
santes dans un référentiel géocentrique (nord, est,
verticale). Ceci fut réalisé grâce à un dispositif incluant un
détecteur solaire et deux caméras stellaires solidaires du
corps du satellite, ce qui permettait de déterminer l’attitu-
de de ce dernier, et d’un système optique (un faisceau
réfléchi par un jeu de miroirs) qui permettait de restituer
l’attitude du magnétomètre vectoriel par rapport au corps
du satellite. En deux étapes, donc, l’attitude de la mesure
vectorielle était restituée dans le référentiel géocentrique,
résultant en une erreur de l’ordre de 5 nT sur chaque com-
posante. Restait enfin le problème de la détermination
précise de la position du satellite. Avec des moyens clas-
siques de poursuite, elle fut réalisée avec une précision de
60 mètres en altitude, et 300 mètres le long de l’orbite, ce
qui se traduisit par une incertitude supplémentaire d’en-
viron 2 nT sur chaque composante du champ restitué.
MAGSAT produisit ainsi des données utiles de novembre
1979 à mai 1980, à raison de 16 mesures par seconde,
avec une précision finale d’environ 6 nT sur chaque com-
posante. C’était un progrès spectaculaire.

PREMIERES CARTOGRAPHIES HAUTE RESOLUTION

Dès les premières analyses des données de MAGSAT,
Langel et Estes (1982) révélèrent ce qui devait être le résul-
tat le plus important de la mission pour ce qui concerne
l’étude du champ interne. En prenant quelques précau-
tions élémentaires pour minimiser la contribution possi-
ble du champ magnétique externe (jours magnétiquement
calmes, etc.), ils construisirent un premier modèle de
champ magnétique interne jusqu’au degré 23 afin d’en
analyser le “spectre spatial”, c’est-à-dire la contribution
Wi(a,n) de chaque degré n à la moyenne quadratique tota-
le Wi(a) du champ interne Bi à la surface de la Terre (r=a).
On sait en effet, que cette moyenne quadratique est la
somme de ces contributions :

La Figure n° 5 (Langlais et al., 2003) illustre l’allure de ce
spectre et fait apparaître très clairement une décroissance
exponentielle de ces contributions jusqu’au degré 13
environ, suivi d’une tendance “plate” témoignant d’une
contribution à peu près égale des différents termes de
degré plus élevé. Ceci fut immédiatement interprété
comme le témoignage de ce que le champ interne était en
fait la superposition d’un champ principal provenant de
la surface du noyau et dominant le champ jusqu’au degré
13 (la décroissance exponentielle pouvant être attribuée
à l’atténuation géométrique liée au fait que l’on observe
ce champ à distance lorsque l’on est à la surface de la
Terre), et d’un champ crustal produit par des sources tou-
tes proches et dominant le champ au-delà du degré 13.
Soyons honnêtes, l’existence d’une telle rupture de pente
était attendue. On connaissait l’amplitude du signal pro-

duit régionalement par le sous-sol à partir de levés,
notamment aéromagnétiques. Lors du WMS, un effort par-
ticulier avait notamment été fait dans le cadre de la contri-
bution américaine, “Project Magnet”, de cartographie
aéromagnétique. Ceci avait permis à Alldredge et al.
(1963) de reconstruire un profil aéromagnétique circum-
terrestre, dont l’analyse statistique permit à Lowes (1974)
d’estimer ce que pouvait être le spectre du champ magné-
tique interne. Par ailleurs, en dépit des difficultés associées
à l’effet Backus, il avait déjà été possible d’estimer gros-
sièrement ce spectre à partir des données POGO (Cain et
al., 1974). L’allure prédite était très proche de celle que
l’on voit sur la Figure n° 5. Cependant, pour la première
fois, MAGSAT permettait de calculer (et non plus d’esti-
mer) ce spectre avec précision. De plus, la démonstration
était faite que MAGSAT avait enfin atteint le niveau de pré-
cision requis pour permettre la cartographie précise du
champ magnétique d’origine interne jusqu’à des échelles
spatiales de l’ordre du millier de kilomètres.

Fig. n° 5. Spectre du champ magnétique interne à
l’époque 1980 (Langlais et al., 2003).

MAGSAT fut donc d’abord l’occasion de déterminer pour
la première fois la structure du champ magnétique prin-
cipal jusqu’au plus haut degré accessible à l’observation,
le degré 13, ce qui démontrait l’utilité des telles missions
pour l’étude de la dynamique du noyau. Mais MAGSAT
démontrait aussi qu’il était désormais possible d’étudier le
champ crustal depuis l’espace, malgré la petitesse du
signal (typiquement de l’ordre de 10 nT, à l’altitude du
satellite). Ceci suscita un engouement considérable. Pour
preuve, signalons que dans leur livre paru en 1998, Langel
et Hinze ne recensent pas moins de 167 cartes de champ
crustal, publiées entre 1982 et 1995 et construites à par-
tir de données MAGSAT! Ce livre donne d’ailleurs un tour
d’horizon très complet des travaux publiés jusqu’en 1995
à propos du champ magnétique d’origine crustal (rappe-
lons qu’en 1995, aucune autre mission de même type n’a-
vait encore été concrétisée). Aussi nous contenterons-nous
ici de décrire brièvement (et de manière non exhaustive,
il existe de nombreuses “variantes”) la démarche généra-
le suivie par les auteurs de ces travaux. Après avoir soi-
gneusement sélectionné les données pour éviter une
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contamination par le champ externe, complété ces don-
nées par d’éventuelles observations au sol (levés divers),
et employé des méthodes appropriées pour s’affranchir
des signaux externes résiduels (comme nous le verrons
dans un instant, il y en a), on construit des modèles géo-
magnétiques du champ interne. Alors, afin de s’affranchir
du champ principal, soit on étudie le champ prédit par les
degrés supérieurs à 13 du modèle en question, ce que l’on
fait généralement pour étudier le champ crustal de gran-
de échelle, soit on reprend les données d’origine aux-
quelles on soustrait la prédiction de la partie champ prin-
cipal n ≤ 13 du modèle, afin d’obtenir des données
“d’anomalies” du champ magnétique. Ces anomalies peu-
vent alors être soit directement cartographiées, soit utili-
sées à leur tour comme entrée pour construire un modè-
le régional du champ d’anomalie. Le plus souvent, ces
modèles régionaux interprètent le champ d’anomalie
comme étant le résultat d’une aimantation équivalente du
sous-sol (représentation en “source équivalente”), ce qui
permet de faire des comparaisons avec des structures géo-
logiques connues (ou à rechercher !), ainsi qu’avec d’aut-
res types de cartes (gravimétriques, etc.). Nous aurons
l’occasion de rapporter plus loin les résultats de quelques
études de ce type menées encore récemment.
MAGSAT était donc un énorme progrès, mais MAGSAT
avait deux principaux défauts. Sa durée de vie fut brève,
ce qui n’a pas permis de faire de progrès significatif en
matière de modélisation de la variation séculaire et MAG-
SAT était héliosynchrone, ce qui limita la qualité des
modèles de champ magnétique interne, contaminés en
partie par du signal d’origine externe.

LES SOURCES DU CHAMP EXTERNE

Pour comprendre en quoi cette orbite n’était pas optima-
le, il importe maintenant de préciser la nature des sources
du champ externe. Du point de vue des satellites magné-
tiques à basse altitude du type de MAGSAT (et de ceux
dont il sera question par la suite), on peut résumer la situa-
tion en classant ces sources en trois grandes catégories
(pour une description plus exhaustive, on pourra consul-
ter Langel et Hinze, 1998 ; Campbell, 1997).
Les sources les plus basses sont celles du champ
ionosphérique. Il s’agit de courants électriques circulant
principalement dans la région E de l’ionosphère, située à
la base de l’ionosphère entre typiquement 100 et 140 km
d’altitude. C’est la région la plus conductrice de l’io-
nosphère (plus bas, l’atmosphère n’est plus ionisée par les
ultraviolets et les rayons X “mous” en provenance du
Soleil qui ont alors déjà été interceptés à plus haute alti-
tude ; plus haut, l’atmosphère est moins dense). 
L’ionisation de l’ionosphère disparaît presque entièrement
la nuit (car en l’absence de source d’ionisation, les ions
redeviennent très rapidement neutres). Les courants pro-
prement dits sont alors dus à un mouvement vertical d’en-
semble de l’atmosphère provoqué par l’alternance du jour
(qui chauffe l’atmosphère, ce qui provoque une dilatation
d’ensemble) et de la nuit (qui provoque une contraction
d’ensemble). Le matin, en même temps que se reconsti-
tue la région E très conductrice, celle-ci se déplace donc

verticalement, à l’intérieur des lignes de champ du champ
principal, ce qui induit une force électromotrice. L’après-
midi, un mouvement contraire se produit, avec une force
électromotrice opposée. C’est ainsi que du côté jour de
l’ionosphère, deux grandes boucles de courant opèrent en
permanence dans la région E, l’une dans l’hémisphère
nord, l’autre dans l’hémisphère sud (Figure n° 6). La cou-
che E étant mince, il s’agit de courants quasi-horizontaux.
Ces courants réguliers produisent ce qu’il est convenu d’ap-
peler le champ ionosphérique “Sq” (pour “Solar quiet”).
C’est en effet le seul champ externe significatif, les “jours
calmes”. On en connaît assez bien la géométrie grâce aux
données d’observatoires. Dans l’ensemble, ce champ
externe est caractérisé par de très grandes échelles hori-
zontales. Mais il importe de souligner l’existence d’une
bande où les courants sont particulièrement intenses.
Cette bande suit l’équateur magnétique (du côté jour),
c’est l’ “électrojet équatorial”. Son existence est due à l’a-
nisotropie du tenseur de conductivité du plasma de l’io-
nosphère, dont la composante perpendiculaire au champ
principal (et donc ici le long de l’équateur) est renforcée.
Ce champ Sq est évidemment héliosynchrone. Il est faible
la nuit, ce qui motive la règle déjà évoquée qui veut que
pour l’éviter, on préférera les données de nuit.
Remarquons également tout de suite que les sources de
ce champ sont au-dessous des satellites.

Fig. n° 6. Schéma simplifié des sources ionosphériques.

Au-delà de l’ionosphère, et bien au-dessus des orbites des
satellites qui nous intéressent, on trouve la magnétosphè-
re (qui s’étend jusqu’à plusieurs rayons terrestres). La
dynamique de cette magnétosphère est très complexe,
mais pour nos besoins, et compte tenu de ce que les satel-
lites à basse altitude ne “voient” essentiellement que les
sources les plus proches, lesquelles sont déjà lointaines, il
est suffisant de considérer que les sources “magnétosphé-
riques” se concentrent dans un “anneau de courants”
équivalent. Cet anneau est dû à des particules piégées
dont le mouvement principal est celui d’aller et retour
nord-sud le long des lignes de champ du champ magné-
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tique principal. Ce mouvement est cependant plus com-
plexe et son effet moyen produit un courant électrique
annulaire le long de l’équateur magnétique lointain, à
environ trois ou quatre rayons terrestres (Figure n° 7).
L’intensité et la géométrie de ce courant dépendent de l’a-
limentation de la magnétosphère en particules chargées.
Celles-ci proviennent du vent solaire (vent de particules
émises par bouffées par le Soleil) et pénètrent à l’occasion
dans la magnétosphère, lorsque le champ magnétique
interplanétaire (provenant lui aussi du Soleil) est de sens
opposé à celui du champ magnétique principal terrestre.
Lorsque ceci se produit (plusieurs fois par mois), l’anneau
de courants est alimenté pour quelques jours, ce qui pro-
duit un champ externe irrégulier. C’est alors que l’on obs-
erve des jours “agités” avec des “orages magnétiques”
dans les observatoires. Remarquons qu’à l’inverse des
sources ionosphériques, ces sources sont au-dessus des
satellites.
Il existe enfin une dernière catégorie de sources de champ
externe, les “courants alignés”. En simplifiant à l’extrême,
on peut dire que ces courants sont dus aux particules
chargées qui étaient déjà responsables de l’anneau de
courants et qui peuvent descendre jusqu’à l’ionosphère le
long des lignes du champ principal. Macroscopiquement,
tout se passe comme si les lignes de champ se compor-
taient comme des courts-circuits entre l’anneau de cou-
rants et l’ionosphère. Parce que l’anneau de courants est
à plusieurs rayons terrestres, ces courants alignés vont sur-
tout alimenter les hautes latitudes de l’ionosphère, au nord
et au sud, dans une région appelée “ovale auroral”
(Figures n° 6,7). Lorsqu’ils sont importants, leur entrée
dans l’ionosphère et l’atmosphère provoque une ionisa-
tion supplémentaire. Ceci a trois conséquences, l’appari-
tion des aurores boréales (lumières émises par les ions
excités), une augmentation locale de la conductivité de
l’ionosphère, et, par conséquent, l’apparition d’un cou-
rant supplémentaire, “l’électrojet auroral”. Ces phénomè-
nes se produisent principalement lors des orages magné-
tiques. Il importe de constater que si l’électrojet auroral se
produit sous les satellites, les courants alignés se produi-
sent dans le volume où évoluent les satellites.
On voit donc que les satellites ne perçoivent pas les sour-
ces de la même manière que les observatoires. Tout d’a-
bord, le milieu dans lequel évoluent les satellites n’est pas
dépourvu de sources, puisque y circulent des courants ali-
gnés. Ensuite, les notions de champs interne et externe
sont différentes. Les sources magnétosphériques vont cer-
tes pouvoir être considérées comme externes, mais les
sources ionosphériques vont apparaître comme internes.
Enfin, ces deux champs induisent des courants électriques
dans le sous-sol qui vont donner lieu à des sources secon-
daires d’origine interne. Tout ceci peut générer des diffi-
cultés. Ce fut le cas pour MAGSAT, en particulier.

Fig. n° 7. Schéma simplifié des sources
magnétosphériques proches du champ magnétique

terrestre (seul un demi-espace est représenté).

PROBLEMES DE CONTAMINATION DES MODELES DE
CHAMP INTERNE

Considérons ainsi les sources ionosphériques, et plus pré-
cisément celles du champ Sq. Au premier ordre, ce champ
est héliosynchrone. Il est minimum au cœur de la nuit. Le
plus simple pour en éviter le signal consiste donc à n’uti-
liser que des données de nuit (comme pour les données
au sol). MAGSAT, cependant n’a jamais volé de nuit, son
orbite héliosynchrone le faisant survoler une région don-
née soit à 6 heures du matin, soit à 6 heures du soir ! Or
à ces heures locales, la contribution du champ ionosphé-
rique peut être comparable à celles du champ crustal.
Ceci fut mis en évidence de manière simple en séparant
les jeux de données acquises le matin ou le soir, et en
construisant ainsi des modèles décrivant le champ inter-
ne vu par le satellite soit le matin, soit le soir. La compa-
raison de ces modèles révéla une contamination de l’or-
dre de 10 à 15 nT, aussi bien dans les grandes échelles
décrivant le champ principal (Langel et Estes, 1985a, b),
que dans les petites échelles décrivant le champ crustal,
ce qui dans ce cas est de l’ordre de grandeur du signal
recherché (e.g., Cohen et Achache, 1990). Des procédu-
res furent donc conçues pour remédier à cet inconvénient.
L’effet apparaissant comme étant principalement dû à l’é-
lectrojet équatorial, la méthode générale employée
consista à faire des hypothèses sur la géométrie de cet
électrojet (hypothèses basées sur ce que l’on savait de l’é-
lectrojet à partir des observations réalisées au sol), et à
exploiter la différence constatée entre les cartes matin et
soir pour calibrer l’amplitude du signal. On peut ainsi
réduire cette contamination à moins de quelques nT
(Cohen et Achache, 1990 ; Langel et al., 1993). Cette
contamination résiduelle est principalement due à la
variabilité naturelle du signal de l’électrojet.
Une autre forme plus subtile de contamination due au
champ Sq est liée à la conductivité électrique. On sait de
longue date que les sources du champ externes variables
dans le temps engendrent par induction des courants élec-
triques dans la croûte et le manteau terrestre légèrement
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conducteurs. Ces courants engendrent à leur tour un
champ plus faible, induit. L’étude fine des champs exter-
nes et induits observés dans les observatoires permet
d’ailleurs d’établir le profil radial de conductivité dans le
manteau (e.g., Achache et al., 1981). Ce profil radial est
responsable d’un champ induit “miroir” du champ Sq,
dont la signature la plus importante, associée à l’électro-
jet équatorial, est également éliminée empiriquement par
la méthode décrite au paragraphe précédent. Mais la
conductivité de la Terre présente aussi des hétérogénéités
latérales importantes, ne serait-ce que du fait de l’alter-
nance des continents et des océans à la surface de la Terre.
Les courants induits par le champ Sq dans une Terre pré-
sentant de telles hétérogénéités de conductivité peuvent
engendrer un signal héliosynchrone de l’ordre de
quelques nT, perceptible par MAGSAT. C’est ce qu’ont
récemment montré Tarits et Grammatica (2000), et
Grammatica et Tarits (2002). Du point de vue de la mis-
sion MAGSAT, ceci est de nouveau un inconvénient, l’or-
bite héliosynchrone de ce dernier rendant ce signal
impossible à distinguer du signal dû à l’aimantation de la
croûte. Pour le futur, cependant, ce résultat est encoura-
geant. Il montre que les données magnétiques spatiales
pourraient aussi apporter des contraintes sur la distribu-
tion latérale de la conductivité dans la Terre solide. C’est
une perspective sur laquelle nous reviendrons.
Les courants alignés et les électrojets auroraux constituent
une autre source importante de contamination aux latitu-
des aurorales. Malgré le soin apporté à la sélection de
données pour éviter ce signal, il apparaît que même par
temps magnétiquement calme, ce signal peut être signifi-
catif, pouvant se traduire par une contamination de nou-
veau de l’ordre de 10 nT dans les champs internes recons-
truits, précisément dans les zones aurorales (Ravat et al.,
1995). La géométrie de ce signal est beaucoup plus mal
connue. Ravat et al. (1995) l’ont déterminée empirique-
ment par comparaison des données jour et soir. Ceci leur
a permis de constater qu’il existait une forte composante
héliosynchrone du champ produit par ces courants et de
proposer une méthode de correction analogue à celle
évoquée pour l’électrojet équatorial. On peut alors rédui-
re la contamination à moins de 6 nT. Une autre méthode,
plus simple, a également été employée, en particulier
pour modéliser le champ principal. Elle consiste à ne pas
considérer les données vectorielles aux hautes latitudes,
et à ne retenir que les données d’intensité qui ne sont
affectées qu’au second ordre par les courants alignés.
Cette méthode ne permet cependant pas d’éliminer le
signal des électrojets auroraux. De manière générale, la
contamination reste donc importante, et on peut affirmer
qu’aux hautes latitudes le champ interne de petite échelle
reste de ce fait assez mal déterminé par les observations de
MAGSAT.
Reste enfin la question des sources magnétosphériques.
De nouveau, en dépit des précautions prises pour ne
sélectionner que des données de jours calmes, ce champ
peut poser des problèmes. Car, même les jours calmes, la
contribution de l’anneau de courants reste significative.
De prime abord, la modélisation du champ de ces cou-
rants en harmoniques sphériques externes selon (2b)

devrait être possible. Mais en pratique on doit faire face à
deux difficultés. Il faudrait d’abord que ce champ varie
peu le temps d’acquérir suffisamment de données satelli-
taires afin d’obtenir une bonne couverture géographique
(et ainsi permettre l’analyse en harmoniques sphériques).
Or le champ magnétosphérique varie beaucoup, ne serait-
ce que le temps (de l’ordre de 90 mn) d’une révolution du
satellite. On ne peut donc procéder ainsi. Pour éliminer
ce signal, une approche analogue à celle employée pour
éliminer le signal de l’électrojet a de nouveau été propo-
sée (e.g., Langel et Sweeney, 1971 – on remarquera
d’ailleurs que le problème avait été identifié dès les pre-
mières missions scalaires). Postulant la géométrie de l’an-
neau de courants (dans le plan moyen de l’équateur
magnétique), il suffit d’ajuster l’amplitude du signal que
ce dernier produit afin d’éliminer au mieux les tendances
visibles dans le signal le long d’une orbite du satellite.
Cependant, contrairement au signal de l’électrojet, le
signal magnétosphérique n’est pas de petite échelle spa-
tiale, et cette méthode risque d’éliminer une partie du
signal d’origine interne de grande échelle ou présentant
une structure Nord-Sud prononcée. Une autre approche
a donc aussi été développée (Langel et Estes, 1985a,b).
Elle consiste à remarquer que le champ magnétosphé-
rique étant de grande échelle, sa modulation temporelle
est essentiellement la même en tout point à proximité de
la surface de la Terre. Cette modulation peut donc être
mesurée au sol dans les observatoires, et quantifiée, au
moins au premier ordre, par l’évolution d’un indice horai-
re, l’indice Dst. On peut alors empiriquement considérer
que le champ magnétosphérique est décrit par un déve-
loppement du type de (2b), dont la dépendance tempo-
relle peut être prise en compte par l’évolution de cet indi-
ce. Ceci élimine la difficulté initiale de la variation
temporelle du champ magnétosphérique le temps que le
satellite se déplace sur son orbite. Il ne reste alors plus
qu’à faire face à la seconde difficulté, qui est que comme
le champ Sq, le champ magnétosphérique va induire des
courants dans le sous-sol. Cette difficulté est à son tour
contournable en remarquant qu’au premier ordre, le
champ induit va également être modulé par l’indice Dst.
Le champ induit peut donc être décrit par un développe-
ment du type (2a), comme le champ interne, mais modu-
lé par l’indice Dst, ce qui permet de l’identifier.
Remarquons enfin que le signal magnétosphérique étant
variable à l’échelle de l’heure, les difficultés qu’il engen-
dre ne sont pas propres aux satellites héliosynchrones.

LA MISSION ØRSTED

MAGSAT cessa de fonctionner en mai 1980. À la suite de
cette mission, huit autres missions de basse altitude (entre
300 et 2000 km) embarquèrent des magnétomètres (cf.
Langel et Hinze, 1998). Ces missions n’étaient cependant
pas capables de magnétométrie de haute précision. Les
magnétomètres étaient tous des magnétomètres fluxgate
(donc relatifs), l’attitude était médiocrement déterminée et
les mesures du champ restitué dans le référentiel terrestre
restèrent très imprécises. Rien de comparable aux mesu-
res de MAGSAT.
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Après une interruption de près de 20 ans, le 23 février
1999, Ørsted (Figure n° 4) fut donc la deuxième mission
de magnétométrie de la classe de MAGSAT à être lancée
et à fournir des données de qualité (Neubert et al., 2001 ;
http:// dmiweb.dmi.dk/fsweb/projects/Ørsted/). La concep-
tion d’Ørsted reprenait l’essentiel de la conception de
MAGSAT. Ce petit satellite danois, d’un poids total de 62
kg, est en effet constitué d’un corps principal (72 cm x 45
cm x 34 cm) abritant les systèmes de transmissions et de
navigation, les sources d’énergie (cinq panneaux solaires
alimentant des batteries) ainsi que toute l’électronique de
bord. Un bras déployable de 8 mètres de long permet,
comme sur MAGSAT, de disposer les magnétomètres à
distance, pour réduire la signature magnétique du corps
du satellite (d’une propreté magnétique par ailleurs opti-
misée). Deux magnétomètres ont été utilisés. Un magné-
tomètre vectoriel relatif danois, de type fluxgate “CSC”
(Compact Spherical Coil tri-axial vector magnetometer),
construit à l’Institute for Automation, Danish Technical
University (IA/DTU), et un magnétomètre scalaire absolu
français, de type OverHauser “OVH”, construits par le
CEA/LETI, fourni par le CNES et dont l’IPGP a assuré la
validation scientifique (Langlais et al., 1999). Ces deux
magnétomètres sont disposés sur le bras à respectivement
6 et 8 mètres du corps (les deux mètres de distance entre
les deux instruments étant requis pour minimiser les pos-
sibilités d’interférences). La restitution d’attitude de la
mesure vectorielle est assurée de manière beaucoup plus
simple que sur MAGSAT, grâce aux progrès réalisés entre
temps en matière de caméras stellaires. Une caméra stel-
laire amagnétique légère (Star Imager ou “SIM”) dévelop-
pée également par l’IA/DTU, a en effet pu être montée
directement sur le magnétomètre vectoriel. Le magnéto-
mètre absolu, d’une précision supérieure à 0,3 nT, fonc-
tionnant à 1 Hz, permet d’assurer l’étalonnage du magné-
tomètre vectoriel CSC, qui peut fonctionner jusqu’à 100
Hz. Ce CSC s’est révélé être d’une grande stabilité, et la
mesure sur chaque composante vectorielle est ainsi
connue à 0,5 nT près dans le référentiel du satellite. La
caméra SIM permet alors de restituer ce vecteur dans le
référentiel géocentrique. Un point qui s’est avéré impor-
tant pour l’exploitation des données est que l’erreur de
restitution d’attitude n’est pas isotrope. Une erreur de rota-
tion d’environ 30 secondes d’arc est constatée autour de
l’axe de visée de la caméra, alors que l’erreur reste de l’or-
dre de 5 secondes d’arc pour ce qui concerne la direction
de cet axe. En fonction de l’orientation du satellite par rap-
port au référentiel géocentrique, l’erreur sur une compo-
sante restituée peut donc atteindre près de 7 nT, tandis
qu’elle peut tout aussi bien n’être que de 1 nT. Avec un
formalisme adapté (Holme et Bloxham, 1996), ce type
d’erreur “d’attitude” peut heureusement être pris en
compte pour tirer le meilleur parti des données. Notons
néanmoins que cette difficulté est la principale limite à
l’excellente qualité des données d’Ørsted, car, par ailleurs,
la position du satellite est connue à moins de 50 m près
grâce à des récepteurs GPS. Ørsted est donc de classe au
moins comparable à MAGSAT. Signalons, pour compléter ce
rapide panorama (on pourra aussi consulter le site web men-
tionné ci-dessus), que la charge utile d’Ørsted comprend

également un détecteur de particules chargées et un GPS
Turbo-Rogue. Les mesures de ces deux instruments n’ont
cependant pas été directement exploitées pour la magné-
tométrie.
L’orbite d’Ørsted possède deux caractéristiques qui la dis-
tinguent de celle de MAGSAT. Elle n’est pas héliosyn-
chrone afin d’éviter les difficultés décrites précédemment.
Elle est plus haute, afin de permettre à la mission de durer
plus longtemps. De fait, l’orbite est telle, que l’inclinaison
est de 96,5°, et le périgée et l’apogée d’environ 640 km et
880 km. Ceci permet à l’orbite de dériver progressive-
ment, et au satellite de survoler le sol à une heure locale
variant de - 0,9 minute/jour, donc de couvrir toutes les
heures locales en environ 800 jours (au lancement, cette
heure locale était de l’ordre de 2 h 30 matin et soir). Après
environ 16 mois, en juin 2000, il était donc prévu que
l’orbite entrât dans une période de trois mois d’illumina-
tion permanente du satellite par le Soleil (une face au
Soleil, une face à l’ombre), au cours de laquelle, en août
2000, l’orbite devait passer par la configuration de MAG-
SAT (heure locale de 6 heures le matin et le soir). Mais
contrairement à MAGSAT, Ørsted n’était pas optimisé
pour voler longtemps dans une telle configuration, ther-
miquement inconfortable. La durée nominale de la mis-
sion était donc de 14 mois. Mais il se trouva que Ørsted
surmonta l’obstacle, une fois, puis deux fois, 800 jours
plus tard, c’est-à-dire tout récemment, fin 2002. Un grand
nombre de données sont donc disponibles, couvrant tou-
tes les heures locales (mais il est vrai, en plus ou moins
grand nombre, la configuration “illuminée” étant malgré
tout très défavorable). Les données ont déjà donné lieu à
une quarantaine de publications concernant aussi bien le
champ magnétique externe que le champ magnétique
interne (cf. le site mentionné ci-dessus). Nous reviendrons
plus loin sur quelques-uns des résultats les plus significa-
tifs concernant plus spécifiquement le champ interne.

LA MISSION CHAMP

Le lancement d’Ørsted était initialement prévu pour 1997,
en tant que charge secondaire sur une fusée américaine
Delta II dont la charge principale était un satellite beau-
coup plus important. Le développement de cette charge
principale connut malheureusement de nombreuses diffi-
cultés, ce qui retarda le lancement de trois ans. Entre
temps, un second projet de satellite avait eu le temps de
se concrétiser, la mission CHAMP (CHAllenging
Minisatellite Payload, http://op.gfz-potsdam.de/champ/)
d’initiative allemande, embarquant une instrumentation
internationale (Figure n° 4). Cette mission fut lancée le 15
juillet 2000 (avec une fusée russe COSMOS, sans même
une seconde de retard sur la date annoncée), soit seule-
ment 5 mois après Ørsted. La politique mise en place par
le GeoForschungsZentrum Potsdam (Allemagne) pour
l’exploitation des données de cette seconde mission est
cependant très différente de celle du projet Ørsted. Ce
n’est en effet que fin mai 2001, bien après le lancement
du satellite (à l’inverse du projet Ørsted, qui, il est vrai,
avait eu le temps de se préparer !), qu’un appel d’offre
international fut lancé. Et si les données sont désormais
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disponibles, seules quelques études réalisées par le GFZ
ont pour l’instant abouti. Nous en parlerons rapidement
plus loin.
CHAMP se distingue à son tour d’Ørsted et de MAGSAT.
Tout d’abord, et nous ne nous attarderons pas davantage
sur cette caractéristique qui n’a été que peu exploitée
pour l’instant pour la magnétométrie, CHAMP est à la fois
une mission de gravimétrie et de magnétométrie. À ce
double titre, CHAMP embarque donc un accéléromètre
construit par l’ONERA et fourni par le CNES, un récepteur
GPS TRSR-2 (à 48 canaux) construit par le JPL et fourni par
la NASA, un réflecteur laser (Laser Retro Reflector, LRR)
développé par le GFZ – ces trois instruments constituant
la charge utile pour la gravimétrie –, mais aussi, deux
magnétomètres vectoriels relatifs fluxgate CSC construits
par les Danois de l’IA/DTU, un magnétomètre absolu
OVH acheté auprès du LETI/CEA – ces magnétomètres,
très semblables à ceux présents sur Ørsted, constituent la
charge utile pour la magnétométrie –. On trouve égale-
ment, pour les besoins de restitution d’attitude, aussi
importants en gravimétrie qu’en magnétométrie, deux pai-
res de caméras stellaires (Advanced Stellar Compass, ASC)
construites, comme pour Ørsted, par les Danois de
l’IA/DTU. Un ultime instrument est encore présent, un Ion
Driftmeter fourni par l’Air Force Research Laboratory, aux
USA, qui permet de mesurer les densités d’ions et la
valeur du champ électrique.
Comme toujours, les instruments magnétiques ont été pla-
cés sur un bras. Ce bras de 4 m est assez court, car le
corps du satellite s’allonge lui-même sur près de 4 m. Ce
corps important, de même que la masse du satellite (plus
de 500 kg), sont des contraintes imposées par la gravimé-
trie. Les deux magnétomètres CSC, sur chacun desquels a
été rigidement fixé un ASC, sont installés sur un banc
optique rigide, de part et d’autre du bras (à 60 cm l’un de
l’autre) et à 2 m du corps du satellite. Le magnétomètre
OVH est, bien entendu, en extrémité de bras. La présen-
ce de deux caméras stellaires pointant vers des directions
nettement sécantes (102°) sur un banc optique commun,
était souhaitée pour réduire l’anisotropie de l’erreur de
restitution d’attitude d’une caméra isolée (ce qui génère
des difficultés, comme nous l’avons vu à propos d’Ørsted).
Dès lors, il était facile de dupliquer également les CSC, ce
qui permettait en outre d’assurer une redondance des
mesures et de détecter, le cas échéant, tout problème de
champ engendré artificiellement par le corps du satellite.
L’OVH fonctionne à 1 Hz avec une précision de l’ordre
de 0,2 nT. Après étalonnage, les CSC, qui fonctionnent à
50 Hz, permettent alors une détermination du champ vec-
toriel avec une erreur du même ordre sur chaque compo-
sante dans le référentiel du satellite. Le bruit magnétique
du satellite a été maintenu à moins de 0,5 nT. La restitu-
tion d’attitude permise par les deux ASC est de l’ordre de
4 seconde d’arc. Restitué dans le référentiel géocentrique,
le champ magnétique peut ainsi être connu à mieux que
1 nT, sur chaque composante. Ajoutons que la position du
satellite est particulièrement bien connue pour les besoins
de la gravimétrie, et n’engendre donc qu’une très faible
erreur. Ces performances optimales sont bien meilleures
que celles d’Ørsted et MAGSAT ! Signalons toutefois qu’il

arrive que l’une des caméras stellaires puisse ne pas fonc-
tionner (lorsque par exemple le Soleil ou la Lune sont en
vue), ce qui dégrade momentanément la qualité des don-
nées, et que ce niveau de performances nécessite une
excellente connaissance des angles relatifs entre les deux
CSC et les caméras stellaires. Ceci nécessite un re-étalon-
nage fin en vol (à effectuer en plus de l’étalonnage abso-
lu), ce qui n’est pas si simple à mener (Gravrand et al.,
2001). De fait, l’étalonnage des données vectorielles reste
une question d’actualité pour CHAMP. Pour l’instant, il
semble raisonnable de considérer que la précision abso-
lue des données magnétiques vectorielles restituées est de
l’ordre de 2 nT (First Champ Science Meeting, GFZ,
2002).
Deux autres caractéristiques importantes de CHAMP doi-
vent être mentionnées, liées, cette fois-ci, à la nature de
l’orbite. Celle-ci est très basse et très proche d’être exacte-
ment circulaire et polaire. Cette orbite a en effet une incli-
naison de 87,3°, une altitude moyenne initiale de 454 km
(l’excentricité très faible, engendrant des variations d’alti-
tudes de seulement +/- 30 km). Il est prévu que cette orbi-
te descende de manière contrôlée à 300 km après 5 ans de
mission, au terme de laquelle le satellite sera livré à lui-
même, afin de permettre l’acquisition de données à très
basse altitude pendant quelques mois. Ce type d’orbite, de
longue durée et à basse altitude, a été rendu possible par
un profilage optimisé du satellite (Figure n° 4). De la sorte
CHAMP combine deux avantages : l’acquisition de don-
nées à basse altitude (comme MAGSAT) et une durée lon-
gue de mission (comme Ørsted). En outre, CHAMP couv-
re mieux les zones polaires : Ørsted et MAGSAT ne
peuvent acquérir de données au-delà de 84° de latitude.
CHAMP atteint 87,3° de latitude. Enfin, tout comme celle
d’Ørsted, l’orbite de CHAMP n’est pas héliosynchrone. Elle
dérive progressivement, à une vitesse de l’ordre de
-6 minutes/jour, ce qui permet de couvrir toutes les heures
locales en à peu près 120 jours, soit environ 4 mois.

LA MISSION SAC-C

Afin de compléter ce panorama des missions magnétiques
actuellement en vol, signalons enfin brièvement la mission
SAC-C argentine (avec une forte participation internationa-
le, et des USA en particulier ; http://www.conae.gov.ar/sac-
c/), (Figure n° 4). Quoique cette mission soit d’abord des-
tinée à une expérience d’occultation GPS et à l’imagerie
multi-spectrale (dans cinq bandes) des continents et de
leurs côtes, SAC-C embarque une instrumentation magné-
tique, placée, comme toujours, sur un bras. Cette instru-
mentation, dite “expérience Ørsted-2”, est semblable à
celle d’Ørsted : elle comporte un magnétomètre vectoriel
CSC et une caméra stellaire fournis par les Danois de
l’IA/DTU, et un magnétomètre absolu, cette fois-ci à
hélium (JPL) fourni par la NASA. Lancé le 18 novembre
2000, sur une orbite héliosynchrone 10 h 30 / 22 h 30 cir-
culaire, à une altitude moyenne de 700 km et avec une
inclinaison de 98,2°, cette mission devrait fonctionner 4
ans. Malheureusement, l’instrumentation magnétique est
en partie défaillante. La caméra stellaire ne répond pas
(défaillance de câble). Il n’est donc pas possible de resti-
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tuer les mesures vectorielles dans le référentiel géocen-
trique avec la précision requise pour la magnétométrie
planétaire. Le magnétomètre scalaire fonctionne mais ren-
contre également quelques difficultés d’étalonnage. SAC-
C est donc loin d’être de la même classe que Ørsted ou
CHAMP. Cependant la présence simultanée de ces trois
satellites offre la possibilité de faire des comparaisons. Ces
comparaisons ont déjà permis de constater que le magné-
tomètre scalaire de SAC-C donne pour l’instant des mesu-
res précises à 2,5 nT près. Nous reviendrons plus loin sur
l’intérêt de disposer ainsi de plusieurs satellites simulta-
nément en vol.

INTERPRETATION

Abordons maintenant l’interprétation des observations, à
travers quelques-uns des résultats les plus significatifs
obtenus ces dernières années en commençant par l’inter-
prétation des données historiques.

QUATRE SIECLES DANS LA VIE DU CHAMP
MAGNETIQUE PRINCIPAL

Nous l’avons dit, le champ principal et sa variation sécu-
laire sont produits par le noyau de la Terre. Grâce aux
modèles développés par Bloxham et Jackson (1992), puis
plus récemment par Jackson et al. (2000), il nous est pos-
sible de suivre une “animation” de l’évolution de ce
champ à la surface de la Terre, mais aussi à la surface du
noyau. En effet, ce champ étant produit dans le noyau et
variant assez lentement, le manteau constitué de silicates
dont la conductivité électrique est faible (Shankland et al.,
1993 ; Katsura et al., 1998) peut alors être considéré
comme un isolant électrique. Dans ces conditions, les
modèles exprimés sous la forme (2a) (rappelons que la
contribution du champ crustal est négligeable pour les
degrés jusqu’à 13) peuvent être employés pour reconsti-
tuer le champ à la base du manteau. Par continuité de la
composante normale du champ (donc radiale, en coor-
données sphériques) lors du passage dans le noyau, on
sait que si l’on représente une carte de cette composante,
cette carte est une image directe de la composante radia-
le du champ à la surface du noyau.
Les Figures n° 8a et 8b représentent deux telles cartes pour
les deux époques 1590 et 1990, d’après le modèle de
Jackson  et al. (2000).  Ce modèle,  dont le principal  méri-
te est de permettre de faire reculer l’image du champ jus-
qu’à précisément 1590, ne diffère que peu du modèle
plus ancien de Bloxham et Jackson (1992), largement
commenté par le passé (on pourra notamment consulter
l’article de Hulot et Jault (1995) réalisé à l’occasion du
rapport quadriennal 1991 - 1994 du CNFGG). Mais il
confirme clairement quelques faits sur lesquels nous nous
appuierons par la suite. D’abord, que si le champ magné-
tique est principalement dipolaire à la surface du noyau,
sa composante multipolaire est importante (c’est elle qui
est responsable des fortes variations régionales visibles sur
ces cartes). Ensuite que cette composante multipolaire est
fortement variable dans le temps. Rappelons en effet que
l’étude de Hulot et Le Mouël (1994) (réalisée sur le modè-

le de Bloxham et Jackson (1992)) avait permis de quanti-
fier cette variation en termes statistiques. Celle-ci faisait
apparaître que plus les échelles considérées sont petites,
plus le champ évolue vite, les temps caractéristiques
variant de 200 ans pour le degré 2 du champ jusqu’à 100
ans pour le degré 7 (comme nous l’avons vu, la variation
temporelle des degrés supérieurs à 8 est sujette à caution
dans ces modèles historiques). Enfin, qu’il semble que l’on
puisse caractériser l’essentiel de l’évolution du champ sur
400 ans par la présence d’une structure relativement sta-
ble (qui apparaît sur la Figure n° 8c, moyenne du champ
sur les 400 ans) et d’un champ de plus petite échelle rapi-
dement variable dont le principal effet, au terme des 400
ans, est d’avoir renforcé une importante région de polarité
inverse sous l’Atlantique sud (tache bleue sur la Figure n°
8b). Cette tendance est présente, même si on dégrade les
modèles les plus récents pour tenir compte de l’évolution
de la qualité des modèles vers les époques récentes.

Fig. n° 8. Carte de la composante radiale du champ
magnétique à la surface du noyau, en 1590 (a) et

en 1990 (b), et pour le champ moyen entre les
deux époques (c) (d’après Jackson et al., 2000).
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MOUVEMENTS DU FLUIDE A LA SURFACE DU NOYAU

Pour comprendre davantage l’origine de l’évolution du
champ principal, il importe de rappeler que le noyau de
la Terre est fluide (sauf en son centre, où se trouve la grai-
ne solide), qu’il est très vraisemblablement constitué de
fer liquide, que ce dernier se refroidit lentement en
convectant, et que c’est donc la convection de ce métal
conducteur qui est presque certainement responsable de
l’existence même de ce champ, via un mécanisme de
dynamo fluide auto-entretenue. En fait, il faut bien le dire,
aucun autre mécanisme physique ne semble à même de
rendre compte des observations, même si plusieurs
auteurs ont tenté d’autres explications par le passé (voir
l’excellente revue proposée par Merrill et al., 1996). En
outre, la capacité d’une dynamo fluide auto-entretenue à
générer un champ magnétique planétaire est désormais
bien établie, grâce en particulier aux progrès récents en
matière de simulation numérique (e.g., Christensen et al.,
2001), même si, il faut le reconnaître, ces simulations ne
peuvent encore prétendre fonctionner dans le régime de
paramètres pertinents pour la Terre (Dormy et al., 2000).
La principale difficulté vient de la viscosité du fluide du
noyau, extrêmement faible dans la réalité, mais qui joue
encore un rôle trop important dans les simulations numé-
riques de dynamo et plus généralement dans tous les phé-
nomènes magnétohydrodynamiques que l’on peut être
tenté de simuler (Dormy et al., 1998 ; 2002). On peut
néanmoins affirmer que le champ principal de la Terre est
très vraisemblablement dû à un tel mécanisme.
Dans ce contexte, si la composante radiale Br du champ
évolue à la surface du noyau comme en témoignent les
Figures n° 8, ce ne peut être que sous l’effet de l’équation
(e.g., Gubbins et Roberts, 1987) :

où �
➝

H est la composante horizontale de �
➝

, � = (��)-1est
la diffusivité magnétique du noyau (� étant la conductivi-
té du noyau, � sa perméabilité magnétique) et u➝ est la
vitesse animant le fluide le long de la frontière noyau-
manteau.
Cette équation montre que Br ne peut varier que sous l’ef-
fet de son transport par le fluide (premier terme de droite)
ou sous l’effet d’une diffusion (second terme de droite). S’il
est certain que le terme de diffusion joue un rôle important
à long terme (à l’échelle de plusieurs milliers d’années), il
est par contre raisonnable de considérer que l’essentiel des
variations constatées à l’échelle de la dizaine d’années,
voire du siècle, est principalement dû au transport du
champ par le fluide. Faire cette hypothèse, dite “hypothèse
du flux gelé” (FG, initialement proposée par Roberts et
Scott, 1965), permet alors d’envisager de reconstituer les
mouvements à la surface du noyau à partir des variations
temporelles de Br. Pour mener à un mouvement unique,
l’exercice exige cependant une hypothèse supplémentaire
sur la nature de ces mouvements (Backus, 1968).
L’hypothèse retenue dans les travaux que nous mentionne-

rons est l’hypothèse tangentiellement géostrophique (TG, Le
Mouël, 1984). Celle-ci postule qu’à la surface du noyau (mais
non nécessairement ailleurs), les composantes horizontales
des forces de Coriolis subies par le fluide en mouvement u➝

sont compensées par le gradient horizontal de la pression
dynamique P. A savoir (
� étant la densité du noyau,
et �

➝
la vitesse de rotation de la Terre sur elle-même) :

Un aspect important de ces hypothèses est qu’indépendam-
ment des valeurs que peut prendre un tel mouvement, elles
imposent des contraintes sur la façon dont le champ peut évo-
luer. Un certain nombre de quantités intégrales de Br à la sur-
face du noyau doivent être conservées au cours du temps.
Ces contraintes offrent donc a priori une possibilité de tes-
ter les hypothèses du flux gelé et de la géostrophie tangen-
tielle à partir des modèles de champ interne. La chose n’est
cependant pas si simple à mener. Il faut d’abord recenser
toutes les contraintes en questions. C’est chose faite depuis
peu (Chulliat et Hulot, 2001 ; Chulliat, 2003). Il faut ensui-
te être capable d’interpréter les éventuels départs aux
contraintes en question, soit en termes physiques (Hulot et
Chulliat, 2003), soit en termes d’incertitudes dans les modè-
les géomagnétiques. C’est incontestablement ce dernier
point qui reste le plus délicat à mettre en œuvre.
Si l’on admet les deux hypothèses FG et TG précédentes,
on est alors en mesure d’estimer ce que vaut le mouvement
presque partout à la surface du noyau. Presque partout, car
il subsiste malgré tout des régions dans lesquelles des mou-
vements géostrophiques “invisibles” (ne produisant aucune
variation du champ), peuvent circuler (Backus et Le Mouël,
1986). Ces régions dites “ambiguës” sont de relativement
petites échelles. Si l’on recherche a priori un mouvement
de grande échelle, ceci ne pose pas de difficultés. C’est l’hy-
pothèse qui est généralement faite. Le mouvement est alors
calculé en recherchant sa décomposition sur une base de
mouvements élémentaires géostrophiques dérivés des har-
moniques sphériques, ce qui permet d’introduire une
contrainte pénalisant les mouvements de petites échelles
lors de l’inversion numérique (pour plus de détails, voir Gire
et Le Mouël, 1990 ; Hulot et Jault, 1995). Il a néanmoins été
noté récemment qu’une autre possibilité de calcul était
envisageable, permettant de retrouver le mouvement géo-
strophique exactement (aux erreurs d’observations près),
partout en dehors des régions ambiguës (Chulliat et Hulot,
2000). Cette méthode de calcul (dite “locale”, par opposi-
tion à la méthode précédente, qualifiée de “spectrale”)
permet de s’affranchir de l’hypothèse de grande échelle.
Mais elle n’est pas facile à mettre en œuvre, car elle exige
que le champ magnétique satisfasse exactement les
contraintes intégrales liées aux deux hypothèses FG et TG.
Des calculs préliminaires ont néanmoins été entrepris, dont
les résultats sont raisonnablement proches de ceux obtenus
par la méthode spectrale. Ils montrent que le mouvement
semble en effet être principalement de grande échelle.
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Fig. n° 9. Composante Y (Est) du champ
magnétique observé à Chambon-la-Forêt.

Partant de modèles historiques du champ, on peut alors
étudier les mouvements qui leur sont associés. Ces études
ont été entreprises de manière systématique dès la paru-
tion du modèle de Bloxham et Jackson (1992). Hulot et
Jault (1995) décrivent les résultats qui avaient déjà été
acquis à l’époque. Deux conclusions importantes s’im-
posaient déjà, confirmées depuis. D’une part que ces
mouvements évoluent de manière significative sur des
constantes de temps de quelques dizaines d’années au
siècle, d’autre part que cette évolution est à mettre en rela-
tion avec deux faits majeurs, l’observation de “secousses
géomagnétiques” (Hulot et al., 1993) et l’existence de
couplages mécaniques entre le noyau et le manteau (Jault
et al., 1988). Nous allons donc d’abord rapporter les der-
niers résultats obtenus à ce propos. Nous reviendrons plus
loin sur la description générale de la morphologie des
mouvements, que les données combinées de MAGSAT et
Ørsted ont permis de préciser pour la période 1980-2000.

Fig. n° 10. Distribution bimodale des secousses
géomagnétiques de 1969 et 1978, qui apparaissent

d’abord dans l’hémisphère Nord puis dans
l’hémisphère Sud (où les observatoires sont moins

nombreux, Alexandrescu et al., 1996b).

LES SECOUSSES GEOMAGNETIQUES

Les “secousses géomagnétiques” ont été mises en évi-
dence par Courtillot et al. (1978). Ces dernières se mani-
festent le plus clairement dans les longues séries d’obser-
vatoires, tout particulièrement sur les moyennes

mensuelles de la composante Est (Y) du champ magné-
tique, peu affectées par le signal externe (la moyenne
mensuelle éliminant l’essentiel du signal ionosphérique,
la composante Est étant par ailleurs peu affectée par le
signal de l’anneau de courants). La Figure n° 9 montre
ainsi l’évolution de cette composante, entièrement impu-
table au champ principal, à Chambon. On y voit très clai-
rement que le champ varie en suivant une courbe régu-
lière, dont la courbure change à certains moments précis.
Ce sont les “secousses géomagnétiques” (“geomagnetic
jerks”, en anglais). On en compte une dizaine au 20ème siè-
cle, les derniers s’étant produits en 1969, 1978, 1992
(Alexandrescu et al. 1996b ; Macmillan, 1996) et sans
doute (car on manque encore un peu de recul pour en
être sûr) en 1999 (Mandea et al., 2000). Au premier ordre,
chaque secousse peut être interprétée comme un saut de
la dérivée temporelle seconde du champ principal se
manifestant de manière quasi-synchrone sur l’ensemble
de la planète. Des analyses plus fines menées ces derniè-
res années, grâce à l’analyse en ondelettes, ont cependant
permis de constater que ces secousses avaient un compor-
tement plus subtil. On a ainsi d’abord pu constater qu’il ne
s’agissait pas exactement d’un simple saut d’ordre 2 (com-
portement en (t-to)2) du champ magnétique, mais plutôt
d’un saut d’ordre � (comportement en (t-to)�) (Alexandrescu
et al., 1995). On a ensuite pu mettre en évidence le fait
que ces secousses n’étaient pas rigoureusement synchro-
nes. Elles se produisent avec un léger décalage temporel,
les secousses apparaissant d’abord dans l’hémisphère
nord, puis, un à deux ans plus tard, dans l’hémisphère sud
(Alexandrescu et al., 1996b, Figure n° 10). On a enfin pu
constater que les deux secousses les mieux documentées,
celles de 1969 et de 1978 (responsables du “creux” bien
visible entre ces deux époques sur la Figure n° 9), sem-
blaient agir en sens opposé l’une de l’autre.
Comme l’ont ensuite montré Mandea Alexandrescu et al.
(1999), le simple fait que les changements de tendance
observés soient aussi soudains apporte une contrainte inté-
ressante à la fois sur la conductivité électrique du manteau
et sur la nature possible des secousses. Étudiant en détail les
légers départs du signal observé à un saut instantané
d’ordre , et attribuant ces départs à l’effet de la conductivi-
té du manteau que le signal a nécessairement dû traverser,
Mandea Alexandrescu et al. (1999) ont ainsi pu constater
que les observations étaient compatibles, d’une part avec
ce que l’on sait de la (faible) conductivité des silicates du
manteau (Shankland et al., 1993 ; Poirier et al., 1996 ;
Katsura et al., 1998), d’autre part avec l’idée que les secous-
ses puissent être exactement des sauts instantanés d’ordre
lorsqu’ils se produisent à la surface du noyau.
Pour mieux comprendre l’origine de ces secousses, il fau-
drait alors tenter de reconstruire la morphologie de ces sauts
à la surface du noyau en tenant compte de l’ensemble des
résultats précédents. La chose n’est pas simple et n’a pas
encore été tentée. L’exercice est par contre beaucoup plus
simple si l’on en revient à la description approchée des
secousses, considérées alors comme des sauts instantanés
synchrones d’ordre 2 à l’échelle planétaire, et si l’on se
contente de les cartographier à la surface de la Terre. C’est
une approche “rustique”, mais éclairante. Reprenant toutes
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les données d’observatoires, Le Huy et al. (1998) ont ainsi
pu cartographier les trois secousses de 1969, 1978 et 1992,
et en confirmer la nature “alternée”, celles de 1969 et 1992
étant de nature proche, mais de sens opposé à celle de
1978 (Figure n° 11). Il semble donc que les secousses gar-
dent en mémoire une certaine géométrie.
Dans la mesure où 1), les secousses témoignent de chan-
gements soudains de tendance de la variation séculaire et
2), la variation séculaire peut elle-même être interprétée
comme la conséquence de l’advection du champ par le
mouvement à la surface du noyau, on ne peut que conclu-
re que ces mouvements doivent eux-mêmes subir des
changements soudains de tendances au même moment.
C’est ce que Hulot et al. (1993) avaient mis en évidence en
étudiant  l’évolution des mouvements calculés dans les
hypothèses FG et TG, à partir du modèle historique de
Bloxham et Jackson (1992). Le Huy et al. (1998, 2000a) ont
récemment complété ce travail. Utilisant leur estimation
des secousses, ils en ont déduit le saut d’accélération que
le fluide avait dû subir à la surface du noyau au même
moment. Naturellement, les sauts de 1969 et 1992 sont
très semblables, celui de 1978 étant pratiquement de sens
opposé. Si donc, les hypothèses FG et TG tiennent, les
secousses géomagnétiques pourraient être interprétées
comme la conséquence de l’apparition successive de
mouvements accélérés à la surface du noyau, chaque nou-
veau  mouvement  ayant  tendance  à  agir dans le sen-
sopposé du mouvement précédent. Notons pour la suite
que ces sauts d’accélération, et donc les mouvements
variables qui sont à l’origine des secousses géomagné-
tiques ne sont clairement pas axi-symétriques.

Fig. n° 11. Carte de la composante Est du champ
géomagnétique à la surface de la Terre, pour les

secousses géomagnétiques de 1969 (a), 1979 (b) et
1992 (c) (Le Huy et al., 1998).

Les études précédentes interprètent les secousses géoma-
gnétiques en termes de mouvements, mais n’en justifient
pas l’existence. Deux études récentes ont tenté de propo-
ser une “explication” physique aux secousses. La premiè-
re, publiée par Bellanger et al. (2001, voir aussi Bellanger
2002), propose que les secousses soient la conséquence
de l’évolution rapide d’hétérogénéités de densité concen-
trée dans une couche initialement mince à la surface du
noyau. Ces hétérogénéités de densité prendraient hypo-
thétiquement naissance au contact du manteau présentant
lui-même des hétérogénéités latérales de température,
puis “couleraient” dans le noyau, en induisant un mou-
vement horizontal uniformément accéléré (en temps) dans
la couche dont l’épaisseur croîtrait par ailleurs linéaire-
ment. Ce modèle cinématique a cela de séduisant que
quoique faisant appel à un mouvement uniformément
accéléré dans la couche, il permettrait de produire des
sauts instantanés d’ordre � = 1.5 dans le champ principal
(par interaction avec le champ existant, et du fait du rôle
important que jouerait alors la diffusion magnétique,
second terme de droite dans (4)), tout en produisant l’ap-
parition soudaine d’une surpression à la base du manteau.
Ceci permettrait d’expliquer que les secousses géoma-
gnétiques puissent aussi être associées à des changements
de phases de l’oscillation libre de Chandler, point sur
lequel nous reviendrons dans un instant. Ce modèle repo-
se cependant sur beaucoup d’hypothèses spéculatives.
Plus récemment Bloxham et al. (2002) ont avancé une
autre explication. Celle-ci s’appuie sur un tout autre
mécanisme, celui des oscillations de torsions, dont il sera
question au paragraphe suivant. Disons-le d’emblée, si
cette explication a le mérite de s’appuyer sur un méca-
nisme clairement identifié, elle suscite pour l’instant de
sérieuses réserves. Elle stipule notamment que les seuls
mouvements présentant des variations à l’échelle décen-
nale à la surface du noyau sont purement axi-symétriques.
Ceci est en contradiction avec de nombreux travaux anté-
rieurs qui attestent de l’existence de mouvements varia-
bles non-axisymétriques (e.g., Hulot et al., 1993 ; Jackson,
1997), la contradiction la plus patente étant celle que l’on
constate avec les résultats de Le Huy et al. (1998). Car les
hypothèses employées par Le Huy et al. (1998) pour cal-
culer les sauts d’accélération responsables des secousses
géomagnétiques sont parfaitement compatibles avec cel-
les employées par Bloxham et al. (2002) pour mener leur
étude. En vertu de quoi, Le Huy et al. (1998) auraient dû
mettre en évidence des sauts d’accélération principale-
ment axi-symétriques, ce qui n’est pas du tout le cas,
comme nous l’avons vu. Cette contradiction n’est pas dis-
cutée par Bloxham et al. (2002), qui ne s’appuient
d’ailleurs que sur très peu d’observations pour étayer leur
affirmation. Ajoutons enfin, que tout comme celle de Le
Huy et al. (1998), l’étude de Bloxham et al. (2002) ignore
la double difficulté posée par l’ordre 1,5 des secousses, et
le décalage observé entre l’apparition des secousses dans
les hémisphères nord et sud.
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ACTION MECANIQUE DU NOYAU SUR LE MANTEAU

Les variations décennales du champ magnétique et des
mouvements à la surface du noyau ne sont pas associées
qu’aux seules secousses géomagnétiques. Elles sont sus-
ceptibles de faire apparaître des couples mécaniques sur
le manteau solide et donc d’être aussi associées aux irré-
gularités que l’on observe dans la durée du jour et dans le
mouvement du pôle de rotation de la Terre (voir e.g.,
Wahr, 1988).
Considérons d’abord les irrégularités observées dans la
durée du jour. Celles-ci sont attribuables pour les plus
rapides (annuelles et sub-annuelles), à des échanges de
moment cinétique entre le manteau et les enveloppes
fluides externes (atmosphère et océans), et pour les plus
lentes (ralentissement séculaire), à la dissipation due aux
marées ainsi qu’à une modification du moment d’inertie
du manteau produit par le rebond post-glaciaire (soulè-
vement lent du Nord du Canada et de la Scandinavie à la
suite de la disparition de la calotte glaciaire à la fin de la
dernière glaciation). Mais à l’échelle décennale, les varia-
tions observées (de l’ordre de quelques ms) ne peuvent
être attribuées ni aux enveloppes fluides, lesquelles ne
constituent pas un réservoir de moment cinétique suffi-
sant, ni à des processus mantelliques, trop lents. Il est
donc naturel d’envisager de les attribuer au noyau, dont
les mouvements varient précisément à cette échelle de
temps.
Considérons ensuite le mouvement du pôle de rotation
(dont le déplacement au sol est de l’ordre d’une fraction
de seconde d’arc, voir e.g., Gibert et al., 1998). Celui-ci
est dominé à parts à peu près égales, par une oscillation
annuelle forcée (forçage climatique) et par une oscillation
libre de période 435 jours (qui apparaît dès que l’axe de
rotation de la Terre n’est pas aligné avec l’axe de symétrie
de révolution du manteau), l’oscillation de Chandler. Une
dérive séculaire, d’amplitude comparable sur un siècle,
est de nouveau attribuée au rebond post-glaciaire
(Lambeck, 1980). Mais il semble qu’une variation décen-
nale de plus faible amplitude existe également, de l’ordre
du dixième de seconde d’arc. Celle-ci reste cependant dif-
ficile à caractériser, car à la limite de la résolution des
observations, notamment pour les époques les plus
anciennes (les données les plus récentes donnant lieu à
nettement moins de variations, Hulot et al., 1996 ;
McCarthy et Luzum, 1996). Le noyau pourrait de nouveau
en être à l’origine.
Ces dernières années, de très nombreux travaux ont porté
sur l’étude des couples que le noyau pourrait effective-
ment exercer sur le manteau pour rendre compte de ces
variations. Ces études viennent tout juste de faire l’objet
d’un long papier de revue par Jault (2003), auquel nous
renvoyons le lecteur pour beaucoup plus de précisions
que ce qu’il nous est possible de donner ici. Il n’est tou-
tefois pas inutile de passer en revue les mécanismes qui
ont été évoqués, et de mentionner ainsi l’état de la ques-
tion à travers quelques-uns des travaux les plus récents.
Traitons d’abord rapidement la question du mouvement
du pôle de rotation. Dans une série d’études récentes
(Hulot et al., 1996; Greff-Lefftz et Legros, 1995; Hide et

al., 1996), il a ainsi été montré que les variations décen-
nales observées dans ce mouvement pouvaient en effet
être attribuées à des couplages topographiques et gravita-
tionnels associés aux mouvements à la surface du noyau
(notions que nous préciserons plus bas), si du moins il
était confirmé que l’amplitude du signal est plutôt de l’or-
dre de la fraction de dixième de seconde d’arc, comme
semblent l’indiquer les données les plus récentes. Une
étude plus récente encore (Gibert et al., 1998), a par
ailleurs mis en évidence un autre lien possible entre le
champ magnétique, les mouvements du noyau et, de
manière plus surprenante cette fois-ci, l’oscillation de
Chandler. Grâce à une analyse en ondelettes des données
de positions du pôle qui leur a permis d’isoler la seule
contribution de l’oscillation de Chandler, Gibert et al.
(1998) ont en effet révélé une corrélation entre l’appari-
tion des secousses géomagnétiques et de soudains chan-
gements de phases dans l’oscillation de Chandler. Cette
oscillation libre n’est maintenue que si elle est régulière-
ment excitée. La source la plus probable de cette excita-
tion est la dynamique de l’atmosphère et de l’océan
(Celaya et al., 1999 ; Gross, 2000), mais les déphasages
observés ne sont pas expliqués et la corrélation de Gibert
et al. (1998) suggère donc que les secousses géomagné-
tiques pourraient en être responsables. C’est cette obser-
vation qui a motivé le modèle de secousses géomagné-
tiques de Bellanger et al. (2001) que nous évoquions plus
haut. En l’absence d’une bonne compréhension de la
nature véritable des secousses géomagnétiques, il est
cependant difficile d’en conclure davantage.
La question des irrégularités de la durée du jour a fait l’ob-
jet d’un beaucoup plus grand nombre d’études. C’est à
Jault et al. (1988) que l’on doit la première vérification
quantitative de ce qu’à l’échelle décennale, ces irrégula-
rités sont effectivement imputables à des échanges de
moment cinétique entre le noyau liquide et le manteau. À
la suite de Taylor (1963), ces derniers ont noté que si dans
le noyau, un cylindre de fluide (coaxial de l’axe de rota-
tion de la Terre) pris dans son ensemble subit un couple
net axial de la part des différentes forces (gravitationnel-
les, électromagnétiques, visqueuses, ou de pression), alors
les forces de Coriolis (qui dominent ordinairement,
comme en atteste l’équation (5) ne sont pas en mesure de
compenser ce couple, et le cylindre est nécessairement
accéléré en bloc, sur un rythme initié par les variations du
couple en question. Deux points sont essentiels ; d’une
part que les cylindres réagissent en bloc, de sorte que si
l’on peut observer la trace de ces mouvements en surfa-
ce, on peut en déduire le mouvement de l’ensemble des
différents cylindres ; d’autre part que les constantes de
temps incriminées sont celles des fluctuations naturelles
des forces agissant dans et sur le noyau, modulées des
réactions que peuvent susciter les rotations différentielles
des cylindres les uns par rapport aux autres, mais aussi par
rapport au manteau. Laissant pour l’instant de côté cet
aspect dynamique du problème, nous notons donc, à la
suite de Jault et al. (1988), que s’il existe une interaction
entre le noyau et le manteau produisant de tels couples
axiaux, la réaction naturelle du noyau va être de mettre en
mouvement des cylindres, qui vont porter le moment
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cinétique axial échangé avec le manteau, lequel va donc
être accéléré (ou décéléré), provoquant la variation de la
durée du jour.
Puisque l’on est en mesure d’observer les mouvements à
la surface du noyau, on peut identifier les “traces” axisy-
métriques des cylindres accélérés, et donc en déduire, par
prolongement, les variations du moment cinétique du
noyau, puis celles du moment cinétique du manteau,
pour enfin “prédire” la variation du jour, à partir des seu-
les observations magnétiques. Jault et al. (1988) illustraient
leur propos avec des observations portant sur une courte
période. Par la suite, utilisant le modèle de Bloxham et
Jackson (1992), Jackson et al. (1993), Le Mouël et al.
(1997), Jackson (1997), ont montré que cette approche
rendait bien compte des variations décennales de la durée
du jour pour la période 1920-1990 (voir aussi Hulot et
Jault, 1995). Une difficulté subsistait pour la période
1840-1920. Récemment, Pais et Hulot (2000) ont cepen-
dant montré que cette difficulté pouvait être imputable
aux incertitudes avec lesquelles les mouvements à la sur-
face du noyau sont reconstitués à partir des observations
magnétiques. Ces résultats sont satisfaisants à double titre.
Ils montrent que les variations décennales de la durée du
jour sont bien attribuables au noyau. Ils confortent aussi
l’interprétation de la variation séculaire du champ comme
étant la conséquence de l’advection du champ par les
mouvements à la surface du noyau. Mais quels sont exac-
tement les couples qui agissent ?

NATURE DES COUPLAGES MECANIQUES

Le premier couple envisagé dès 1950 par Bullard et al.
(1950) puis formalisé en détail par Roberts (1972), est de
nature électromagnétique. Il est dû à l’existence de faibles
courants électriques dans le manteau inférieur, provenant
soit de “fuites” de courants du noyau, soit de l’induction
liée à la variation temporelle du champ magnétique prin-
cipal traversant le manteau. Ces courants circulant en pré-
sence du champ principal, il apparaît alors des forces de
Laplace dans le manteau, donc un couple mécanique.
Bien entendu, un couple opposé apparaît alors sur le
noyau. Pour estimer son amplitude, il faut cependant faire
face à plusieurs difficultés. Il faut d’abord connaître le pro-
fil de conductivité du manteau. Il faut ensuite être capa-
ble d’apprécier les différences de potentiels électriques
que le noyau impose à la base du manteau et qui sont
responsables des “fuites” de courants mentionnées ci-des-
sus (notons que par contre, la variation temporelle du
champ magnétique et les courants induits peuvent être
directement estimés via l’observation du champ magné-
tique à la surface de la Terre, si le profil de conductivité
est connu). Pour ce qui concerne la question du profil de
conductivité du manteau, le consensus actuel est que la
plus grande partie du manteau inférieur, constitué de sili-
cate, est comme nous l’avons déjà signalé, faiblement
conducteur. Certains ont cependant avancé que sur une
faible épaisseur (quelques centaines de mètres, à quelques
kilomètres), la base du manteau pouvait être beaucoup
plus conductrice, du fait de la possible infiltration de fer
provenant du noyau. La présence d’une telle couche sem-

ble en effet nécessaire pour rendre compte d’observations
de nutation (e.g., Buffett, 1992). Il n’est cependant pas si
simple de comprendre comment une telle couche aurait
pu se constituer à la base du manteau (Poirier et al., 1998).
Quant aux différences de potentiels imposées par le
noyau à la base du manteau, celles-ci ne peuvent être esti-
mées que si les mouvements à la surface du noyau sont
connus. Nous avons vu précédemment comment ces
mouvements pouvaient être déterminés. Mais nous avons
aussi fait remarquer que pour cela, nous devions faire une
hypothèse sur leur nature (en l’occurrence, l’hypothèse
TG). Curieusement, comme l’ont fait remarquer Jault et Le
Mouël (1991), c’est précisément de l’ambiguïté levée par
l’emploi de cette hypothèse TG que dépend l’estimation
de ces différences de potentiel. L’estimation de ces der-
nières est donc elle aussi intimement associée à l’emploi
de l’hypothèse TG. Prenant toutes ces considérations en
compte, les travaux les plus récents aboutissent néan-
moins tous à la conclusion que pour autant que la
conductance du manteau inférieur (intégrale de la
conductivité sur l’épaisseur de la couche considérée) est au
moins de l’ordre de 108s, le couplage électromagnétique
pourrait effectivement expliquer les variations de la durée
du jour (Holme, 1998a,b ; Wicht et Jault, 1999), et ce,
même si l’on envisage des variations latérales importantes
de la conductance à la base du manteau (Holme, 2000 ;
Wicht et Jault, 2000). Notons cependant que cette valeur
de semble un peu trop forte pour être compatible avec les
contraintes imposées par l’observation des secousses géo-
magnétiques (Mandea Alexandrescu et al., 1999).
Un second couple d’une toute autre nature a été envisagé
dès 1969 par Hide, le couple topographique. Ce couple
suppose l’existence d’une topographie à la frontière noyau-
manteau, sur laquelle les pressions dynamiques associées
aux mouvements du fluide du noyau, agissent. Hide (1969)
développait des arguments basés sur des analyses dimen-
sionnelles. Depuis de nombreuses études ont permis d’ap-
précier ce que pouvait être la topographie noyau-manteau,
et les champs de pression. Ces développements sont sur-
tout survenus après que Le Mouël (1984) a proposé l’hy-
pothèse TG (5), dont on voit qu’elle permet de déterminer
en même temps que l’on détermine les mouvements à par-
tir des données magnétiques. La théorie du calcul de ce
couple est développée par Hide (1986), puis en grand
détail par Jault et Le Mouël, (1989). Elle a récemment été
contestée par Kuang et Bloxham (1997). Mais il apparaît
aujourd’hui que ce désaccord était fondé sur une mauvai-
se lecture des travaux antérieurs (Hide, 1998a; Jault et Le
Mouël, 1999). Un aspect remarquable de ce couple topo-
graphique est qu’il est potentiellement très efficace, même
si la topographie reste d’amplitude modeste (de l’ordre de
la centaine de mètres). Il peut à lui seul rendre compte des
variations de la durée du jour.
Un troisième couple significatif a été mis en évidence ces
dernières années, pour lesquels il est cependant beaucoup
plus délicat de faire des estimations quantitatives. Il s’agit
du couple gravitationnel, qui fait appel aux forces gravi-
tationnelles non centrales qui agissent entre les hétérogé-
néités de masse associées à la convection du noyau, et le
manteau. Ce couplage est potentiellement aussi efficace
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que le couplage topographique (Jault et Le Mouël, 1989;
Le Mouël et al., 1997). Un cas un peu particulier de cou-
plage gravitationnel a enfin été récemment étudié par
Buffett (1996, 1998), qui fait appel au couple gravitation-
nel pouvant agir entre la graine solide et le manteau, tous
deux non exactement sphériques. Le mécanisme invoqué
pour expliquer les variations de la durée du jour est alors
en deux étapes : le noyau fluide couplé électromagnéti-
quement à la graine (conductrice), tendrait à faire tourner
cette dernière, qui résisterait à ce couple grâce au couple
gravitationnel qu’elle exercerait à son tour sur le manteau,
permettant ainsi des échanges de moment cinétique entre
le noyau fluide et la graine.
Signalons enfin que d’autres couples ont également été
envisagés, puis écartés, car beaucoup trop faibles. C’est le
cas du couple visqueux (trop faible, car la viscosité du
noyau est très faible), mais aussi des couples magnétosta-
tique (lié à la présence de matière aimantée dans la croû-
te) et électrostatique (dû à la présence de charges élec-
triques), tous deux également trop faibles (Hide, 1998b).
On le voit donc, de nombreux couples peuvent poten-
tiellement rendre compte des variations de la durée du
jour et du mouvement du pôle de rotation à l’échelle
décennale. Une conclusion importante semble toutefois
se dégager. À savoir, que les couples topographiques et
gravitationnels pourraient donner lieu à des variations de
la durée du jour beaucoup plus importantes que celles
que l’on observe (Jault et Le Mouël, 1989), alors qu’ils
semblent avoir tout juste l’amplitude nécessaire pour
expliquer les variations du pôle (Hulot et al., 1996). Ce
contraste très intéressant peut être justifié par le fait que le
système noyau-manteau est en rotation rapide, ce qui le
conduit à réagir de manières très différentes face à des
couples axiaux (responsables des variations de la durée
du jour) ou à des couples équatoriaux (responsables des
mouvements du pôle). La réaction que nous évoquions
plus haut faisant apparaître une accélération “en cylind-
res” du fluide du noyau, est en effet spécifique du cou-
plage axial. Le couplage équatorial ne fait pas apparaître
de réaction semblable, les couples pouvant être compen-
sés par les forces de Coriolis dans le noyau (Le Mouël et
al., 1997). Ceci permet donc d’envisager que les couples
topographiques et gravitationnels sont effectivement de
l’amplitude estimée ci-dessus, que ces derniers agissent
pleinement dans le cas équatorial, alors que par la réac-
tion en cylindres qu’ils suscitent, ils pourraient être dyna-
miquement maintenus à une faible valeur dans le cas
axial, ainsi que l’ont initialement proposé Jault et Le
Mouël (1989, 1990). Ceci nous amène alors tout naturel-
lement à maintenant évoquer la question de la dynamique
plus générale de ces “cylindres” de fluide dans le noyau,
dont la réponse dynamique à toute sollicitation constitue
les “oscillations de torsions”.

OSCILLATIONS DE TORSION

Lorsque dans le noyau, un cylindre de fluide subit un cou-
ple axial net dû aux forces qui agissent sur lui, il est accé-
léré. C’est ce que nous avons vu. Alors aussi, un déplace-
ment différentiel apparaît par rapport au manteau d’une

part, par rapport aux cylindres voisins d’autre part. Ces
déplacements différentiels vont modifier les forces qui
agissent sur les cylindres, ou en faire apparaître d’autres.
Certaines de ces forces vont alors provoquer un couple
axial de rappel, d’autant plus important que la rotation dif-
férentielle est importante. Le cylindre ne sera donc pas
perpétuellement accéléré et il va se mettre à osciller, c’est
là le principe des “oscillations de torsions” qui peuvent
apparaître dans le noyau.
C’est à Braginsky (1970) que l’on doit la première théorie
de ces oscillations. Ce dernier faisait remarquer que le
principal couple de rappel que subirait un cylindre mis en
rotation différentielle dans le noyau, est celui dû au
cisaillement (ou à la “torsion”, d’où le terme d’oscillation
de torsion) des lignes de champ magnétique entre deux
cylindres voisins, donnant lieu à l’apparition d’un couple
électromagnétique de rappel entre ces cylindres.
L’intensité de ce couple de rappel est d’autant plus impor-
tante que le champ magnétique qui règne à l’intérieur du
noyau et dont les lignes de champ sont cisaillées par les
oscillations est, lui-même, important. La fréquence d’os-
cillation des cylindres en est alors d’autant plus élevée.
On peut montrer (cf. Gubbins et Roberts, 1987) que la
période associée à cette oscillation est de l’ordre de 

, où c est le rayon du noyau, et Bs est un
ordre de grandeur du champ (radial en coordonnées
cylindriques) dont les lignes sont cisaillées. Braginsky
(1970) notait alors que ToT pouvait facilement être décen-
nale pour des valeurs de Bs d’environ 500 �T, c’est-à-dire
de l’ordre de grandeur du champ observé à la surface du
noyau. On peut donc s’attendre à trouver des oscillations
de torsions de fréquences décennales dans le noyau.
Le développement des techniques de cartographie des
mouvements à la surface du noyau, a récemment permis
de progresser sur cette question. Car tout comme la réac-
tion en cylindres du noyau à un couplage noyau-manteau
axial, les oscillations de torsions vont se manifester sous
la forme de mouvements axisymétriques à la surface du
noyau que les hypothèses FG et TG (légitimes aussi dans
ce contexte) doivent permettre de détecter, même si, a
priori, ces mouvements peuvent être de plus petite échel-
le spatiale. Les mouvements calculés à partir de modèle
de Bloxham et Jackson (1992) révèlent effectivement de
telles oscillations de manière robuste (Pais et Hulot, 2000).
Zatman et Bloxham (1997, 1998, 1999) en ont entamé
l’étude plus approfondie, pour notamment tenter d’en
déduire davantage d’information sur la nature du champ
magnétique qui règne au cœur du noyau.
Naturellement, et le lecteur attentif n’aura pas manqué de
le noter, l’étude des oscillations de torsions ne peut cepen-
dant pas être menée de manière indépendante de celle du
couplage axial entre le noyau et le manteau. Les deux
impliquent des mouvements en cylindres, et les deux agis-
sent sur des constantes de temps décennales. La chose
n’avait pas échappé à Braginsky (1970) qui voyait préci-
sément dans les oscillations de torsions la cause de la
variation de la durée du jour via un couplage électroma-
gnétique entre le noyau agité d’oscillations de torsions et
le manteau. Mais nous avons vu plus haut que les couples
topographique et gravitationnel agissant entre le noyau et
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le manteau avaient toutes les chances d’être plus impor-
tants que les couples électromagnétiques. Or ces couples,
qui agissent collectivement sur le manteau, agissent aussi
individuellement sur chaque cylindre à l’intérieur du
noyau. Ils sont donc susceptibles de faire apparaître un
couple s’opposant à une rotation différentielle entre un
cylindre individuel et le manteau, donc de jouer un rôle
important dans les oscillations de torsions. Ce problème
a été étudié en partie par Anufriev et Braginsky (1977),
puis repris en détail par Jault et Le Mouël (1993), Jault et
al. (1996) et Jault (2003). Cette question est importante,
car comme l’ont montré Jault et Le Mouël (1990), ce type
de couplage peut effectivement impliquer de nouveau des
constantes de temps décennales.
Il est donc clair qu’à l’avenir, l’interprétation des variations
décennales du champ principal, des mouvements à la sur-
face du noyau, des secousses géomagnétiques, des cou-
plages noyau-manteau et des oscillations de torsion devra
passer par une théorie couplant de manière cohérente
l’ensemble de ces phénomènes.

ASYMETRIE HEMISPHERIQUE DU CHAMP CONTEMPORAIN

Venons-en maintenant aux résultats que les données satel-
litaires nous ont permis d’obtenir ces dernières années, en
commençant par ceux qui concernent le champ magné-
tique principal. Outre ceux, dérivés de longue date à par-
tir des données MAGSAT (cf. Langel et Hinze, 1998), seuls
quelques modèles de champ principal dérivés des don-
nées satellitaires récentes sont pour l’instant disponibles.
Il s’agit de modèles obtenus à partir des données d’Ørsted
pour les besoins de la construction du modèle IGRF 2000
(Olsen et al., 2000a), dont une version améliorée (déve-
loppement jusqu’au degré 14) a été publiée sous le titre
d’OIFM (Ørsted Initial Field Model, Olsen et al., 2000b),
puis, plus récemment, pour des besoins d’interprétation
scientifique (Olsen, 2002; Langlais et al., 2003).
La comparaison des modèles de champ principal ainsi
obtenus pour les deux époques 1980 et 2000 est particu-
lièrement instructive. Cette comparaison permet, pour la
première fois, de voir de quelle manière l’ensemble du
champ principal accessible à l’observation (jusqu’au
degré 13, rappelons que les degrés plus élevés sont domi-
nés par le champ crustal) a pu évoluer en vingt ans. Hulot
et al. (2002) ont mené cette étude à partir des modèles de
Langlais et al. (2003) spécifiquement construits pour per-
mettre une telle comparaison (le même type d’approche
de modélisation ayant été utilisé pour les deux époques).
Le premier résultat qu’il s’en dégage est que, conformé-
ment à ce qu’on pouvait envisager sur la base de l’étude
statistique de Hulot et Le Mouël (1994), le champ varie
d’autant plus vite que les échelles considérées sont peti-
tes. À l’échelle du degré 13, la variation observée en 20
ans représente ainsi plus de 50 % de la valeur initiale de
1980 ! Cette variation importante des petites échelles est
d’ailleurs directement visible sur la carte de la variation
du champ radial à la surface du noyau (Figure n° 12a),
dont l’amplitude varie de -340 �T à + 333 �T, (à compa-

rer à l’amplitude du champ radial lui-même, de l’ordre de
�1000 �T, Figure n° 8b).
Un second résultat apparaît nettement sur la Figure
n° 12a, sur laquelle on constate que l’essentiel des chan-
gements intervenus est concentré d’une part aux hautes
latitudes (notamment au Nord), d’autre part dans un
hémisphère centré sous l’Afrique et l’Atlantique
(Hémisphère Atlantique). Par contre, très peu de variations
sont observées sous le Pacifique (Hémisphère Pacifique).
Ce contraste était moins frappant, mais déjà visible dans
les modèles historiques moins bien résolus de Bloxham et
Jackson (1992) et Jackson et al. (2000).
Une asymétrie semblable est par ailleurs visible dans le
champ lui-même (Figure n° 8b). C’est en effet dans l’hé-
misphère Atlantique qu’à la surface du noyau, le champ
principal est le plus affaibli et même en partie de polarité
inversée (sous l’Atlantique Sud). À l’inverse, c’est dans
l’hémisphère Pacifique, à assez hautes latitudes, que l’on
trouve les valeurs les plus intenses du champ. Comme
nous l’avons vu à propos des quatre siècles d’histoire du
champ révélés par les modèles historiques, cet hémisphè-
re Pacifique correspond à une région où le champ a été
plutôt stable au cours des siècles passés, alors que l’hé-
misphère Atlantique a vu le champ s’affaiblir pour faire
apparaître cette région de polarité inversée.
Il est alors intéressant de calculer les mouvements à la sur-
face du noyau qui permettraient de rendre compte de la
variation constatée entre 1980 et 2000. L’exercice a éga-
lement été mené par Hulot et al. (2002). La Figure n° 12b
est une carte de ce mouvement dont on a d’abord sous-
trait la composante axisymétrique sur laquelle nous
reviendrons plus loin. Le code de couleur employé per-
met de faire ressortir le sens de giration des vortex qui
apparaissent nettement. Dans l’hémisphère Nord, ce sens
est prograde (dans le même sens de rotation que la Terre)
lorsque la couleur est rouge, rétrograde lorsque celle-ci
est bleue. Pour des raisons techniques, la correspondan-
ce est inversée dans l’hémisphère Sud. On voit alors de
nouveau apparaître une asymétrie entre l’hémisphère
Atlantique dans lequel une série de vortex rétrogrades est
visible, et l’hémisphère Pacifique, où dominent de plus
faibles vortex progrades.
À ce stade, il est important de souligner deux points.
D’abord que contrairement aux cartes précédentes, qui
reflètent sans conteste le champ magnétique principal et
sa variation sur 20 ans à la surface du noyau (aux erreurs
faibles de modélisations près, et jusqu’au degré 13 seule-
ment), ces mouvements ne constituent qu’une interpréta-
tion en termes d’advection de ces variations. D’autre part,
que ces mouvements ne peuvent être envisagés que
comme une sorte de moyenne des mouvements qui ont
agi au cours de ces 20 ans. En particulier, ils ne prennent
en compte ni la secousse géomagnétique de 1992, ni les
oscillations de torsions qui ont agité le noyau entre 1980
et 2000. À ce titre, cependant, il est intéressant d’envisa-
ger que ces mouvements puissent être ceux agissant au
long terme et responsables donc du fonctionnement
actuel de la dynamo terrestre.
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Fig. n° 12. a). Variation de la composante radiale du
champ à la surface du noyau entre 1980 et 2000 (de -

340 �T, violet, à +333 �T, rouge); b) Composante non-
axisymétrique des mouvements rendant compte des

variations visibles sur la figure a); (Hulot et al., 2002).

On peut alors tenter de rapprocher les résultats précédents
de ceux que l’on peut obtenir à partir des simulations
numériques de dynamos fluides. Certes, et nous l’avons
souligné plus haut, ces simulations aussi souffrent de limi-
tations. Elles ne reflètent certainement pas encore la réali-
té de la dynamo terrestre. Mais on peut en étudier le fonc-
tionnement et tenter d’identifier un certain nombre de
mécanismes qui pourraient également agir dans le contex-
te terrestre. À la suite de Hulot et al. (2002), on peut donc
remarquer que tout comme dans de nombreuses simula-
tions numériques (voir par exemple Olson et al., 1999),
les vortex rétrogrades agissent dans des régions où le
champ est affaibli, tandis que les vortex progrades agissent
dans les régions où le champ est concentré. Dans ces
simulations numériques, ceci s’explique par le fait que les
vortex rétrogrades sont associés à un lent mouvement
ascendant (d’amplitude moindre que le mouvement du
vortex lui-même) qui tend à expulser le champ interne,
lequel apparaît alors en surface sous forme d’une contri-
bution de polarité inverse. À l’inverse, les vortex progra-
des sont associés à un mouvement descendant qui tend à
concentrer le champ dans sa polarité normale. Au long
terme, les deux phénomènes s’équilibrent pour donner
lieu à un champ possédant une résultante dipolaire de
polarité normale.
Dans le cas de la Terre, il se pourrait cependant que l’or-
ganisation de la dynamo soit momentanément (depuis
plusieurs siècles) dissymétrique. Les vortex progrades
concentrés dans l’hémisphère Atlantique pourraient alors
être tenus pour responsables de l’affaiblissement du
champ dans cet hémisphère et de l’apparition de la région
de polarité inverse sous l’Atlantique sud. Dans la mesure
où l’on peut par ailleurs montrer que l’apparition de cette
région est associée à l’affaiblissement actuel de la com-

posante dipolaire du champ, affaiblissement bien plus
rapide (en 2000 ans, la composante dipolaire serait ame-
née à disparaître, Figure n° 2) que celui que l’on pourrait
associer à une simple diffusion passive (qui agirait à l’é-
chelle plusieurs dizaines de milliers d’années, cf. Gubbins
et Roberts, 1987), Hulot et al. (2002) suggèrent que cette
configuration pourrait être du même type que celle adop-
tée par la dynamo terrestre au moment où celle-ci va vers
une inversion du champ magnétique. Ceci ne signifie
cependant pas pour autant que la Terre va effectivement
vers une inversion. En effet, même s’il est vrai que la der-
nière inversion remonte à plus de 700.000 ans, le com-
portement de l’intensité du champ au cours des dernières
dizaines de millier d’années, tel qu’on peut le reconstituer
à partir des enregistrements paléomagnétiques sédimen-
taires, ne présente pas les caractéristiques que l’on ren-
contre habituellement sur ces échelles de temps avant une
inversion (Valet et Meynadier, 1993).
Il ne nous reste alors plus qu’à brièvement mentionner un
dernier résultat intéressant. Dans leur mouvement axisy-
métrique (qui vient en plus du mouvement de la Figure
n° 12b), tout comme dans ceux que l’on voit dans les
simulations numériques, Hulot et al. (2002) constatent que
ce dernier se concentre dans ce qu’il est convenu d’appe-
ler le “cylindre tangent” (cylindre axial enveloppant la grai-
ne solide de manière tangentielle et prolongé jusqu’à la
surface du noyau), pour constituer un vortex polaire rétro-
grade à chaque pôle. Ce type de vortex semble aussi visi-
ble dans les mouvements que l’on peut calculer avec les
modèles historiques (Olson et Aurnou, 1999; Pais et Hulot,
2000). Toutefois, il importe de signaler que ces mouve-
ments sont à la limite de la résolution que les méthodes de
calcul de mouvements permettent d’atteindre.

LE CHAMP MAGNETIQUE CRUSTAL

Nous avons eu l’occasion de mentionner l’importance
considérable que la mission MAGSAT a joué dans notre
compréhension de l’origine du champ magnétique crus-
tal. Ce champ est produit par l’aimantation des roches de
la Terre qui contiennent des minéraux ferromagnétiques
et peuvent donc être aimantées de manière rémanente ou
de manière induite, à condition toutefois que leur tempé-
rature n’excède pas la température de Curie, ce qui can-
tonne cette aimantation à la croûte et à la partie superfi-
cielle de la lithosphère (sur typiquement quelques
dizaines de kilomètres). La plupart de ces travaux ont été
réalisés avant 1995 et ont été rapportés de manière
exhaustive dans Langel et Hinze (1998) auquel nous ren-
voyons le lecteur pour plus de détails. Quelques travaux
ont été publiés plus récemment, avant l’arrivée des nou-
velles données fournies par Ørsted et CHAMP. Ces der-
niers travaux ont surtout porté sur l’interprétation du
champ crustal de grande échelle, dont il semble désor-
mais acquis qu’il est principalement d’origine induite (dû
à l’aimantation que le champ principal induit dans les
roches). Les seules sources de grande échelle possédant
une aimantation rémanente semblent être les fonds océa-
niques aimantés notamment lors du superchron du
Crétacé (épisode de près de 40 millions d’années pendant
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lequel le champ magnétique est resté de polarité norma-
le, ce qui a permis l’aimantation thermorémanente cohé-
rente d’une large fraction des fonds océaniques, lors de
leur mise en place) et peut-être quelques sources conti-
nentales, comme celle responsable de la célèbre anoma-
lie de Bangui, en Afrique centrale. Bien entendu, il est cer-
tain que des sources rémanentes existent à plus petite
échelle. Mais l’histoire complexe des continents, et la fré-
quence rapide des inversions, font que cette aimantation
est généralement limitée aux plus petites échelles seule-
ment accessibles par des campagnes menées en mer ou
au sol (par bateau ou avion).
Sans prétendre être exhaustifs, nous pouvons ainsi d’abord
citer les travaux de Cohen et Achache (1994) qui mont-
rent qu’une très grande partie du champ crustal en domai-
ne océanique peut en effet être expliquée par un modèle
direct incluant l’aimantation rémanente des fonds océa-
niques contemporains du superchron du Crétacé, et une
aimantation induite modulée par un fort contraste de sus-
ceptibilité entre régions continentales et régions océa-
niques ainsi que par l’épaisseur variable de la lithosphère
océanique. Plus récemment, Dyment et Arkani-Hamed
(1998) ont en quelque sorte complété cette étude en cal-
culant le signal exact que l’aimantation de l’ensemble des
fonds océaniques peut produire à l’altitude du satellite.
Cette étude met notamment en évidence le fait que la plu-
part des cartes de champ crustal construites à partir des
données de MAGSAT semblent aveugles aux anomalies
fortement Nord-Sud que cette aimantation devrait pro-
duire. Comme nous l’avons vu plus haut, c’est en effet là
une des difficultés que l’on peut rencontrer lorsque l’on
tente d’éliminer le signal du champ magnétosphérique par
des méthodes trop rudimentaires en traitant les orbites une
à une (cf. MAGSAT et les problèmes de contamination des
modèles de champ). Heureusement, les méthodes plus
sophistiquées basées sur l’emploi de l’indice Dst, permet-
tent d’éviter cette difficulté dans une large mesure. C’est
ce que Purucker et Dyment (2000) ont récemment pu
vérifier, en mettant en évidence les anomalies attendues
par Dyment et Arkani-Hamed (1998) dans le modèle de
champ crustal de Cain et al. (1990) qui avaient employé
une telle méthode.
En milieu continental cette fois-ci, Hamoudi et al. (1998)
ont montré, de nouveau par une approche directe, que
d’autres anomalies pouvaient également s’expliquer par
des contrastes de susceptibilités affectant la croûte et la
lithosphère, notamment dans les zones présentant une
forte activité tectonique en Europe et en Asie du Sud-Est.
Ces contrastes peuvent alors s’expliquer en termes de pro-
fondeurs variables des isothermes profonds (l’aimantation
disparaissant lorsque la température dépasse la tempéra-
ture de Curie) et apporter de très intéressantes contraintes
sur la dynamique profonde de ces régions complexes.
D’autres auteurs ont abordé le problème par une appro-
che inverse. Ainsi Arkani-Hamed et Dyment (1996) se
sont-ils proposés d’interpréter le champ crustal exclusive-
ment en termes de contrastes d’aimantation induite du
sous-sol. Ceci leur a permis de construire une carte mon-
diale de contraste de susceptibilité qui montre de nouveau
des corrélations avec de nombreuses structures géolo-

giques. Plus récemment enfin, Purucker et al. (1998) ont
abordé le problème de manière plus ambitieuse encore,
en développant une méthode leur permettant de partir
d’un modèle a priori d’aimantation (du même type que
celui de Cohen et Achache 1994, par exemple) et de cal-
culer les modifications requises pour permettre un ajuste-
ment au champ magnétique crustal observé.
Venons-en maintenant aux données d’Ørsted. Nous avons
vu que Ørsted n’est pas sur une orbite héliosynchrone.
C’est un avantage pour l’étude du champ crustal.
Cependant Ørsted vole substantiellement plus haut que
MAGSAT, et ça, c’est un inconvénient. Il en résulte que
Ørsted n’est pas en mesure de détecter le signal des lon-
gueurs d’ondes les plus courtes que MAGSAT pouvait envi-
sager de détecter, mais que par contre les longueurs d’on-
des que Ørsted peut voir sont vraisemblablement moins
contaminées par le signal d’origine externe. Les études du
champ crustal menées à partir des données d’Ørsted n’ont
donc pas pour ambition d’apporter beaucoup plus d’in-
formation que celles que l’on a pu mener par le passé
grâce aux données de MAGSAT. Mais elles offrent la pre-
mière occasion de tester la robustesse des cartes de champ
crustal construites à partir des données MAGSAT. Car
contrairement au champ principal, le champ crustal est très
peu susceptible d’avoir varié en 20 ans. Par définition, en
effet, l’aimantation rémanente ne change pas (20 ans de
tectonique sont négligeables). Quant à l’aimantation indui-
te, elle ne peut bouger que dans les mêmes proportions
que le champ dipolaire (de l’ordre de 1% en 20 ans). Les
anomalies vues par MAGSAT et Ørsted doivent donc être
les mêmes. C’est ce que les données d’Ørsted ont très rapi-
dement permis de constater, d’abord au-dessus de l’une
des anomalies les mieux définies, l’anomalie de Kursk, en
Europe de l’Est (Neubert et al., 2001), puis grâce à quatre
autres études plus récentes.
Une première étude par Mandea et Langlais (2002) a ainsi
permis de constater que dans tous les observatoires testés,
les anomalies crustales locales (de l’ordre de quelques
centaines de nT au sol) vues par MAGSAT en 1980 et
Ørsted en 2000, étaient très bien corrélées, les différences
observées (de l’ordre de 10 %) étant imputables aux
contaminations probables par le champ externe et les
courants induits associés. Dans deux autres études, plus
régionales cette fois-ci, Kotzé (2002) en Afrique du Sud,
et Kim et al. (2002) au-dessus de l’Antarctique, ont ensui-
te pu confirmer que les anomalies vues par Ørsted étaient
bien conformes à celles attendues sur la base des données
satellitaires plus anciennes. L’étude de Kim et al. (2002)
est particulièrement encourageante, car c’est aux hautes
latitudes, comme nous l’avons vu, que les modèles de
champ interne sont le plus susceptibles d’être contaminés
par le signal d’origine externe.
Une dernière étude, enfin, menée par Purucker et al.
(2002a), a permis de comparer le champ magnétique
crustal de grande échelle vu par MAGSAT et Ørsted sur
l’ensemble du globe. Deux modèles du champ interne,
l’un dérivé de MAGSAT pour l’époque 1980, l’autre de
Ørsted pour 2000, ont d’abord été calculés. Pour chacun
de ces modèles, seuls les coefficients de Gauss de degré
15 à 26 ont ensuite été retenus, pour d’une part éliminer
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le champ principal, pour d’autre part ne retenir que les
longueurs d’onde incontestablement accessibles à la fois
à MAGSAT et Ørsted. Les cartes que l’on peut ensuite
reconstruire avec chacun de ces modèles sont remarqua-
blement corrélées. Fort de ce succès, Purucker et al.
(2002a) ont ensuite combiné ces cartes pour contraindre
le tout dernier modèle publié d’aimantation intégrée de la
croûte (Figure n° 13).

Fig. n° 13. Modèle d’aimantation intégrée de la
croûte (Purucker et al., 2002a).

Comme nous l’avons vu, contrairement à Ørsted, CHAMP
est sur une orbite basse quasi-circulaire et de très faible
inclinaison. CHAMP est donc une mission particulière-
ment adaptée à l’étude du champ crustal. Elle permet d’a-
chever la couverture spatiale du globe en incluant l’en-
semble des régions polaires. À ce jour, seule une étude
préliminaire a été menée à son terme, par l’équipe du
GFZ en charge de la mission (Maus et al., 2002). Mais la
carte mondiale ainsi obtenue est extrêmement encoura-
geante. Elle confirme tout à fait les anomalies que MAG-
SAT et Ørsted avaient identifiées, en faisant apparaître un
excellent contraste, et en offrant une meilleure couvertu-
re spatiale. On note en particulier que les anomalies
Nord-Sud que Purucker et Dyment (2000) avaient recher-
chées avec difficulté dans les modèles de MAGSAT sont
bien visibles. On note enfin que cette carte confirme
l’existence d’une très forte anomalie de grande extension
au pôle Nord, que MAGSAT ne laissait que deviner.
L’origine de cette nouvelle anomalie intense, et surpre-
nante en plein océan arctique, reste à élucider.

LE FUTUR

Au terme de cet exposé du géomagnétisme interne
contemporain, on comprendra sans difficulté la motivation
qui anime la communauté pour faire en sorte que l’obser-
vation du champ magnétique terrestre soit désormais assu-

rée de manière continue depuis l’espace, au même titre
qu’elle l’est aujourd’hui depuis le sol, dans les observatoi-
res. Les modèles historiques se sont montrés précieux, mais
manquent de résolution spatiale. Les modèles calculés à
partir de MAGSAT et Ørsted, sont bien meilleurs, mais ne
donnent que deux descriptions instantanées du champ
magnétique, à 20 ans d’intervalle. Un tel pas de temps ne
permet pas de suivre l’évolution de la dynamique décen-
nale du noyau (ondes de torsions, couplage noyau-man-
teau), et rend impossible l’étude des secousses géomagné-
tiques. Heureusement, l’ensemble des missions prévues
dans le cadre de l’“International Decade of Geopotential
Research” devrait permettre de remédier à cela.
Déjà, utilisant deux ans et demi de données et des tech-
niques de modélisation standard, Olsen (2002) a récem-
ment pu construire le premier modèle de variation sécu-
laire de degré élevé à partir des données d’Ørsted
(jusqu’au degré 11, le modèle semble robuste). Dans ce
cas, cependant, la variation séculaire est une moyenne sur
les 2,5 ans. C’est la résolution temporelle que les métho-
des actuelles de modélisation du champ interne permet-
tent d’atteindre. On aimerait faire mieux et pouvoir modé-
liser la variation séculaire avec un an, ou moins de
données, tout en conservant la même résolution spatiale.
Pour cela, il faut adopter une stratégie de modélisation
réduisant davantage les effets de contamination des modè-
les de champ interne par le signal dû aux sources exter-
nes. Nous avons rappelé plus haut à propos de MAGSAT,
les différentes techniques mises en œuvre jusqu’à main-
tenant pour minimiser l’impact de ces signaux dans les
modèles. Mais ces techniques sont rudimentaires et il
apparaît de plus en plus nettement qu’il faut désormais
tenter de modéliser simultanément le signal des différen-
tes sources du champ magnétique vu par les satellites, en
tirant parti des particularités spatio-temporelles de chacu-
ne d’entre elles. C’est ce qu’ont commencé à faire Sabaka
et Baldwin (1993), Langel et al. (1996) et plus récemment
Sabaka et al. (2002), sans toutefois pour l’instant prendre
en compte les données d’Ørsted et CHAMP. Illustrons
rapidement notre propos.
Considérons de nouveau le champ magnétosphérique et
le champ dû aux courants qu’il induit dans le sous-sol. Ces
champs varient vite et de manière erratique. Mais nous
avons déjà vu que la géométrie relativement simple du
champ magnétosphérique fait que sa variabilité temporel-
le peut être raisonnablement estimée par l’indice Dst
mesuré dans les observatoires. Ceci permet de le paramé-
trer grâce à des coefficients de Gauss (interne et externe)
pour sa dépendance spatiale, et grâce à cet indice Dst pour
sa dépendance temporelle (Langel et Estes, 1985a,b). Cette
approche peut être raffinée pour tenir compte de modula-
tions diurnes et saisonnières dont, par construction, l’indi-
ce Dst ne peut rendre compte (Sabaka et al., 2002).
Considérons ensuite le champ ionosphérique Sq. Si l’on
dispose de satellites évoluant à des heures locales varia-
bles et permettant donc d’avoir facilement accès à des
données de nuit on peut en réduire l’effet par simple
sélection des données, selon la technique classique. Mais
il devrait aussi être possible de modéliser le champ Sq, en
tirant avantage de ce que les sources de ce champ sont au-
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dessous du satellite, alors qu’elles sont au-dessus des obs-
ervatoires. En exploitant les données d’observatoires en
même temps que les données de satellite, on peut donc
encadrer les sources ionosphériques, et calculer les coef-
ficients de Gauss de ce champ Sq. Cette démarche doit
cependant prendre en compte la même double difficulté
rencontrée à propos du champ magnétosphérique.
Comme ce dernier, le champ Sq varie significativement
pendant que le satellite se déplace sur son orbite. Comme
ce dernier aussi, il induit des courants dans le sous-sol.
Mais ces champs sont stationnaires en heure locale. On
peut donc en imposer a priori la périodicité diurne
(comme on impose la variation temporelle magnétosphé-
rique grâce à l’indice Dst), et n’avoir plus qu’à en recher-
cher la morphologie (Langel et al., 1996), si du moins, les
données dont on dispose ne sont pas acquises à heure
locale fixe, ce qui était la difficulté rencontrée avec MAG-
SAT. Là encore, on peut en outre raffiner la modélisation
pour tenir compte de modulations saisonnières (Sabaka et
al., 2002). Cette approche demande cependant une des-
cription spatiale assez fine pour bien rendre compte de
l’électrojet équatorial, dont le signal au voisinage immé-
diat de l’équateur est important à l’altitude des satellites
(comme l’ont encore récemment constaté Jadhav et al.
(2002a,b) dans les données d’Ørsted), alors qu’il n’est pas
bien détecté par le réseau trop lâche des observatoires
(Figure n° 1). Une solution pourrait être d’entretenir
davantage de stations au sol, du type de celles déployées
récemment pour justement étudier le signal de l’électro-
jet équatorial depuis le sol (e.g., Cohen, 1998 ; Vassal et
al., 1998 ; Doumouya et al., 1998).
Considérons enfin les courants alignés et des électrojets
auroraux. La stratégie la plus standard pour en limiter l’im-
pact consiste à ne retenir que les données d’intensité aux
hautes latitudes, par temps magnétiquement calme. Cette
stratégie élimine le signal des courants alignés, mais n’éli-
mine pas celui des électrojets auroraux alimentés par ces
courants alignés. Des travaux récents ont cependant per-
mis de caractériser le signal produit par ces différentes
sources dans les données de MAGSAT (Olsen 1996, 1997),
et d’Ørsted (Neubert et al., 2001 ; Stauning, 2002 ;
Papitashvili et al., 2002) et de proposer des procédés de
modélisation que Sabaka et al. (2002) ont commencé à
mettre en œuvre.
Toutes les considérations précédentes portent sur la pos-
sibilité d’exploiter les contraintes spatio-temporelles pro-
pres aux sources externes. Mais on peut aussi exploiter les
propriétés connues, ou attendues, du champ magnétique
interne. Comme nous l’avons vu, le champ crustal n’a a
priori aucune raison de varier au cours du temps, ce que
les données comparées de MAGSAT et Ørsted ont
d’ailleurs permis de vérifier, aux erreurs de modélisation
près. Le champ principal, et sa variation séculaire ne
contribuant pas de manière significative (c’est-à-dire de
manière détectable par un satellite) au champ interne de
degré supérieur à typiquement 15, il suffit de ne pas lais-
ser la possibilité à ces coefficients de Gauss de varier en
temps sur la période couverte par l’ensemble des don-
nées. Cette période pourrait s’étaler sur plus d’une dizai-
ne d’années dans le futur, et même incorporer rétrospec-

tivement les données de MAGSAT, ce qui permettrait de
construire un modèle de champ crustal extrêmement bien
contraint. De même, on pourrait aussi envisager d’exiger
du champ principal que son évolution (et donc la varia-
tion séculaire) satisfasse les contraintes liées aux hypo-
thèses du flux gelé (FG) et tangentiellement géostrophique
(TG) (dont nous avons vu qu’elles ont été récemment
recensées, Chulliat et Hulot, 2001 ; Chulliat, 2003), si des
tests plus approfondis devaient confirmer le bien fondé de
ces hypothèses.
Il n’est pas déraisonnable de penser qu’à terme, l’utilisa-
tion de l’ensemble de ces techniques puisse permettre la
construction d’un modèle de champ interne décrivant très
précisément le champ crustal (jusqu’à une échelle spatia-
le de quelques centaines de kilomètres, limite imposée
par l’altitude des satellites), et possédant une résolution
temporelle de l’ordre de l’année, pour ce qui concerne le
champ principal (jusqu’au degré 14). Dans le même
temps, on obtiendrait également une bonne description
des autres champs auxquels les satellites sont sensibles :
magnétosphérique et ionosphérique (incluant les électro-
jets équatorial et auroraux), ainsi que ceux dus aux cou-
rants induits dans le sous-sol. Ceci permettrait alors aussi
de mieux contraindre le profil de conductivité du sous-sol,
et même de mettre en évidence les hétérogénéités latéra-
les de cette conductivité, offrant ainsi de nouvelles per-
spectives à la “tomographie électromagnétique” globale
(Olsen, 1999 ; rappelons aussi les résultats récents de
Tarits et Grammatica, 2000 ; Grammatica et Tarits, 2002).
Enfin, ces progrès pourraient aussi permettre d’identifier
des signaux plus faibles, comme celui, dont nous n’avons
pas encore parlé, dû aux courants induits dans les océans
par la circulation océanique. En effet, l’eau salée des
océans étant assez bonne conductrice d’électricité, le
déplacement des masses d’eau océaniques engendre des
courants électriques par induction dans le champ princi-
pal (de la même manière que des courants apparaissent
dans l’ionosphère). Ces courants engendrent un faible
champ magnétique auquel les satellites sont en principe
sensibles (Tyler et al., 1997). Le signal le plus important
produit de cette manière est celui des marées océaniques
(marées gravitationnelles, et non plus thermiques lesquel-
les ne dominent que dans l’ionosphère). Par chance ce
signal comporte une forte périodicité à environ 12 h (com-
posante M2) ce qui permet de le distinguer nettement du
signal diurne Sq. Dans une analyse toute récente des don-
nées de CHAMP, Tyler et al. (2003) ont ainsi pu identifier
pour la première fois ce signal dont l’amplitude est au plus
de 2 nT à l’altitude du satellite. L’observation continue du
champ magnétique depuis l’espace, pourrait donc aussi
fournir des informations sur les courants océaniques.
Pour conclure, venons-en alors aux progrès envisagés en
matière d’observations du champ magnétique terrestre.
L’emphase qui a été mise sur l’intérêt considérable que
présente l’observation du champ depuis l’espace, ne doit
pas cacher la nécessité qu’il y a à maintenir un réseau
d’observatoires au sol. En dernier lieu, c’est dans les obs-
ervatoires que la résolution temporelle de l’évolution du
champ est la meilleure. Mais aussi et surtout, comme on
aura pu le constater, ces observatoires jouent un rôle
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essentiel dans les méthodes employées pour identifier et
modéliser les signaux d’origine ionosphérique et magné-
tosphérique présents dans les données spatiales. Ne pas
maintenir l’observation continue du champ dans les obs-
ervatoires, réduirait donc considérablement l’intérêt de
disposer de l’observation continue du champ magnétique
depuis l’espace. Bien au contraire, faire un effort pour
compléter le réseau des observatoires s’avérerait très utile.
Nous avons évoqué à plusieurs reprises l’utilité qu’il y
aurait à disposer de plus d’observatoires à proximité de
l’équateur magnétique. Mais aussi, et comme le fait clai-
rement apparaître la Figure n° 1, le réseau pèche par la
quasi-absence de tout observatoire en régions océaniques.
C’est dommageable (voir e.g., Alexandrescu et al., 1994).
C’est pourquoi des efforts importants sont faits aujourd’-
hui pour tenter de développer des observatoires automa-
tiques qui pourraient être placés en fond de mer (Tarits et
Mandea, 2001). Ces stations seraient en outre particuliè-
rement utiles pour permettre l’identification du signal
magnétique dû aux courants océaniques dont il était ques-
tion au paragraphe précédent.
Qu’en est-il alors des missions futures, appelées à prend-
re le relais d’Ørsted et CHAMP ? Il s’agit d’abord de la
mission Ampère, actuellement en phase A au CNES. Cette
mission a pour principale vocation de maintenir la conti-
nuité de l’observation depuis l’espace. Ce satellite sera très
comparable à Ørsted, et embarquera le même type d’ins-
trumentation, à quelques détails près. Le magnétomètre
absolu pourrait ainsi être celui développé récemment par
le LETI/CEA. Il s’agit d’un magnétomètre à pompage
optique de l’hélium 4, omnidirectionnel, dont une version
vectorielle est en cours de développement (Gravrand,
2000). Afin d’assurer une redondance utile, un magnéto-
mètre vectoriel de même type que sur Ørsted (et CHAMP)
serait néanmoins aussi utilisé. Comme sur CHAMP enfin,
un système de deux caméras stellaires serait également
employé, pour minimiser les problèmes liés à l’erreur ani-
sotrope sur ces caméras. L’orbite serait basse, si possible
quasi-circulaire, quasi-polaire, avec une dérive rapide en
heure locale (comme sur CHAMP). Idéalement, Ampère
devrait assurer le lien entre la fin de la mission CHAMP et
le lancement de l’autre mission prévue, SWARM.
Cette seconde mission est beaucoup plus ambitieuse. Elle
a été co-proposée par les danois du Danish Space Research
Institute (DSRI), les allemands du GFZ, et l’IPGP, et se trou-
ve désormais en phase A à l’ESA (http://www.dsri.dk/sol-
sys/swarm/). Elle pourrait être lancée avant la fin de la
décennie avec une durée de vie nominale de l’ordre de 5
ans. Il s’agirait d’une “constellation” de quatre satellites
de type CHAMP, dont deux se suivraient sur une orbite
quasi-circulaire basse (450 km), à 500-1000 km de dis-
tance l’un de l’autre, tandis que deux autres serait placés
aux antipodes l’un de l’autre sur une orbite légèrement
plus haute (550 km) également circulaire. L’inclinaison
serait proche de 90°, mais calculée de telle sorte que les
deux orbites explorent toutes les heures locales en une
centaine de jours, tout en se s’écartant progressivement
l’une de l’autre pour se retrouver dans deux plans per-
pendiculaires au bout d’un peu plus de deux ans de mis-
sion. Cette configuration permettrait à deux satellites de

se succéder à une ou deux minutes d’intervalle sur l’orbi-
te basse, et d’avoir parfois trois satellites proches pour tou-
tes latitudes et longitudes, plus souvent aux latitudes auro-
rales, tout en ayant alors un satellite aux antipodes. Cette
circonstance permettrait d’explorer la dynamique des cou-
rants en zones aurorales, en particulier, avec la possibili-
té de mener des études aux points conjugués (de part et
d’autre d’une ligne de champ). Aux autres latitudes, quand
les rendez-vous à trois (particulièrement utiles en zone
équatoriale) seraient amenés à ne plus se produire du fait
de la dérive relative des deux orbites, les satellites seraient
néanmoins à des heures locales différentes, ce qui pré-
senterait également des avantages pour identifier le champ
ionosphérique. Notons enfin, que le fait de disposer de
quatre satellites permettrait d’acquérir une couverture géo-
graphique globale beaucoup plus rapidement. L’ensemble
de ce dispositif permettrait alors de mieux caractériser les
différentes sources. Tirant parti des circonstances actuel-
les qui font que Ørsted, CHAMP et SAC-C (malgré ses
déboires, pour ce qui concerne la magnétométrie) sont
simultanément en vol et se retrouvent parfois dans des
configurations proches de celles envisagées pour SWARM,
la communauté travaille activement à démontrer par
l’exemple l’intérêt d’une telle mission (cf. Purucker et al.,
2002b ; http://www.dsri.dk /multiMAGSATellites/).
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ABSTRACT

The mediterranean basin is the region which bor-
ders the Mediterranean Sea and extends some
hundreds kilometres from the coast. This region
has a complex interaction among different com-
ponents of the climate: atmosphere, North
Atlantic, Mediterranean Sea, glaciers of the Alps,
surface vegetation cover, desert originated or
industrial aerosols. The climate of this region is
marked by a strong seasonal contrast between
winter and summer, especially for the precipita-
tion and surface hydrological budget. The region
of the Mediterranean and South Europe is rather
unique by its geographical position: north of the
largest desert in the world - the Sahara, and south
of the most temperate climate in the world -
Europe. It is therefore a transition area between
tropical and mid latitude climates. As a transition
area, the Europe - Mediterranean shows impor-
tant local climate variability and rather large gra-
dients, especially in the South North direction.
The transition character of the Mediterranean cli-
mate implies that this region is very vulnerable to
climate variations, natural or anthropogenic.

1. INTRODUCTION

Le bassin méditerranéen couvre la région étendue de
quelques centaines de kilomètres autour de la mer
Méditerranée. Le climat de cette région est caractérisé par
un fort contraste entre l’été et l’hiver, surtout pour les pré-
cipitations et le cycle hydrologique à la surface. Des
mécanismes climatiques complexes y opèrent et font
intervenir l’atmosphère, l’océan nord-atlantique, la mer
Méditerranée, les glaciers alpins, la végétation continen-
tale et les aérosols d’origine désertique ou anthropique.
Le bassin méditerranéen est une région très peuplée où
vivent 500 millions d’habitants. C’est également une
région économiquement très active et le moindre incident
climatique peut entraîner d’importantes conséquences
économiques et sociétales. La Méditerranée est enfin une
zone de transition entre un climat chaud et sec au sud et
un climat doux et humide au nord. Ceci implique que la
Méditerranée et son écosystème sont sensibles et vulné-
rables au changement climatique.

Depuis l’ère industrielle, l’effet de serre anthropique de l’at-
mosphère est fortement augmenté, la teneur en CO2 étant
augmenté de 280 ppm vers 1850 à 370 ppm aujourd’hui.
Cette forte concentration du CO2 dans l’atmosphère est
sans précédente dans l’histoire de la terre, au moins sur
l’ensemble du quaternaire (depuis environ 1,8 millions
d’années) (Joussaume, 1999). Elle est indissociable de la
croissance constante de l’émission anthropique du carbone,
presque zéro vers 1850 et estimée à plus de 6 milliards de
tonnes aujourd’hui. Accompagné de cette augmentation de
l’émission anthropique du CO2, la terre est chauffée de 0,6°C
pour la température de l’air auprès du sol et en moyenne glo-
bale. Cette augmentation de température, encore modeste,
est le début d’un réchauffement planétaire d’ampleur plus
importante dont la pleine manifestation est actuellement mas-
quée par l’inertie énorme de l’océan global.
Face à ce réchauffement planétaire, quel sera l’avenir cli-
matique du bassin méditerranéen ? La réponse à cette ques-
tion ne peut pas être obtenue par une simple extrapolation
de l’état actuel, car le système terre est un système com-
plexe et de nombreux processus fortement non-linéaires y
opèrent. Une projection vers le futur de l’évolution du cli-
mat ne peut être faite qu’à travers une modélisation numé-
rique performante du système climatique.

2. MODELISATION DU CHANGEMENT
CLIMATIQUE

Le système climatique (Sadourny 1994) tel que l’on doit
modéliser comprend cinq éléments physiques: atmosphè-
re, océans, cryosphère, surface de la terre émergée et bio-
masse. Les propriétés du système climatique, qui doivent
être numérisées dans un modèle, sont très nombreuses et
comprennent les propriétés thermiques (les températures
de l’air, de l’eau, de la glace et de la surface), les proprié-
tés cinétiques (les vents, les courants océaniques, les mou-
vements verticaux et le déplacement de la masse glacière),
les propriétés aqueuses (l’humidité atmosphérique, la
nébulosité, le contenu en eau liquide ou glace des nuages,
les niveaux des lacs, le contenu en eau du sol, de la neige
et de la glace de mer), les propriétés statiques (la densité et
la pression de l’atmosphère et de l’océan, la composition
de l’air sec, la salinité océanique), les conditions géomé-
triques et les constantes physiques du système.
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Ces variables sont interconnectées par les lois dynamiques
et différents processus physiques dans le système, par
exemple, précipitation, évaporation, rayonnement, advec-
tion, convection et diffusion turbulente.
Un modèle climatique (voir par exemple Washington et
Parkinson, 1984) consiste à intégrer numériquement un
ensemble d’équations mathématiques qui représentent le
comportement du système climatique (ou d’un sous-sys-
tème). Les lois fondamentales qui gouvernent le compor-
tement du système climatique sont bien sûr celles qui
décrivent les processus physiques liant les divers éléments
du système. Parmi les cinq éléments du système clima-
tique, l’atmosphère est la composante la plus variable
dont l’influence sur le climat est la plus rapide.
Actuellement, le modèle de circulation générale
atmosphérique, couplé avec un modèle océanique et un
modèle sur la glace de mer, est l’outil le plus puissant pour
des études climatiques liées à l’effet de serre. Une dizai-
ne de groupes scientifiques dans le monde possèdent
actuellement un tel outil numérique. Il représente souvent
le travail de nombreux chercheurs et ingénieurs pendant
vingt ans. Sous le seul effet des équations fondamentales
de la physique, nous sommes aujourd’hui capables de
simuler les principales caractéristiques du climat. C’est-à-
dire, nous possédons maintenant une planète virtuelle
dont le comportement est assez proche de celui de la pla-
nète réelle.
Le modèle est d’abord un outil de compréhension des
processus, mais il sert également à définir les scénarios cli-
matiques. Pour prévoir l’évolution du climat dans le futur,
on sera amené à prévoir le comportement de l’Homme
dans le futur, c’est-à-dire, prévoir un scénario d’émission.
Mais la croissance démographique, le type de dévelop-
pement économique, tout comme le mode de vie que la
société ou un individu choisit modulent tous la future
émission des gaz à effet de serre. En considérant les diffé-
rentes hypothèses, le Groupe intergouvernemental sur l’é-
volution du climat (GIEC, ou IPCC pour son appellation
en anglais : Intergovernmental Panel on Climate Change)
a mis en place une série de scénarios de référence.
En utilisant ces scénarios d’émission dans les modèles cli-
matiques actuellement disponibles, la communauté scien-
tifique prévoit une augmentation de la température glo-
bale de 2 à 6 degrés (IPCC, 2001), à l’horizon de 2100,
par rapport à la période préindustrielle. Cette augmenta-
tion est tout à fait considérable en comparaison avec les
grands cycles de glaciation dont l’amplitude est également
de quelques degrés seulement. A l’état actuel, nous avons
encore beaucoup de difficultés dans l’appréciation de la
probabilité des scénarios, soit à cause des incertitudes
dans l’estimation des scénarios d’émission, soit à cause
des imperfections ou des processus manquants dans les
modèles utilisés.
Certains traits communs parmi les différents modèles sont
néanmoins notables (voir par exemple Le Treut et
Jancovici, 2001). La surface continentale connaît un
réchauffement plus important que l’océan, parce que
celui-ci a une inertie thermique beaucoup plus grande et
qu’une partie de la chaleur est consommée par une éva-
poration plus forte. Les régions polaires connaissent un

réchauffement plus important que les tropiques, parce que
la fonte de la neige et de la glace de mer diminue la
réflectivité du sol et augmente donc la quantité d’énergie
solaire absorbée. Les régions tropicales connaissent un
réchauffement moindre, car une partie de la chaleur est
transportée vers les couches supérieures de l’atmosphère
à cause des rouleaux de convection renforcés. Le réchauf-
fement maximal dans les régions tropicales se trouve donc
en altitude aux alentours de 10 km.
En ce qui concerne la précipitation, un autre ingrédient
important du climat, il y a une intensification (de l’ordre de
8 à 10 %) du cycle hydrologique au niveau global. Les
régions tropicales connaissent une augmentation de pré-
cipitation à cause des activités convectives plus fortes. Les
hautes latitudes ont aussi une augmentation de la précipi-
tation, car l’atmosphère, plus chaude, contient plus de
vapeur d’eau et est capable de transporter plus d’humidi-
té vers les hautes latitudes. Les régions subtropicales, en
revanche, connaissent une diminution de pluie, car la
branche descendante de la circulation de Hadley est inten-
sifiée et s’étend davantage vers les moyennes latitudes.
A l’état actuel de la recherche scientifique, il est très diffi-
cile de raffiner les scénarios climatiques à l’échelle loca-
le, voire régionale. Néanmoins, Une certaine cohérence
parmi les différents modèles a été trouvée sur la région
Europe - Méditerranée et les tendances réellement obser-
vées corroborent les résultats modélisés. Pour un réchauf-
fement global, l’anticyclone des Açores semble renforcé
et s’étend sur une zone plus large. Sous influence de l’an-
ticyclone, le bassin Méditerranéen connaît une diminu-
tion de pluie. Le gradient méridional de pression sur
l’Atlantique du nord est aussi renforcé, tout comme le gra-
dient méridional de température dans les hautes couches
de l’atmosphère. Ceci a pour effet de renforcer la route
dépressionnaire nord-atlantique et de décaler cette zone
de dépression vers le nord. Ainsi des perturbations qui
arrivent sur le continent européen sont plus nombreuses
et plus fortes. Le nord de l’Europe a donc une augmenta-
tion de pluie. Le contraste hydrologique entre le nord et
le sud de l’Europe est ainsi accentué (voir Figure 1).

3. CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES

Certaines évidences observées vont également dans le
sens d’un état de sécheresse pour le climat du bassin
méditerranéen. Tout d’abord, les précipitations issues des
stations et compilées au CRU, Royaume-uni (Hulme et al.,
1998) montrent une forte diminution de pluie pour le bas-
sin méditerranéen entre le début et la fin du XXe siècle (voir
Figure 2). Cette diminution peut atteindre 70 mm pour la
pluviométrie annuelle. En utilisant la couverture nuageu-
se fournie par le réseau météorologique italien, Maugeri
et al. (2001) ont trouvé que la nébulosité en Italie a dimi-
nué de 10 à 15 % durant les 50 dernières années.
L’intensification de la circulation tropicale (notamment la
cellule de Hadley) est également observée depuis l’espa-
ce (Chen et al., 2002). Elle est manifestée par une aug-
mentation du flux infrarouge sortant au sommet de l’at-
mosphère dans les régions subtropicales où la nébulosité
est diminuée et l’atmosphère est séchée davantage suite à
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une subsidence plus forte de la branche descendante de
la cellule de Hadley. La tendance est estimée à 3,7 W/m2

par décennie depuis 1985, date à partir de laquelle le
bilan radiatif de la terre est observé.
Bien que les tendances observées pour le bassin méditer-
ranéen corroborent les résultats modélisés, beaucoup d’in-
certitudes persistent encore. Car les modèles actuels souf-
frent de certaines limitations techniques ou à l’ordre plus
fondamental. La première limitation est du fait que l’on
utilise un maillage fini dont la résolution spatiale est de
l’ordre de 300 km, donc assez grossière. Il est impossible
de représenter explicitement les mouvements dont l’é-
chelle est inférieure au maillage. Leurs effets sont pris en
compte d’une manière statistique à travers la paramétri-
sation (terme spécial employé par les modélisateurs pour
désigner la représentation des processus non-résolus du
modèle à travers les variables explicites). Avec le progrès
technologique en matière de calcul scientifique, il est pré-
visible que les futurs modèles auront une résolution spa-
tiale de plus en plus fine. La deuxième limitation est que
la construction des modèles actuels n’est pas entièrement
achevée et que les processus fondamentaux du climat ne
sont pas encore tous incorporés. Après l’océan et la glace
de mer, la chimie et la biochimie sont en train d’entrer
dans les modèles climatiques. La complexité des futurs
modèles sera de plus en plus grande.
Compte tenu des forts impacts du changement climatique
sur le développement économique et la condition de vie
des habitants du bassin méditerranéen, il est donc impor-
tant de construire un système de modélisation pour le cli-
mat régional méditerranéen. Ceci doit être un système
performant, modulaire et hiérarchisé à plusieurs niveaux:
modèles couplés océan - atmosphère du système clima-
tique global ; modèles atmosphériques régionaux ou
modèles globaux zoomés sur la Méditerranée ; modèles
physico-dynamiques de la mer Méditerranée et modèles
de l’écosystème marin. De fortes collaborations doivent
être entreprises avec la communauté scientifique sur la
végétation à la surface et sur l’hydrologie continentale.
Des contacts doivent être également pris avec la commu-
nauté de recherche en impact du changement climatique
et la communauté utilisatrice des informations climatiques
pour la gestion politico-économique.
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Fig. 1 : Changement de la pluviométrie annuelle
(mm) pour la fin du XXIe siècle (2071/2100).

La période 1961/1990 est utilisée pour référence. Le résultat (source :

http://www.lmd.jussieu.fr) est obtenu d’une simulation numérique

(nommée LF8) effectuée à l’IPSL (Institut Pierre-Simon Laplace) à Paris.

L’expérience a été faite à l’aide d’un modèle climatique (atmosphère

+ océan + glace de mer) couplé interactivement avec un modèle de car-

bone (océan et surface continentale). La concentration du CO2 a été

fixée à 286ppm au départ de la simulation en 1860. Elle a ensuite varié

interactivement au fur et à mesure que la simulation progressait. Et cela

jusqu’à 2100. L’émission anthropique du CO2 suivait l’estimation histo-

rique (source : http://cdiac.esd.ornl.gov) jusqu’à 1990 et la projection
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1990.

Fig. 2 : Changement observé de la pluviométrie
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(source: http://www.cru.uea.ac.uk/cru/data)
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RÉSUMÉ

Cet article expose un point de vue concernant la sur-
veillance de la propagation de la pollution et la caractéri-
sation de source. La méthode s’inscrit résolument dans un
contexte de traitement du signal. La modélisation du com-
portement dispersif par une équation d’état sur un mailla-
ge discret permet ensuite de considérer le trajet source-
capteur comme un filtre discret. Si le débit à la source est
variable dans le temps, la dispersion est alors vue comme
une convolution du signal source avec le filtre. La sur-
veillance consiste alors à déterminer tous les paramètres
inconnus du système et sa source, c’est-à-dire le triplet :
paramètres modèles, coordonnées de la source et le débit
à la source. L’estimation des paramètres modèle repose
sur analyse de l’espace image de la source en effectuant
l’EVD de la matrice d’autocorrélation des observations du
réseau de capteurs, sous l’hypothèse simplificatrice de sta-
tionnarité des signaux. En deuxième étape, un critère de
localisation maximise la vraisemblance de la position de
la source en cherchant à retrouver la cohérence tempo-
relle des signaux en fonction de la position. Enfin, l’étape
de déconvolution permet d’estimer le signal source.

Mots clés : Identification aveugle, localisation de source,
modèle de dispersion.

INTRODUCTION

Les performances croissantes de la résolution temporelle
et de la sensibilité des analyseurs de concentrations en
espèces chimiques présentes dans l’air, permettent d’a-
border la surveillance de la pollution atmosphérique par
la prise en compte de la dynamique des modèles de
transport-diffusion. Si la précision sur les paramètres de
transport et de diffusion est suffisante il est alors envisa-
geable, à partir d’une série de mesures effectuées dans
l’espace et le temps, d’établir des estimations des états
présents ou passés, des prédictions à court terme des
concentrations sur l’ensemble de la zone d’intérêt, à par-
tir d’une situation donnée. Les techniques d’assimilation
permettent de combiner les observations avec un modè-
le dynamique. De nombreux travaux portent sur l’assi-
milation ou l’interpolation de données géophysiques et
la prévision par l’estimation du vecteur d’état général par des
méthodes du type Kalman par exemple (Dee, 1998 ; 

Dao, 1996). Dans cet article, même si l’objectif est simi-
laire, nous tenterons d’adopter un schéma différent, qui
privilégie la recherche des causes (les sources) de ce qui
est observé, pour ensuite en déduire l’impact sur l’en-
semble du domaine modélisé, si le modèle est bien esti-
mé.
L’évolution des concentrations de l’espèce chimique
dépend des émissions intérieures et extérieures à la zone
surveillée. Dans cette zone, on s’intéresse aux phénomè-
nes transitoires liés aux contributions instantanées d’une
source ponctuelle intérieure supposée émettre, à débit
variable, une quantité massique qui sera ensuite détectée
par les capteurs de l’espèce chimique suivie. Il s’agit alors
de “caractériser" la source détectée pour en déduire l’im-
pact spatial et temporel. On conviendra que ce qui vient
de l’extérieur est l’effet d’une contribution éloignée, de
dynamique faible vis-à-vis de la source intérieure et modi-
fiant de façon homogène spatialement le niveau de la pol-
lution de fond.
L’approche que nous suivrons aborde le problème de l’es-
timation du triplet d’inconnus (paramètres de diffusion,
débit source, position source) à partir des observations
effectuées aux différents analyseurs et avec l’a priori struc-
turel du modèle de dispersion ainsi que les paramètres
exogènes d’advection qui sont mesurés. Les paramètres de
diffusion représentent globalement la diffusion molécu-
laire, mais surtout de la diffusion turbulente dont l’effet est
beaucoup plus important. Ces phénomènes dépendent de
nombreux paramètres: température, pression, masse volu-
mique, environnement climatique et topographique…
Leur quantification directe est souvent très difficile et l’i-
dée de les estimer en ligne est assez pratique. Caractériser
une source à partir des signaux capteurs sur la base d’un
modèle de transfert incomplet relève des techniques de
“traitement d’antennes". Pour cela, l’inversion des signaux
capteurs, i.e. la déconvolution, suppose l’estimation pré-
alable du filtre (identification) qui modélise le trajet sour-
ce-capteur. Chaque filtre dépend bien sûr de la position
de la source et du capteur. Si la position de la source n’est
pas connue, il convient de déterminer la position conjoin-
tement à la déconvolution du signal source. De l’histo-
rique de la source et de la localisation, on peut, in fine, en
déduire une information utile pour la réalisation des
cadastres d’émission à bases statistiques ou une étude
d’impact sur la zone d’intérêt. En général, la question prin-
cipale est plus la localisation que la détermination de la
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quantité émise. On détermine la cause lorsqu’on estime
que son impact en un point (souvent un site de vie) a
dépassé un seuil admissible défini par des considérations
sanitaires. Or les conditions de dispersion variables en
direction et en intensité nous inviteraient plutôt à définir
de manière objective un seuil de nuisance sur la quantité
émise, car les rejets ont aussi un impact environnemental
global.
Il est difficile de scinder le problème de la localisation de
celui de la détection de source car les observations mesu-
rées dépendent à la fois du placement de la source par
rapport aux capteurs et au vent et de la présence d’un
signal source. On pourra consulter (Nehorai, 1995) pour
un exemple de problème de localisation d’émission de
gaz en milieu ouvert ou clos par maximisation de vrai-
semblance (MV) où la source est supposée constante dans
le temps, mais inconnue. Si cette hypothèse n’est pas véri-
fiée, alors le signal source doit être un paramètre inconnu
supplémentaire. Sa variation dans le temps incite à tenir
compte de la convolution du signal source avec le modè-
le. Différentes procédures d’estimation sont possibles :
conjointes ou séquentielles. Les techniques d’estimation
conjointes consistent à déterminer directement un vecteur
optimal � = (�mod, �loc, S) contenant respectivement tous les
paramètres (paramètres modèles, position de la source,
signal source). Bien entendu, il est toujours plus efficace
de pouvoir intégrer la connaissance a priori du problème,
sur la source ou le modèle. Dans (Delmaire, 2002), l’au-
teur traite le cas d’une source dynamique modélisée a
priori comme un processus de vie et de mort, observée
par un seul capteur et où les paramètres de transport et dif-
fusion sont connus. Les instants de début et de fin de l’ac-
tivité de la source ainsi que sa position 1D sont estimés
par la méthode du maximum a posteriori (MAP). De
manière plus déterministe, (Issartel, 2002) s’appuie sur le
théorème de réciprocité pour déterminer les rétro pan-
aches issus du modèle adjoint de dispersion d’espèces
radioactives pour en déduire la position de la source. On
pourra lire dans (Khapalov, 1994) une méthode de locali-
sation d’une source parmi un ensemble connu de P sour-
ces potentielles et pour un modèle dynamique de diffu-
sion de la chaleur. Mais la solution suppose de connaître
l’intensité de l’émission, et suggère par ailleurs un pro-
blème linéaire d’estimation des intensités de sources (mul-
tiples) avec la connaissance de l’intensité totale.
Un autre point de vue consiste plutôt en la séparation des
problèmes, en traitant séquentiellement l’identification
des paramètres �mod conditionnellement à l’hypothèse de
placement de la source �loc. La localisation est alors vue
comme un problème de décision par sélection de l’hypo-
thèse la plus vraisemblable parmi toutes les positions
potentielles (Roussel, 2002). C’est cette approche parti-
culière qui sera développée dans cet article. En traitement
du signal, la localisation de source se rencontre plus sou-
vent pour des modèles de propagation d’ondes électro-
magnétiques, sonores ou vibratoires. Elle fait partie des
problèmes de traitement d’antennes. De nombreux tra-
vaux (largement recensés dans (Marcos, 1999) sur la loca-
lisation par la recherche des directions d’arrivée de sour-
ces (DOA) sont fondés sur les propriétés hautes résolutions

(HR) de la matrice de corrélation spatiale (Bienvenu,
1983) ou l’utilisation des statistiques d’ordres supérieurs
(Lacoume, 1997). La résolution asymptotiquement illimi-
tée des méthodes HR en font une technique de choix pour
bon nombre d’applications (télécommunication, géophy-
sique, biomédical, sonar et radar). Nous proposons ici,
d’approcher le problème de la localisation de sources de
pollution dans un milieu dispersif non homogène par
décomposition en sous-espace signal et bruit, technique
largement utilisée en méthodes HR. Cependant, le choix
de la modélisation par modèle maillé nous incite ici à
abandonner la recherche des directions d’arrivée et plu-
tôt de sélectionner de façon optimale un nœud source
dans un repère cartésien au sens d’un critère de vraisem-
blance. Nous présentons cette étude sous l’hypothèse
d’une source active unique présente dans l’espace de sur-
veillance discrétisé, et délivrant un signal aléatoire, de
spectre supposé large.

REPRÉSENTATION DANS L’ESPACE D’ÉTAT

Dans cette section, on décrit la représentation d’état du
modèle physique et de la mesure. On considérera ici le
cas d’une source ponctuelle située aux cordonnées rs,
émettant une espèce peu réactive chimiquement (un pol-
luant passif) dans un environnement ouvert, avec un débit
S(rs, t) en kg/s variable dans le temps. L’absence de recom-
binaison chimique permet de considérer la dispersion
selon le modèle d’advection-diffusion:

La concentration X(r,t) en kg/m3 au point r à l’instant t
dépend des effets de l’advection �.(�.U➝ ) en présence de
vent U➝(r, t) (en m/s) ainsi que des effets de la diffusion
�.(K.��) caractérisée par le tenseur de diffusivité K en m2/s.
La matrice K intègre à la fois les phénomènes de turbulen-
ce et la diffusion moléculaire, souvent moins importante.
Sous certaines conditions d’homogénéité spatiale, le
modèle sous sa forme cartésienne 3D s’écrit, en r = (i, j, z) :

La fonction de Dirac �(r-rp) = 1 si r = rp permet ici d’ajou-
ter la contribution de la pème source à la position cor-
respondante rp.
Alors que le vent peut être mesuré in situ et interpolé par un
modèle dynamique fluidique 3D, par exemple (Scire, 1990),
les coefficients de diffusion Ki, Kj, Kz sont par contre assez
difficiles à modéliser tant ils dépendent de nombreux fac-
teurs tels la température, la pression, la topographie,...
Dans cet article nous proposons plutôt d’estimer en ligne
les éléments de la matrice K par une méthode d’identifi-
cation “aveugle”.
Ce modèle, dans sa version statique,

(1)
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est très largement exploité dans la littérature (Ermak,
1977), (Pasquill, 1982), etc., mais ne rend pas compte de
l’évolution temporelle. La version dépendante du temps
est plus complexe à résoudre sous sa forme analytique. La
solution directe obtenue après calcul du noyau de Green
peut s’exprimer, dans le cas simplifié K = Ki = Kj = Kz, par
l’intégrale de convolution (3). Cette formulation caracté-
ristique d’un phénomène de transfert entrée-sortie per-
met de percevoir la dispersion sur les ns trajets sources-
capteur comme un filtre de convolution.

La modélisation inverse obtenue par le calcul analytique
ou intégral, prenant en compte tous les facteurs est assez
complexe à expliciter. Une autre approche mathéma-
tique consiste à utiliser les modèles maillés dont les avan-
tages sont liés essentiellement à l’absence de restriction
dans les conditions aux limites qu’ils peuvent accepter,
les hypothèses simplificatrices applicables aux équations,
la prise en compte de l’hétérogénéité du milieu de
dispersion et la description de tout le domaine spatial
d’intérêt. Ainsi, la connaissance est à la fois spatiale et
temporelle. Faisant largement appel aux calculs numé-
riques, ils permettent une description plus fine, certes
pour un effort de calcul plus élevé.
Pour la surveillance de pollution, nous supposerons donc
que le modèle de connaissance (2) de la dispersion dans
l’air du polluant émis par la source est une bonne
approximation du phénomène réel. D’un point de vue
mathématique, cette émission va subir au cours de son
trajet vers les capteurs une atténuation complexe provo-
quée par un phénomène de diffusion (variable selon les
directions) et un retard lié au temps de transport. Le
signal de l’unique source convoluée au modèle de pro-
pagation est ici observé par un ensemble de nc capteurs
spatialement répartis. Lorsque le maillage est suffisam-
ment fin, nous avons montré dans (Ternisien, 2000a) que
la discrétisation de (2) peut s’effectuer en adoptant les dif-
férences finies comme approximation au premier ordre
des dérivées. Plus spécifiquement, nous utilisons la
méthode décentrée en espace dite méthode “upwind"
(Euvrard, 1994), plus appropriée lorsque la présence
d’un terme d’advection suggère d’adopter une direction
privilégiée dans le calcul des dérivées. Dans ce cas, la
dérivée spatiale selon une direction s’écrit :

Le calcul de la dérivée est ici effectué sur une région en
amont du point de coordonnées �.h par rapport à la
direction du vent. Le modèle discrétisé, dans le cas 2D,

est alors :

xi,j(n) étant la représentation discrète à l’instant n et à la
position r = (i, j) de la concentration X(r,t=nT). Les para-
mètres mq (q=1..5) sont fonctions des composantes de
l’advection Ui et Uj

, de la diffusion Ki et Kj, des pas du
maillage spatial h et k selon les axes et et du pas
temporel T défini par l’échantillonnage des observations.
Plus précisément, en prenant en compte les changements
de direction du vent par les fonctions signe (U�), on
obtient les coefficients de discrétisation en temps variant :

Pour ce qui est des sources supposées ponctuelles, leur
contribution unitaire dans l’équation est nulle sauf au
point rp=(i(p),j(p)) où elle vaut sp(n).
Il est alors possible de déduire un modèle d’état discret
(6) dans lequel les composantes du vecteur d’état X(n) (7)
représente la grille des concentrations xi,j(n) de l’espèce
chimique surveillée aux différents points (i,j) du maillage
et à l’instant d’échantillonnage n. X(n) est construit en
concaténant les L lignes contenant chacune l nœuds du
maillage rectangulaire de taille (L.l ). Le vecteur X(n) est
donc de taille (L.l )x1.

X(n+1) = A(n)X(n)+Bs(n)+w(n) (6.a)
y(n) = CX(n)+b(n) (6.b)

La forme d’état (6.a) sépare le terme d’évolution A(n)X(n)
du terme source B.s(n). La matrice d’état A(n) modélise la
réponse libre du système à l’instant absolu n. Dans le cas
d’un espace ouvert (2D), les conditions aux limites hori-
zontales sur la frontière �� du domaine d’étude � sont
de type Neuman-Pearson. Cette hypothèse de dispersion
aux bords évite les accumulations. Le codage défini par
(7) conduit à une forme tri-diagonale par blocs de la
matrice d’état A(n)  de dimension (L.l )x(L.l ) telle que :
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Si les paramètres de dispersion sont homogènes (i.e Ki, Kj,
Ui(n), Uj(n) indépendant des coordonnées r, les paramètres
mq(n) sont constants spatialement. Les blocs Ak,k, Ak,k+1 et Ak-1,k

obtenus à partir de (5), sont alors indépendants de k,
tels que :

La stabilité du schéma numérique (valeurs propres de
A(n) <1 � n) impose cependant une condition entre la
période d’échantillonnage T, les paramètres limites de
dispersion et les pas de discrétisation spatiale :

Le bruit d’état wn dans (6) peut être considéré comme un
vecteur de variables aléatoires modélisant les apports (ou
les puits) non représentés par les sources recherchées.
Conséquence d’une émission lointaine ou très diffuse, sa
variance est supposée peu significative en comparaison
de celle du signal associé à la source à détecter, au point
que nous l’ignorerons dans la suite.
La matrice d’application de la commande B représente
ici la configuration spatiale des ns sources potentielles.
Lorsque celles-ci sont ponctuelles la matrice B est repré-
sentée par une matrice de taille Ll x ns contenant Ll - 1
zéros et un terme unitaire à l’indice (j(p)-1)l + i(p) cor-
respondant à la pème source dans le maillage :
B((j(p) - 1) l + i(p),p) = 1. Les débits sp(n) des ns sources indé-
pendantes est formaté par le vecteur s(n)=[s1(n),.sp(n)..sns(n)]T.
Lorsqu’une source n’est pas située sur un nœud, un
modèle d’interpolation spatial peut être appliqué en
répartissant les poids d’influence de la source sur les
nœuds de la maille contenant la source. Le cas des sour-
ces diffuses à flux spatial homogène est représenté par
approximation comme une source ponctuelle au centre
d’une maille. La matrice C de l’équation d’observation
caractérise la configuration du réseau de capteurs sur
l’espace surveillé. De taille nc x (Ll), elle dépend de la
position des capteurs sur la grille, et reprend le même
codage que la matrice B. La présence d’un capteur d’éti-
quette q aux coordonnées (i(q),j(q)) dans la grille est alors
modélisé par C(q,(j(q)-1)l + i(q)) = 1.

Enfin, les observations y(n) sont bruitées par le vecteur 
b(n) = [b1(n),.....,bnc(n)]T considéré ici comme la réalisa-
tion de nc variables aléatoires iid gaussiennes, de moyen-
nes nulles, dont la variance est déterminée par les carac-
téristiques du capteur.
Le modèle d’état couvre ainsi toute la zone d’observation
et chaque transfert source-capteur est alors assimilable à
un filtre, de réponse impulsionnelle a priori infinie (Figure
n°1).

Fig n°1 : Structure de filtres des trajets source-capteurs

En tronquant (à l’ordre M capteur supposé connu) la
réponse impulsionnelle correspondante à chaque canal
source-capteur, on peut alors considérer qu’une source p
émet le signal sp(n) à l’instant n dans les canaux de répon-
se impulsionnelle finie : h(n)=[h0(n),…,hm(n),…,hM(n)] où
pour les systèmes causaux,

et B(:,p) est la pème colonne de B. Cette source p produit
les observations yp(n) = �yp1(n)...yp

q(n)...yp
nc(n)� aux nc cap-

teurs selon la convolution :  

Si N échantillons de y sont reçus, la forme matricielle du
filtrage (11) s’écrit :

avec Yp
n = �yp(n),......yp(n-N+1)�T, �n = �b(n),....,b(n-N+1)�T,

Hp
n la matrice de filtrage (dite de Sylvester) de taille

N x (M+N) associée aux canaux de
h

p
et S

p

n = �sp(n), sp(n-1)......sp(n-(N+M)))�T

La Figure n°3 montre une simulation des réponses cap-
teurs pour une activité de vent issue de données réelles.
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Le signal source, ici synthétique, simule un épisode de
rejet continu. Les conditions suivantes ont été imposées :
■ U

➝
(n) : voir Figure 2 le relevé des 150 échantillons de

vent réel sur-échantillonné à T = 3 min 50 pour assu-
rer la stabilité de la simulation.

■ zone d’observation carrée : (10 km,10 km), pas spatial
h=k=1 km.

■ coordonnée source par rapport à l’origine (ns=1) :
[3166 m,2894 m].

■ coordonnées capteurs (nc = 3) : [3366m ,1098m] ;
[5349 m , 4358 m] ; [4470 m, 6739 m].

■ période après sur-échantillonnage T = 3 min 50
Ki = 10 m2/s, Kj = 10 m2/s.

■ Amplitude du signal source (constante) 120 g/s.
■ bruit : 	 = 0.01 µg/m3.

Fig. n°3 : Données de vent (Vitesse & Direction)
en fonction du temps (en sec)

Fig. n°4 : Mesures aux capteurs en fonction
du temps (T= 3 min 50)

ESTIMATION DES PARAMÈTRES DE
DIFFUSION DANS L’ESPACE IMAGE

Dans bon nombre de cas pratiques, même si l’on dispo-
se de quelques paramètres et de la connaissance des
composantes du vent (Ui,Uj), on a souvent beaucoup
d’incertitudes sur les paramètres qui caractérisent la dif-
fusion. Certes, un certain nombre de travaux portant sur
le cas du modèle statique de (2) ont permis d’établir des
déviations standard de diffusion calculables en fonction
des conditions météorologiques. Notre approche consis-
te ici à considérer que ces paramètres de diffusion
�mod=[Ki,Kj] sont inconnus et qu’il est plus sûr de les iden-
tifier en ligne. La matrice d’évolution A(n,�) étant de fait
partiellement connue, une estimation �^mod est indispensa-
ble. Si de plus, la position de la source est inconnue, l’i-
dentification se fait alors sous l’hypothèse d’une position
de source (un nœud du maillage), c’est à dire pour une
valeur donnée de la matrice B. Même si aucune restric-
tion sur le nombre de sources n’est imposée pour la suite
de la méthode, l’identification dans le cas multisource
augmente, par combinaison, le nombre d’hypothèses sur
les positions. Nous considérons, dans la suite, le cas
monosource ns = 1.
L’identification est basée sur la décomposition en sous-
espace bruit et sous espace-signal à partir des valeurs
propres et vecteurs propres de la matrice d’autocorréla-
tion Ry présentée dans (14). 

Cette approche suggère que les observations soient sta-
tistiquement stationnaires pour que les espérances
mathématiques calculées, sous l’hypothèse d’ergodicité,
dans la matrice d’autocorrélation des observations aient
un sens. Cette condition sous entend donc que le modè-
le de dégradation du signal source, i.e. le modèle de
dispersion, soit à paramètres invariants dans le temps
HN(n)=HN. On vérifiera donc préalablement à l’estima-
tion que les conditions de relative stabilité du vent soient
réunies. Il est par ailleurs possible de construire plusieurs
séquences d’observations stationnaires s’il est supposé
que les paramètres à estimer ainsi que les données exo-
gènes soient identiques sur les différentes séquences.
(Moulines,1995) montrent que sous réserve de la satis-
faction des conditions d’identifiabilité suggérées par
(Tong, 1991) (diversité des canaux impliquant que la
matrice HN soit de rang colonne plein et N>M) et de l’in-
dépendance statistique de la source et du bruit, le clas-
sement des nc.N valeurs propres


� + 	2 ≥ 
1 + 	2 ≥ ... ≥ 
M+N-1+ 	2 ≥ 	2....≥ 	2

et des vecteurs propres associés de la DVP de la matrice
d’autocorrélation des sorties (14) permet d’isoler deux
sous-espaces orthogonaux :
■ l’espace source engendré par les colonnes de

U=[U�,…,UM+N-1] et dont les valeurs propres associées
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sont supérieures à 	2. Cet espace est le même que
celui engendré par les colonnes de HN.

■ l’espace bruit engendré par les colonnes de
V=[V0

H,….,VncN-M-N-1
H] dont les valeurs propres

associées sont théoriquement toutes égales à 	2 pour
un bruit gaussien.

Les deux sous-espaces étant orthogonaux, alors Vi
HHN=0

pour tout Vi
H de V, caractérisant le fait que :

ker(V) = Im(HN) (15)

D’un point de vue calcul, il est plus pratique d’exprimer
la condition d’orthogonalité en la réécrivant sous la
forme scalaire équivalente :

||HN
HVi||=Vi

HHNHN
HVi = 0, Vi ∈ V (16)

Il est montré dans (Moulines, 1995) que moyennant la
définition de la matrice de Sylvester multidimensionnelle
Vi construite avec les éléments de Vi=[vi,0,vi,1,....vi,N-1]

H 

tel que

et si HN(n) est invariant dans le temps, on a alors

Vi
HHNHN

HVi = HH(�i�i
H)H

où les canaux se ramènent à une écriture plus compacte
par le vecteur H=[ho,…,hM-1]H contenant les nc répon-
ses impulsionnelles inconnues. On peut alors redéfinir la
condition d’orthogonalité (16) par

HH(�i�i
H)H =0,  i = 0,1....ncN-M-N-1 (18)

soit encore, en généralisant à l’ensemble des vecteurs
propres du sous-espace bruit :

HHQH = 0 (19) 

En minimisant le critère quadratique d’orthogonalisation
J(H) = HHQH par rapport aux coefficients de la forme
vectorielle de la réponse impulsionnelle H on détermine
ainsi les réponses impulsionnelles recherchées.
Naturellement, l’application de la méthode est sous-ten-
due à la connaissance de l’ordre M du système. M peut
être déduit de la taille du sous-espace signal soit parce
que la variance 	2 du bruit est connue, soit parce que la
rupture des deux sous espaces est détectable par l’analy-
se de la distribution des valeurs propres de la matrice de
covariance R y (Gouffaud,1996). Il est clair que la précision

de l’estimation va dépendre de l’estimation préalable de
M. 
Il est important de rappeler que la solution de (15) est
définie à un coefficient  près du fait que
Ker(V)=Ker(V). Cette indétermination caractéristique
des méthodes d’estimation basées sur les statistiques du
second ordre nécessite de compléter l’équation par une
contrainte sur le domaine de définition des paramètres à
estimer. La fermeture du problème de détermination des
réponses impulsionnelles, réalisée dans (Moulines, 1995)
par une contrainte de normalisation des R.I., est, dans
notre cas, assurée grâce aux relations introduites par la
paramétrisation de la matrice A(�mod). Nous ne cherchons
pas ici à déterminer les réponses impulsionnelles de tous
les canaux sources-capteurs, mais plutôt le vecteur de
paramètres � unifiant l’ensemble des canaux directs.
Lorsque la source est localisée (B connue) l’estimation de
� est donc sous-tendue à la résolution du problème d’op-
timisation non linéaire en � :

La solution du problème (20) fournit donc une estimation
�̂ des paramètres physiques du modèle, conditionnelle-
ment à une position de source.
La Table n° 1 renseigne sur la qualité de l’estimation du
vecteur de paramètres �̂mod = [Ki,Kj] en fonction de
quelques situations typiques de placement. Il est clair
que le biais est globalement sensible au rapport signal sur
bruit (RSB), qui pour une variance de bruit donnée, va
dépendre de la puissance du signal reçu et donc de son
placement par rapport au panache. Notons que le biais
sur �̂mod est de plus fortement dépendant du biais sur l’es-
timation de la matrice d’autocorrélation R y et donc du
nombre d’échantillons présent dans la séquence d’obser-
vation (de l’ordre de 50 dans ces exemples).

Tableau n°1 : Biais relatifs en fonction du placement
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Le Tableau n°2 montre, pour quelques exemples de
signaux sources, le biais d’estimation sur �mod. On cons-
tate que si le signal source est de faible puissance (exem-
ple de l’impulsion isolée), le rapport signal/bruit au
niveau des capteurs s’affaiblit trop (inférieur à 10 ou 15
dB) et l’erreur relative d’estimation croît.

Tableau n°2 : biais relatifs en fonctions des signaux sources

Fig. n°4 : Estimation dans l’espace image des réponses
impulsionnelles des 3 canaux source-capteurs.

Comparaison avec les canaux réels (ordonnées * 1e6).

La Figure n°4 montre un exemple d’estimation de répon-
ses impulsionnelles effectué dans des conditions de
simulation semblable au cas numérique de la section (II).
Le vent a été considéré stationnaire autour de sa valeur
moyenne.

LOCALISATION

La localisation de sources pose une problématique inté-
ressante lorsque la dispersion est modélisée sur la base
des maillages cartésiens. Son approche est en effet diffé-
rente de la recherche des directions d’arrivée des ondes
circulaire par une antenne rectiligne, dont un bon nom-
bre de méthodes est recensé dans (Marcos,1999).
Le problème se résume alors à la détermination de la
matrice de placement de source B. Le principe consiste à
maximiser la vraisemblance de la mesure Yn sachant le
paramètre modèle �mod(B) et le signal source Sn. Devant
satisfaire (11), cela est équivalent à minimiser la variance
de l’erreur 

qui doit tendre vers celle du bruit. 
L’estimation de �loc = B sur son domaine de valeur cou-
vrant l’espace � s’obtient donc par :

où E[ ] traduit l’espérance mathématique. Disposant de N
observations en provenance du réseau de capteurs, ceci
revient à résoudre

La recherche s’effectue ici dans un contexte d’estimation
en deux étapes :
1. l’identification aveugle préalable du paramètre modèle

�mod(B) conditionnellement à B
2. Calcul du critère quadratique de localisation (22).

La difficulté vient du fait que le signal Sn est inconnu. On
s’attachera alors à estimer le signal source par déconvo-
lution des observations d’un capteur d’indice z ∈[1..nc].
L’indice z peut correspondre à celui du capteur dont le
rapport signal sur bruit est le plus élevé ou celui donnant
l’erreur quadratique εN

TεN la plus faible. On notera Hz,N la
matrice de Sylvester construite comme (13) en rempla-
çant dans (8) la matrice C par la ligne C(z,:) correspon-
dante au capteur z sélectionné. On peut alors construire
l’inverse généralisé :

Notons que H+

z,N(�) est aussi dépendante de �mod(B) et
de B, ce qui n’apparaît pas dans la notation pour des rai-
son de simplification. Ainsi la déconvolution des obser-
vations s’écrit

où Yz
n=[yz(n),…,yz(n-N+1)]T
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(22.a)

(22.b)

(23)

(24)
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Le paramètre de régularisation � permet de réduire l’ins-
tabilité de l’inversion causée par le bruit sur Yn.
En remplaçant Sn par Sn(z), la localisation (22) s’écrit alors :

Finalement, en remplaçant (24) dans (25), on obtient :

(26) vise implicitement à faire coïncider les mesures des
différents capteurs avec les observations engendrées par la
source estimée par déconvolution des mesures d’un seul
capteur, en l’occurrence celui pour lequel l’erreur qua-
dratique est la plus faible. Intuitivement, on complète l’es-
timation à l’ordre deux par une information de phase des
signaux (et donc le déphasage des filtres source-capteurs).
Une autre approche consiste à adopter un raisonnement
similaire au niveau de la source. En pré-multipliant par la
pseudo inverse H

+

N(�mod(B))dans (26), on obtient :

où S
^

n est toujours obtenu par (24). Dans ce cas, on vise à
faire coïncider le signal source estimé par filtrage inverse
de tous les canaux avec le signal source obtenu par
déconvolution des mesures d’un capteur privilégié, celui
fournissant le meilleur RSB. Cette approche orientée
source demeure assez sensible à l’instabilité de la décon-
volution, en particulier si le bruit de mesure est impor-
tant. Il convient alors d’effectuer une inversion �-régula-
risée par H+

(�)N(^�mod(B),B) dans (27).
Dans l’approche orientée capteurs (26), la déconvolution
H+

(�)NY
z
n est ensuite filtrée par HN(^�mod(B),B), ce qui atté-

nue l’instabilité pour le calcul du critère.

La figure (5) montre l’évaluation de
sur l’ensemble du domaine � , dans les conditions de
simulation de la section II, et avec une précision de 500 m.
La valeur maximale aux coordonnées (3000 m, 3000 m)
désigne le point source.
Pour la localisation nous avons utilisé des techniques de
déconvolution sans contraintes. Il est clair qu’en présence
de bruit, le signal estimé peut être fortement instable, pou-
vant entraîner des valeurs négatives et donc non physiques
du signal source. La nécessité de connaître avec précision
la quantité de matière émise impose dans ces conditions,
après avoir localisé, de déconvoluer sous contrainte de
positivité. On pourra par exemple résoudre (28) par les
multiplicateurs de Lagrange le problème sous la contrainte
v2(k)=s(k) �k∈[1,N] : 

Fig. n°5 : Critère de localisation  

où Sn = [sp(n),sp(n-1),........sp(n-(N+M))]T. Un tel schéma de décon-
volution (Thomas,1983), (Souilah,1993) peut s’implémenter de
façon itérative par une méthode de gradient conjugué.

CONCLUSIONS

Le thème abordé dans cet article repose sur une approche
d’assimilation des données géophysiques un peu particu-
lière. Elle vise avant tout à caractériser les causes (ici une
seule source) du phénomène observé avant d’en retrouver
les conséquences sur un domaine d’intérêt. L’avantage
réside peut-être dans le fait que si le modèle source-cap-
teur est conforme à la réalité pour la configuration de pla-
cement des capteurs, alors l’estimation sur l’ensemble de
la zone, voir la prédiction peut ensuite s’envisager in fine
avec un modèle directe plus fin. La modélisation directe
par le modèle d’état proposé accepte le cas multisources
non stationnaire, mais pas la localisation multisources à ce
stade.
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(27.b)

(25.a)
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(26.a)
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ABSTRACT

The objective of this article is to illustrate some issues
of air pollution modeling and simulation, especially
through works held at Ecole Nationale des Ponts et
Chaussées.
The evolution towards multiphase models, describing
aerosol distribution with respect to size and chemi-
cal composition, makes Chemistry-Transport-Models
drastically more difficult. Subgrid parameterization
and more generally model reduction are therefore
key topics. In a more applied context, data assimila-
tion is a powerful tool in order to improve forecast
models and emission inventories. In the near future,
fully modular models (dealing with different applica-
tions ranging from photochemistry to other atmos-
pheric pollutions) will probably be integrated in
modeling platforms for the assessment of a global
environmental impact (in a multi-media approach:
air, soil, water).

INTRODUCTION

L’objet de ce (court) article est d’illustrer quelques aspects
de la modélisation et de la simulation de la pollution
atmosphérique, notamment à travers les travaux menés à
l’Ecole Nationale des Ponts et Chaussées ces dernières
années. L’évolution vers des modèles multiphasiques
représentant la distribution en taille et la spéciation chi-
mique des aérosols conduit à une complexification dras-
tique des modèles de Chimie-Transport. Dans le même
temps, la problématique de la paramétrisation sous-maille
de la physique modélisée, et plus généralement celle de
la réduction de modèles, reste pour une large part ouver-
te. Dans un contexte plus appliqué, le recours aux appro-
ches d’assimilation de données permet d’améliorer de
manière significative les performances des modèles en
prévision et d’envisager une meilleure identification par
exemple des émissions de polluants primaires. Enfin,
l’évolution vers des outils permettant de mener à bien des
études d’impact environnemental, dans une approche
multi-milieux, est probablement un des thèmes émergents
des prochaines années.

MODELES DE CHIMIE-TRANSPORT

La modélisation de la qualité de l’air s’appuie à présent
sur des modèles eulériens tridimensionnels (Modèles de
Chimie-Transport), avec une grande variété d’offre cor-
respondant à des positionnements très variés (modèles
opérationnels pour la prévision ou l’étude d’impact, plate-
formes dédiées à la recherche) : citons, à titre d’exemples,
aux Etats-Unis les modèles CAMX, STEM ou GATOR, en
Europe les projets EURAD et LOTOS, en France les modè-
les CHIMERE, MOCAGE, MESO-NH Chimie ou POLAIR
(Sportisse et al, 2002a, Sartelet et al, 2002).
Dans le même temps, des campagnes de mesure et de
qualification des modèles ont été mises en place et de
nombreuses bases de données de validation sont désor-
mais ou seront prochainement disponibles. En dehors des
bases de données californiennes (par exemple avec la San
Joachim Valley), on peut citer en France les campagnes
ESQUIF (région parisienne) et ESCOMPTE (Marseille-
Fos Berre).
Le cœur de tous les modèles évoqués est la description de
l’évolution en temps des concentrations chimiques dans
l’atmosphère pour un jeu de forçages, notamment météo-
rologiques, supposés donnés. Si c désigne la concentra-
tion des espèces chimiques dans la phase gazeuse (en
mol/l, ppb,...), son évolution est alors régie par une équa-
tion aux dérivées partielles d’advection (par le vent)-diffu-
sion (turbulente)-réaction. Les paramètres de forçage com-
prennent principalement la vitesse du vent, la matrice de
diffusion turbulente, la température, le rayonnement et
l’humidité relative, qui sont supposés connus. Le terme de
réaction représente l’ensemble des transformations physi-
co-chimiques “locales”. Des conditions aux limites doi-
vent bien entendu être précisées, donnant par exemple au
sol les dépôts et émissions.
Au delà des problématiques de paramétrisation spéci-
fiques (par exemple la paramétrisation du dépôt sec), la
simulation numérique de ces modèles est caractérisée par
quelques écueils plus ou moins classiques, mais dont le
traitement peut rester délicat : raideur numérique liée à la
dispersion des échelles de temps, recours à des méthodes
de découplage entre processus, diffusion numérique liée
au terme de transport, etc (Djouad et al, 2002, Sportisse
et al, 2000a, Verwer et al, 1998).
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DES MODELES GAZEUX AUX MODELES
MULTIPHASIQUES

Un grand nombre de mécanismes chimiques condensés
en phase gazeuse est à présent disponible (CBM4, RADM,
RACM, SAPRC) pouvant inclure de quelques dizaines à
quelques centaines d’espèces. Le recours à des outils per-
formants et modulaires permettant de traiter des mécanis-
mes chimiques différents (notamment multiphasiques) est
un strict enjeu technologique (“préprocesseur” chimique),
mais qui reste à mener à bien en terme d’uniformisation
des standards.
Que ce soit pour décrire le couplage à la phase gazeuse
(de fait d’impact limité), des propriétés radiatives ou enco-
re les particules en tant que tel, l’extension aux aérosols
de tels modèles est indispensable. Les modèles résultants
sont considérablement plus complexes avec la nécessité
de décrire à la fois une composition chimique et une dis-
tribution en taille. Par exemple, pour une hypothèse de
mélange interne (c’est-à-dire à taille fixée une même com-
position de l’ensemble des aérosols) la distribution en
volume d’un aérosol, notée n (v, t) (v étant un paramètre
de taille) est donnée par l’équation de la dynamique géné-
rale des aérosols en fonction des processus de coagula-
tion, condensation/évaporation et nucléation...
La coagulation est donnée par le(s) noyau(x) de coagula-
tion (fonctions des processus considérés), la condensa-
tion/évaporation par le taux de conversion gaz/particule
essentiellement fixé par le déséquilibre entre la concen-
tration gazeuse et la concentration gazeuse à la surface
des aérosols. En première approche, cette concentration
est donnée par un équilibre thermodynamique entre la
phase particulaire et la phase gazeuse (Seinfeld et al,
1998).
En dehors de points de modélisation spécifiques (notam-
ment la paramétrisation du flux de nucléation), un point
largement ouvert est la détermination des valeurs d’équi-
libre thermodynamique. Comme la recherche de l’équili-
bre thermodynamique par une minimisation globale de
l’énergie de Gibbs reste hors de portée en terme de temps
calcul, les modèles utilisés s’appuient sur les équations
d’équilibre thermodynamique (qui ne fournissent qu’un
équilibre local). Pour les composés inorganiques et par-
fois crustaux, un grand nombre de modèles (modules) d’é-
quilibre thermodynamique (Zhang et al, 1998) a été ainsi
développé (SCAPE, AIM, EQUISOLV, ISORROPIA) notam-
ment avec des paramétrisations des coefficients d’activité
binaire et des approches à domaine orienté (une présé-
lection des composés potentiellement présents étant effec-
tuée en fonction des conditions thermodynamiques et chi-
miques). Notons que sur un plan numérique, le temps de
calcul d’un tel module est dans un contexte tridimen-
sionnel un facteur limitant, justifiant la nécessité d’utiliser
des outils optimisés (au premier rang desquels ISORRO-
PIA, Nenes et al, 1998).
La transition liquide/solide demeure un point difficile de
la modélisation : par exemple, les équations d’équilibre
thermodynamique ne fournissent pas de solution unique
pour les aérosols solides, ou encore le traitement spéci-
fique des branches de déliquescence et de cristallisation

est rarement pris en compte. Un second exemple de ques-
tion encore ouverte est l’extension au cas des aérosols
organiques, même si des méthodes de coefficients de par-
tition classiques sont de fait utilisées (Bowman et al,
1997). Dans cette optique, deux approches diamétrale-
ment opposées sont envisageables : une première appro-
che est le recours à des mécanismes gazeux complète-
ment explicites (mais avec une limitation en terme de
connaissance des données et de représentativité mathé-
matique de modèles à millions de degrés de liberté) ; une
seconde approche est le recours systématique à la modé-
lisation inverse des paramètres de modèles non explicites
sur la base d’un corps de données mesurées de taille
croissante.
Sur un plan strictement numérique, la simulation des
équations d’évolution des aérosols est délicate et forte-
ment contrainte en temps calcul (rappelons que le terme
physico-chimique du modèle de chimie-transport est à
présent donné par un système d’équations aux dérivées
partielles décrivant l’évolution en taille des aérosols). Une
première classe de méthodes se fonde sur une description
a priori de la distribution en taille sous forme de distribu-
tions log-normales (sans justification théorique de cette
distribution spécifique, (Whitby et al, 1997). Les modèles
couramment utilisés sont ainsi usuellement donnés par la
superposition de deux voire trois modes, centrés autour
des pics “physiques” d’une distribution d’aérosols
atmosphériques (mode de nucléation, mode d’accumula-
tion, mode “grossier”). Le problème de la fermeture des
équations de la dynamique des aérosols pour une telle
description reste posé. Une seconde approche est fondée
sur une description résolue de la distribution avec un trai-
tement numérique ad hoc de l’équation de la dynamique
des aérosols (méthodes d’éléments finis, méthodes de col-
location spectrale, traitement lagrangien ou eulérien du
terme decondensation/évaporation, etc.) mais avec la
nécessité d’une optimisation poussée des performances
numériques (Debry et al, 2001).

PARAMETRISATION ET
REDUCTION DES MODELES

Les modèles de Chimie-Transport comprennent un grand
nombre de degrés de liberté et sont des modèles à gran-
de dimension. Que ce soit pour des raisons de fond (quel-
le est la représentativité de tels modèles ?) ou plus prag-
matiquement pour diminuer des temps calculs, la
problématique de la réduction de modèles est cruciale.
Un premier ensemble d’approches se fonde sur la disper-
sion des échelles de temps des mécanismes physico-chi-
miques. Les processus et les variables d’état (les espèces
chimiques, les composés dans les aérosols d’une taille
fixée, etc.) peuvent être classés en processus lents ou rapi-
des et le comportement “long terme” (pertinent à l’échel-
le de la modélisation) ne doit retenir que les composantes
lentes. Cette approche sous-tend une large part de la cons-
truction des modèles qui sont de fait utilisés : elle justifie
ainsi la paramétrisation des transferts de masse entre pha-
ses (la diffusion moléculaire étant jugée plus rapide que
la cinétique chimique et les mécanismes de transfert,
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(Sportisse et al, 2003), la réduction dynamique des schémas
de cinétique chimique avec la construction des lumpings
(familles) d’espèces (une partie de la cinétique chimique
étant jugée plus rapide que la dispersion, (Sportisse et al,
2000b), la paramétrisation du lessivage dans et sous les
nuages (les transferts entre phases étant jugés plus rapides
que les cinétiques aqueuse et gazeuse, (Sportisse et al,
2002b), les modèles d’équilibre thermodynamique pour les
aérosols (la condensation/évaporation étant jugée plus rapi-
de pour les petites particules que pour les grosses), etc.
Une bonne part de ces exemples relève du domaine plus
large de la paramétrisation, dont une pierre d’achoppe-
ment demeure la représentation du couplage entre chimie
(non linéaire) et turbulence (effets de ségrégation par
exemple).
Un second ensemble d’approches, beaucoup moins
fécondes en terme de compréhension physique et quali-
tative du comportement des modèles mais numérique-
ment performantes, est constitué par des représentations
fonctionnelles simplifiées des modèles. L’objectif est alors
de remplacer le modèle (associant des entrées à des sor-
ties) par une simple table. Bien sûr, pour n entrées prenant
leurs valeurs parmi s valeurs distinctes (correspondant à
une discrétisation d’un espace continu), une telle table
devrait avoir sn composantes, ce qui n’est pas réalisable en
pratique. Des méthodes fondées sur des développements
multivariés en fonction des variables d’entrée permettent
de répondre à ces limitations et peuvent être utilisées avec
profit dans le contexte des modèles de chimie-transport
(Boutahar et al, 2002).

ASSIMILATION DE DONNEES

L’utilisation des modèles de Chimie-Transport, notamment
à des fins de prévision, va de pair avec la mise en œuvre
de méthodes d’assimilation de données appropriées, dans
un contexte d’accessiblité accrue à des données notam-
ment d’origine satellitaire.
Une première approche est le recours à des méthodes
séquentielles (filtre de Kalman et extensions) qui a été uti-
lisé avec succès à plusieurs reprises. Une seconde appro-
che se fonde sur les méthodes variationnelles (4D Var) et
est essentiellement illustrée par les travaux d’Hendrik
Elbern (Elbern et al, 1997), (Sportisse et al, 2002c). Sur un
plan technologique, la construction d’un modèle adjoint
pour un modèle de chimie-transport peut à présent être
menée à bien avec des outils de type différenciation auto-
matique (par exemple les projets ODYSSEE et TAPENADE
de l’INRIA en France) même si un développement orienté
à l’origine du modèle direct est préférable. Sur un plan plus
théorique, les modèles de chimie-transport présentent une
dépendance aux conditions initiales radicalement diffé-
rente de celle des modèles météorologiques et l’utilisation
des méthodes d’assimilation de données pour affiner les
inventaires d’émission est selon toute vraisemblance une
des approches les plus prometteuses.
Notons que le grand nombre de variables dans le cas de la
chimie atmosphérique peut rendre indispensable l’utilisa-
tion d’approches de type réduction de l’espace de contrô-
le (notamment à l’aide de techniques de type EOF/POD)

VERS LES MODELES D’IMPACT

Une évolution logique des modèles de qualité de l’air, qui
se sont focalisés sur la question de l’ozone troposphérique
ces dernières années, est d’évoluer vers des modèles d’im-
pact environnemental.
Ceci passe en terme d’outils par l’extension des modèles
existants à d’autres fonctionnalités :

■ multi-scenarios :
Un des points clés est de bien représenter l’incertitude
dans les modèles afin notamment d’obtenir des distribu-
tions de probabilité en sorties en fonction de distribution
de probabilité sur les variables d’entrées. Des approches
spécifiques doivent être mises en œuvre en pratique
(méthodes de Monte Carlo réduites par exemple).

■ multi-polluants :
Au-delà de l’extension aux aérosols, de nombreux
autres types de polluants (métaux lourds et mercure
pour des émissions industrielles, pesticides pour des
émissions d’origine agricole, POPS, nanoparticules)
commencent à être pris en compte dans les modèles.

■ multi-échelles :
Sans parler du couplage à l’échelle globale, les outils
pour l’impact devront être couplés avec des modèles
d’exposition, ce qui passe notamment par un couplage
avec les échelles locales, pour lesquelles la représenta-
tion de la dynamique est cruciale.

■ multi-milieux :
Les modèles de Chimie-Transport ont in fine vocation
à fournir le segment atmosphérique d’une chaîne de
modélisation associant des émissions à des expositions
multi-milieux (air, sol, eau), la problématique des
échanges entre milieux étant peu explorée à ce jour.
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Rôle joué par la forêt sur l’hydrologie des régions Méditerranéennes
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ABSTRACT

In France, research on how forests affect the water
balance in Mediterranean climate has been carried out
mainly on three groups of Experimental Research Basins
(ERB). The study sites differ in climatic, lithological, and
pedological conditions, but do share a common charac-
teristic in that each one encompasses the hydrological
behaviour of a number of catchments, at least one of
which is forested. During the study period, the forested
catchments that underwent no change (the Draix catch-
ments) were considered as comparative catchments,
and those that were cut (the Lozère catchments) or suf-
fered forest fires (the Réal Collobrier catchments), as
experimental catchments.  In each case studied, the
behaviour of the forested catchment was compared to
that of a control catchment. It was easier to demon-
strate the forest’s specific role when the study was based
on the relative change in the catchment’s behaviour
after the forest disappeared (cuts or fire) with respect to
the behaviour of the undisturbed catchment.
Included with the ERB studies are the results of
research with a fundamentally different approach.
The research is based on a statistical study of the inter-
related development of afforestation rates and runoff
characteristics for average-sized catchments (around
100 km2) in that part of the southern French Massif
Central which is subject to Mediterranean rainfall
conditions. 
The results differ considerably from one site to
another, indicating the degree of complexity of the rain-
fall/runoff relationship.  An increase in extreme flood
events could by no means be confirmed in every case.
A closer look at the hydrological behaviour of the
catchments cleared up the apparent inconsistencies.

INTRODUCTION

L’incidence de la forêt sur le fonctionnement hydrologique
des bassins méditerranéens, que ce soit pour les crues, les
étiages ou même le bilan d’écoulement annuel, est loin de
faire l’unanimité. Il est vrai que cette incidence dépend d’un
grand nombre de facteurs, ce qui explique la disparité
– lorsque ce n’est pas la divergence – des résultats observés.
Dans le Sud de la France, trois sites de BVRE (Bassins
Versants Expérimentaux Représentatifs) permettent de
conduire cette recherche en climat méditerranéen humi-
de. Ces sites diffèrent par leurs conditions pédologiques
et géomorphologiques, mais tous sont soumis à de fortes
pluies d’automne, et parfois d’été.
La diversité des réponses observées conduit à essayer de
dégager les mécanismes hydrologiques qui permettent de
rendre compte des conséquences de la végétation sur le
fonctionnement hydrologique des bassins versants.

SITES D’ETUDE ET CONDITIONS
D’EXPERIMENTATION

Les trois sites retenus sont : celui de Draix, situé dans les
marnes noires de la région de Digne, dans l’arrière pays
provençal ; celui du Réal Collobrier, très proche de la côte
méditerranéenne ; celui du Mont-Lozère enfin, sur les
contreforts sud-est du Massif Central (Figure 1)
Ces trois ensembles de bassins versants n’ont pas été amé-
nagés en fonction du même objectif, et l’hydrologie fores-
tière peut ne pas avoir joué de rôle majeur dans la pro-
blématique de mise en place des bassins. Dans ces
conditions il n’est pas surprenant que les études, qui ont
été conduites indépendamment les unes des autres, utili-
sent des méthodes différentes.
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Fig. 1 - Les sites de recherche en hydrologie
forestière en France méditerranéenne

(en gris la région des bassins étudiés
dans le Sud du Massif Central)

Les principales caractéristiques des sites de recherche sont
les suivantes (tableau 1) :
■ Les bassins de Draix, situés dans des terrains où les pro-

blèmes d’érosion sont très importants (marnes noires de
l’Oxfordien), ont pour finalité première d’estimer le rôle
protecteur de la forêt dans le cadre de travaux dits de
“RTM” (Restauration des Terrains de Montagne). Le
dispositif expérimental dont les résultats sont utilisés ici,
consiste en un bassin reboisé à la fin du 19ème siècle (le
Brusquet) et un bassin non reboisé, dont le taux de cou-
verture naturel est faible (cf. Tab. 1). La méthode est
donc celle des bassins comparatifs. Les pluies annuel-
les moyennes sont de l’ordre de 940 mm, avec des
maxima journaliers décennaux de 80 mm, et de fortes
intensités lors d’orage d’été et d’automne.

■ Les bassins du Réal Collobrier ont une finalité plus large
d’étude du fonctionnement hydrologique de petits bas-
sins méditerranéens situés sur socle métamorphique
(gneiss, micaschistes, phyllades) avec des sols de type
ranker, généralement peu épais, ne dépassant pas
30 cm par exemple sur le sous-bassin du Rimbaud.

Après un suivi de 25 années, un incendie a notamment
détruit plus des 3/4 de la couverture végétale de ce
sous-bassin, fournissant l’opportunité d’une étude sur
les conséquences hydrologiques de la disparition de la
forêt. Les données utilisées ici sont alors celles du bas-
sin du Rimbaud avant et après incendie, comparées
avec celles du bassin non modifié du Valescure (Tab. 1).
La méthode est donc celle des bassins expérimentaux,
même si l’expérimentation n’a pas été vraiment volon-
taire… Les pluies annuelles sont de l’ordre de 1200 mm,
avec des pluies journalières décennales de 150 mm, et
toujours de fortes intensités.

■ Les bassins du Mont-Lozère sont situés sur des sols gra-
nitiques peu épais (moins d’un mètre, le plus souvent),
bien filtrants. Ils ont été conçus comme des lysimètres
géants, qui devaient permettre d’établir le bilan géo-
chimique de bassins proches, aussi semblables que
possible sauf en ce qui concerne le couvert végétal :
une pelouse, une hêtraie climacique et une pessière.
Quel que soit le type de végétation, les sols sont bien
couverts, sauf pour quelques ravines du bassin en
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TABLEAU 1 : PRINCIPALES CARACTÉRISTIQUES DES SITES DE RECHERCHE.

NOM DU BASSIN SUPERFICIE OCCUPATION DU SOL PENTE PÉRIODE D’ÉTUDE

DRAIX
Laval 86 ha 22 % bosquets ; 10 % herbe ; 58 % 1983-2000

68 % sols nus
Brusquet 108 ha 87 % bois ; 13 % sols nus 53 % 1983-2000

REAL COLLOBRIER
Rimbaud 146 ha maquis ; feu ; repousse 1968-1990 ; 1990-2000

20 %
Valescure 930 ha maquis 1968 - 2000

MONT LOZERE
Latte 19,5 ha épicéas ; coupe ; repousse 20 % 1981-1987 ; 1987-1999
Cloutasses 81 ha pelouse pâturée 10 % 1981-1999
Sapine 54 ha hêtraie climacique 18 % 1982-1999
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pelouse. Les données utilisées ici sont celles des bas-
sins en pelouse (les Cloutasses) et en résineux (la Latte).

Après 6 années de mesures, une attaque parasitaire du
bassin boisé de la Latte a conduit à sa coupe à blanc. Les
données obtenues sur ce bassin avant et après la coupe,
sont comparées à celles du bassin témoin des Cloutasses.
La méthode est celle des bassins expérimentaux. Les
pluies sont ici beaucoup plus abondantes que sur les bas-
sins précédents, en raison de l’effet orographique que
subissent les vents humides d’origine méditerranéenne (le
Mont-Lozère culmine à 1699 m) : les précipitations
annuelles moyennes avoisinent 1950 mm et les abats
d’eau en 24 heures peuvent atteindre 400 mm.

INCIDENCE DE LA FORÊT
SUR LES CRUES

Les résultats concernant le rôle joué par la forêt sur le régi-
me des crues (pointe ou volume) sont très différents d’un
site à l’autre.

A DRAIX

Le premier effet du couvert végétal est l’augmentation du
seuil minimal de pluie nécessaire à l’apparition d’un
écoulement : les crues du bassin boisé sont moins fré-
quentes, et de nombreuses averses ne produisent aucun
écoulement notable (Richard et Mathys, 1999).
Lorsqu’une crue se produit dans les deux bassins, on
observe que les pointes de crue sont retardées d’au moins
une demi-heure dans le bassin boisé du Brusquet.
Les pointes de crue sont très fortes pour le Laval, ayant
atteint 23 m3 s-1 km-2, lors d’un épisode pluvieux de 53 mm.
Or pour ce même événement, la pointe de crue dans le
bassin reboisé du Brusquet n’a été que de 2,3 m3 s-1 km-2,
soit 10 fois moindres. Au-delà de cas extrêmes, la majori-
té des débits de pointe du bassin boisé est cinq fois plus
faible que ceux du bassin déboisé du Laval. Un exemple
est fourni par la crue du 27 mai 1988 (Figure 2).

Fig. 2 - La crue du 27 mai 1988 dans les bassins du
Brusquet (reboisé) et du Laval

Cette crue répond à une averse de 21 mm au Brusquet et
de 22 mm au Laval en moins de 4 heures.
La pointe de crue au Laval est de 1,3 m3 s-1 km-2 et de
seulement 0,2 m3 s-1 km-2 au Brusquet, soit dans un rapport
de 1 à 6.
Il est pourtant à noter que dans certains cas particuliers
(crues du 08/09/87 et du 5/11/94), le rapport n’est plus que
de 1 à 2 (Combes et al., 1994), ce qui pose le problème du
rôle de la forêt dans certaines situations extrêmes.
La limitation des volumes de crue est moins importante
que celle de la pointe parce que la crue est plus longue
dans le bassin boisé. Dans l’exemple de la crue du 27 mai
1988, la lame écoulée est de 10,9 mm dans le bassin du
Laval et de seulement 4,3 mm dans celui du Brusquet : le
rapport des volumes écoulés pendant la crue est environ
de 1 à 2,5 ; la réduction du volume de crue dans le bassin
boisé est généralement de l’ordre de moitié.
Combes et al. (1994), attribuent ces différences de fonc-
tionnement à la présence d’un sol forestier jouant un rôle
spécifique dans la rétention de l’eau.

DANS LES BASSINS DU REAL COLLOBRIER

Un incendie de forêt, intervenu durant l’été 1990 a détruit
plus de 80 % de la couverture forestière du petit bassin du
Rimbaud. L’automne qui a suivi cet incendie, le compor-
tement du ruisseau du Rimbaud est devenu fortement
impulsionnel. Ce changement de comportement est bien
visible sur la figure 3, qui met en relation les débits instan-
tanés maximaux relevés en automne et les précipitations
en 24 heures correspondantes.

Immédiatement après l’incendie, le débit maximal a
atteint 7,8 m3 s-1 le 9 décembre, soit un peu plus que 5 m3

s-1 km-2, pour des précipitations ne présentant aucun
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Fig. 3 - Relations en automne (septembre, octobre
et novembre) entre les débits de pointe

de crue (en m3/s) et les précipitations
en 24 heures (période après incendie :

septembre 1990 - novembre 1994).
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caractère exceptionnel, ni par leur abondance ni par leur
intensité (80 mm, avec des pointes ne dépassant pas
40 mm/h pendant 6 mn). Les montées de crue ont souvent
demandé moins de cinq minutes, et les décrues ont été
elles-mêmes très rapides. Le caractère excessif pris par les
réactions du cours d’eau aux précipitations s’explique par
la production d’un ruissellement sur les versants mis à nu
par l’incendie (Martin et Lavabre, 1997).
Si l’année suivante (1991-92) n’a connu qu’un seul épiso-
de violent (3,6 m3s-1, en octobre), plusieurs crues specta-
culaires se sont encore produites en 1992-93 (7,7 m3s-1 en
septembre ; 3,5 m3s-1 en octobre; 4,3 m3s-1 en novembre).
Ensuite, la reprise végétale est devenue plus efficace pour
amortir la réponse des écoulements aux précipitations
(taux de recouvrement des surfaces incendiées par les
arbustes : 15 % en août 1991, 30-35 % en août 1992 et
45-50 % en août 1993 – en s’appuyant pour partie sur les
observations de Puech et al., 1994, et de Viné, 1997) : en
1993-94, le débit maximal n’a pas dépassé 2,2 m3s-1.
Toutefois, de nombreux débits de crue après incendie se
positionnent dans le nuage de point représentant les crues
avant incendie. Diverses analyses concourent à montrer
qu’en fait, ce sont les réponses aux pluies intenses qui sont
particulièrement plus violentes après incendie (Lavabre et
al., 1997). Les pluies de type frontal, de durée longue et
de faibles intensités, génèrent des réponses de crue tout à
fait comparables après et avant incendie.
Il apparaît donc que le comportement hydrologique du
bassin versant n’est réellement différent après incendie
que de façon très fugace lors des pluies intenses. Ce qui
se traduit par une augmentation du débit de pointe de cer-
taines crues sans qu’une augmentation sensible des volu-
mes de crue soit discernable.
Ceci est corroboré par l’examen des bilans hydrologiques
annuels sur lesquels l’impact de l’incendie de forêt est dif-
ficilement discernable et reste dans la marge d’incertitu-
de des mesures et des modélisations utilisées

SUR LE MONT-LOZERE

Les conditions de travail très difficiles qui prévalent lors des
pluies cévenoles (dangerosité des orages, fugacité des
pointes de crue) empêchent d’établir des courbes de tara-
ge totalement fiables pour les débits les plus forts. La com-
paraison entre les débits de pointe des bassins en pelouse
(les Cloutasses) et en forêt (la Latte) n’est donc pas facile.
Une tentative a pourtant été faite par Lavabre et al. (1999)
qui, à partir de 48 pointes de crue sélectionnées sur 16
années d’observation, ont déterminé les débits pour les
périodes de retour annuelle et décennale, en utilisant la
formule de Hazen (1930). Selon ces calculs le débit de
pointe annuel serait de 1 m3 s-1 km-2 pour le bassin de la
Latte et de 1,45 m3 s-1 km-2 pour celui des Cloutasses, ce
qui tendrait à montrer une certaine réduction de la poin-
te de crue dans le bassin boisé. En revanche, la tendance
change avec les débits décennaux, puisque ceux-ci s’élè-
veraient à 3,15 m3 s-1 km-2 pour le bassin de la Latte et à
3 m3 s-1 km-2 seulement pour celui des Cloutasses. Si les
pointes de crue semblent amorties par la forêt lors de la
crue annuelle, la forêt ne jouerait plus aucun rôle lors de

la crue décennale.
La coupe de la forêt, qui intervient après 6 ans d’observation
permet une autre approche, à partir de la comparaison des
débits mesurés aux stations implantées sur les deux bassins
versants pour deux épisodes de fortes crues, celui du 5 au
7 novembre 1984 et celui du 2 au 5 novembre 1994. Cette
comparaison ne met pas en évidence une modification sen-
sible du comportement du bassin de la Latte en fonction de
la coupe des épicéas (Lavabre et al., 1999b).
Lors de l’épisode de novembre 1984 (P = 350 mm en
72 heures au poste de La Vialasse), après une réponse initia-
le moins marquée que celle des deux autres bassins, le bas-
sin de la Latte (pourtant boisé) présente le plus fort débit
spécifique de pointe: 2.1 m3 s-1 km-2, contre 1.8 m3 s-1 km-2

pour celui des Cloutasses. En novembre 1994 (P = 431 mm
en 4 jours à La Vialasse, dont 408 mm du 3 au 5), la répon-
se du bassin de la Latte est encore très légèrement retardée
par rapport aux réponses des deux autres bassins et les débits
de pointe atteignent respectivement 3.1 m3 s-1 km-2 pour le
bassin de la Latte et 3 m3 s-1 km-2 pour celui des Cloutasses.
Or la crue de novembre 1994 est survenue bien après la
coupe, dans une période qui marquait peut-être le retour
du bassin de la Latte à un fonctionnement semblable à celui
qu’il connaissait avant la coupe (Martin et al., 2000).
Si les pointes de crue sont difficiles à connaître, en revan-
che les volumes de crue sont souvent convenablement
mesurés. Un simple graphique de double cumul établi à
partir des volumes journaliers écoulés lors des fortes crues
par les bassins de la Latte (avant et après la coupe) et des
Cloutasses (considéré comme témoin) peut donner des
informations sur une éventuelle modification de la rela-
tion entre les deux bassins. Ce graphique est basé sur les
données des jours où le bassin des Cloutasses a écoulé
une lame d’eau supérieure à 30 mm (Figure 4). Des écou-
lements de cette importance se produisent en moyenne
moins de 8 fois par an, mais assurent plus du cinquième
des écoulements (21,8 % – Martin et al., 2000).

Fig. 4 - Double cumul des lames d’eau écoulées
par les bassins de la Latte et des Cloutasse

lors des très fortes crues.
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Cette figure ne montre pas de cassure qui indiquerait un
changement de fonctionnement du bassin de la Latte en
relation avec la coupe. Ce résultat se retrouve en utilisant
un seuil plus faible, puisqu’une étude du même type,
menée sur des débits dépassant 20 mm/jour dans le bas-
sin de la Latte, aboutit à des conclusions identiques
(Cosandey et al., 2000).
Ainsi la coupe des épicéas du bassin versant de la Latte
n’aurait pas entraîné d’augmentation des écoulements lors
des fortes crues. Ceci est le fait de la forte perméabilité des
sols et des processus spécifiques de formation des crues
(Cosandey, 1994).
Il est à noter que les travaux de Cognard-Plancq et al.
(2001) aboutissent à des conclusions différentes, à savoir
que la coupe de la forêt aurait provoqué une augmenta-
tion des débits de crue de 9 à 13 %. Toutefois l’approche
par modélisation globale des relations pluies-débits utili-
sée ne permet pas de distinguer fortes et faibles crues.
Il n’est donc pas étonnant que, du fait de l’impact très fort
de la coupe sur les faibles crues (résultant de la diminu-
tion des pertes par interception dont on a montré toute
l’importance, Cosandey et al. 2001), cette approche fasse
ressortir une tendance globale à l’augmentation des écou-
lements pour l’ensemble des crues.

LE RÔLE DE LA VEGETATION FORESTIERE
SUR L’ABONDANCE ANNUELLE
DES ECOULEMENTS

A DRAIX

La problématique qui a guidé l’installation des bassins de
Draix était celle de l’étude de l’érosion, et la métrologie
est essentiellement orientée vers l’observation des événe-
ments extrêmes. La mauvaise qualité des mesures de bas-
ses eaux ne permet pas d’estimer avec fiabilité les lames
d’eau écoulées à l’échelle de l’année hydrologique.
On a vu pourtant que les écoulements de crue étaient
beaucoup plus importants dans le bassin non boisé, et il
est clair que l’eau retenue dans le bassin boisé est utilisée
pour l’alimentation en eau de la forêt, donc perdue pour

l’écoulement. Par ailleurs, les observations de terrain mon-
trent que la période sans écoulements est plus courte dans
le bassin du Laval, mal couvert, que dans celui du
Brusquet, reboisé. Ces observations qui peuvent paraître
surprenantes, s’expliquent par la combinaison de deux
processus différents.
Si les tarissements sont plus longs dans le bassin forestier
dont les sols sont plus épais, les pluies donnant lieu à un
écoulement sont beaucoup plus nombreuses dans le bas-
sin non boisé, du fait de la faible perméabilité comme de
la faible capacité de rétention des sols.
Une tentative pour combler les lacunes ou corriger les
mesures douteuses a pourtant été menée par Poinard
(2000), qui a reconstitué les débits annuels pour 2 années
caractéristiques. Sa conclusion est que les déficits
d’écoulement sont un peu plus élevés - de 5 à 10 % de la
pluie incidente - pour le bassin en forêt.
En définitive, bien qu’aucune estimation fiable des diffé-
rences ne puisse être avancée, les observations conduisent
à conclure que dans le bassin boisé de Draix, les pertes
par évapotranspiration sont plutôt plus fortes et les écou-
lements annuels plus faibles que dans le bassin déboisé,
bien que cette différence reste minime.

DANS LE BASSIN DU REAL COLLOBRIER

L’étude de l’influence de l’incendie du bassin du Rimbaud
est menée par plusieurs approches statistiques et de
modélisation pluie-débit (modèles GR). Ces différentes
approches sont basées sur la comparaison des écoule-
ments observés après l’incendie avec ceux établis pour la
même période à partir d’équations ou de modèles basés
sur des relations calculées avant l’incendie entre les pluies
et les écoulements du bassin du Rimbaud ou entre les
écoulements du bassin du Rimbaud et de celui non incen-
dié de Valescure (Lavabre et al., 2000b).
Toutes les modélisations, que ce soit au pas de temps
annuel (Figure 5), au pas de temps mensuel et au pas de
temps journalier indiquent une augmentation des écoule-
ments après incendie.
En se fondant sur ces analyses, on pourrait estimer à
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Fig. 5 - Écarts entre les écoulements annuels du bassin versant du Rimbaud observés et calculés à partir de
la relation pluie-écoulement du bassin du Rimbaud (relation calée avant l’incendie)
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100 mm environ le supplément d’écoulement durant les
trois années après incendie (ce qui représente une aug-
mentation de l’ordre de 15 %). Il importe pourtant de
noter que, ces résultats s’appuient sur le seul pluviogra-
phe du bassin du Rimbaud, dont la stationnarité semble
devoir être mise en cause : il est probable que la destruc-
tion par le feu du couvert végétal autour de l’appareil a
provoqué une diminution de son pouvoir de captation
(Lavabre et al., 1999a). La comparaison des précipitations
enregistrées par le pluviographe du Rimbaud avec celles
indiquées par les autres pluviographes du réseau du Réal
Collobrier, ne permet pas de trancher (Fourcade, 2001).
Mais si, au lieu des pluies mesurées sur le bassin du
Rimbaud, on prend comme référence celles mesurées sur
le bassin témoin du Valescure, l’augmentation des débits
apparaît beaucoup moins nette.
En conclusion, on peut écrire que sur le bassin versant du
Rimbaud, qui est constitué de roches très massives et
dispose d’une capacité de stockage en eau extrêmement
réduite, les conséquences de l’incendie sur les écoule-
ments annuels sont modestes et se situent dans la marge
d’incertitude des méthodes utilisées et des incertitudes
métrologiques.

SUR LE MONT-LOZERE

Si l’on compare les écoulements annuels des bassins avant
et après la coupe forestière (en année hydrologique, de
juillet à juin), on observe une modification sensible après
la coupe, comme le montre la figure 6.

Figure 6 - Ecoulements comparés des bassins de la
Latte et des Cloutasses avant et après la coupe.

Avant la coupe, les écoulements des bassins de la Latte
sont systématiquement inférieurs à ceux du bassin des
Cloutasses. Après la coupe, ils sont confondus ou très pro-
ches pendant huit années, ce qui veut dire que les écoule-
ments du bassin de la Latte ont augmenté en valeur relati-
ve. Ensuite, il semble que les écoulements redeviennent
plus faibles pendant les trois dernières années de mesures.
Cette tendance, s’observe aussi clairement sur un gra-

phique de double cumul entre les débits journaliers du
bassin de la Latte et ceux du bassin de référence des
Cloutasses (Figure 7).

Fig. 7 - Double cumul des lames d’eau écoulées
mensuelles (mm) des bassins versants de la Latte

et des Cloutasses sur la période juillet
1981/décembre 1998.

Les écoulements mesurés après la coupe sont supérieurs
à ceux prévus à l’aide de la régression établie à partir des
données recueillies avant la coupe (Martin et al., 2000).
Des investigations portant sur les déficits d’écoulement
aboutissent à des résultats du même ordre (Cosandey,
1993; Didon-Lescot, 1996), de même que des approches
par un modèle conceptuel global (le modèle GR,
Cognard-Plancq et al., 2001).
En prenant pour référence, non plus le bassin des
Cloutasses, mais celui, un peu plus éloigné, de la Sapine
(occupé par une hêtraie non modifiée pendant la période
d’étude), on aboutit également à des écarts positifs entre,
d’une part, les valeurs mesurées et, d’autre part, celles cal-
culées correspondant au fonctionnement antérieur à la
coupe. Mais ces écarts se révèlent plus faibles, puisque
l’augmentation de l’écoulement annuel ne serait plus que
de l’ordre de 5 %.
Cet écart, qui ne s’observait pas pour les très fortes crues
(cf. plus haut), s’explique par une augmentation du débit
des crues moyennes et faibles, du fait de la diminution des
pertes par interception.

ETUDES MENEES DANS LE SUD
DU MASSIF CENTRAL

Il peut être intéressant de compléter cet exposé par le
résultat d’une recherche (Andréassian et al., 1999 ;
Andréassian, 2002) qui n’a pas été conduite sur des bas-
sins expérimentaux, mais qui a également porté sur les
conséquences de la forêt sur le comportement hydrolo-
gique des bassins versants, en prenant en compte un plus
grand nombre de bassins de superficie plus importante
(Tab.2) et une longue période d’observation (de 20 à
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30 ans au moins au cours de la période 1960-1996).
Les 14 bassins versants étudiés sont tous situés sur la bor-
dure sud du Massif Central (Figure 1). Leur climat médi-
terranéen présente cependant un caractère nettement
montagnard.
Cette recherche s’est intéressée à quatre variables hydro-
logiques représentatives du comportement hydrologique
d’un bassin versant. Ces variables sont les suivantes
(voir Figure 8) :

■  1. l’écoulement total ; 
■  2. l’écoulement en crue (défini comme le volume

écoulé au-dessus d’un seuil égal à 4 fois le module de
l’écoulement) ;

■  3. l’écoulement en étiage (défini comme le déficit d’é-
coulement au-dessous d’un seuil égal à un quart du
module de l’écoulement) ;

■  4. l’écoulement de base (l’indice considéré correspond
au rapport entre l’écoulement de base calculé par la
méthode de L’vovitch (1979) et l’écoulement total).

L’étude menée sur la bordure Sud du Massif central a
consisté à analyser conjointement l’évolution des surfaces
boisées et celle des quatre variables hydrologiques :

■  Les tendances au sein des quatre variables hydrolo-
giques ont été détectées par le test de non-stationnari-
té présenté par Andréassian (2002), en se fixant un
seuil de significativité de 5 %.

■  L’évolution du couvert forestier a été déterminée à par-
tir de l’étude de photos aériennes et des données de
l’Inventaire Forestier National (méthode présentée par
Muraz, 1999).

L’ensemble des bassins versants considérés montre une
tendance à l’accroissement du couvert forestier, en terme
de surface comme de densité. Cette évolution n’appelle
pas de commentaire spécifique, dans la mesure où elle
correspond à la tendance lourde de déprise agricole et de
reprise forestière que connaît l’ensemble du Massif
Central. Pour ce qui est du comportement hydrologique,
les tendances sont bien moins nettes (Tab. 2) :

Rôle joué par la forêt sur l’hydrologie des régions Méditerranéennes
C. Cosandey, V. Andreassian, C. Martin, J.-F. Didon-Lescot,

J. Lavabre, N. Folton, N. Mathys, D. Richard

V
O

IR
 C

A
H

IE
R
kk

C
O

U
L
E
U

R

Fig. 8 : hydrogramme présentant les lames d’eau correspondantes à chacune des variables hydrologiques retenues.
Les deux lignes horizontales représentent respectivement les seuils retenus pour définir les crues (4 fois le module) et les étiages (un quart du module).

(1) : écoulement total

(2) : écoulement en crue

(3) : déficit d’écoulement en étiage

(4) : écoulement de base
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■ Pour ce qui est de l’écoulement total, seulement 4 bas-
sins montrent une tendance significative au seuil rete-
nu. Cette tendance est négative dans 3 cas sur 4, ce qui
correspond à l’évolution attendue suite au reboisement
d’un bassin versant (Bosch et Hewlett, 1982).

■ Pour ce qui est de l’écoulement en crue, aucun bassin
ne montre de tendance significative. A court terme (une
trentaine d’années), le reboisement de ces petits bassins
versants du Sud du massif central ne semble donc pas
capable d’avoir un effet sur les crues. Il faut rappeler
que nous nous trouvons ici dans la zone Cévennes-
Montagne Noire, où les crues sont la conséquence
d’événements pluvieux très violents, sur lesquels les
hydrologues s’accordent pour dire que le couvert végé-
tal n’a qu’un rôle négligeable (Cosandey et Robinson,
2000; Cosandey, 1990).

■ Pour ce qui est de l’écoulement en étiage, seuls 4 bas-
sins montrent une tendance significative au seuil rete-
nu. Cette tendance est positive dans 2 cas (aggravation
de la sévérité de l’étiages), et négative dans 2 cas. On
ne peut donc rien en conclure sur l’effet de l’évolution
du couvert forestier.

■ Pour ce qui est de l’écoulement de base, 6 bassins
montrent une tendance significative. A nouveau, les
tendances se répartissent à égalité dans un sens et dans
l’autre, et on ne peut donc rien en conclure sur l’effet
de l’évolution du couvert forestier.

En conclusion, il apparaît que cette étude n’a pas permis
de mettre en évidence une relation simple entre les volu-
mes d’écoulement annuel et la modification du couvert
végétal dans la zone Cévennes-Montagne Noire. On peut

expliquer cet état de fait par les incertitudes qui demeu-
rent assez fortes tant sur l’estimation des surfaces boisées
que sur celle des tendances hydrologiques (notamment en
raison de l’incertitude relative à l’estimation de la pluie de
bassin versant). Il peut aussi dénoter un impact limité de
la forêt sur le fonctionnement hydrologique des bassins
versants étudiés.

QUE CONCLURE DU RÔLE
HYDROLOGIQUE DE LA FORET
EN CLIMAT MEDITERRANEEN ?

COMPLEXITE DES RESULTATS OBTENUS

Si l’on se rapporte strictement à l’ensemble des résultats
acquis lors des différentes études exposées plus haut,
on note :

POUR CE QUI EST DE L’ABONDANCE DES ÉCOULEMENTS ANNUELS

La coupe à blanc de la forêt augmente les écoulements
annuels d’environ 10 % sur les bassins du Mont-Lozère
dans les premières années qui suivent la coupe (mais seu-
lement 5 % si l’on change de bassin de référence). Ce
résultat rejoint les observations effectuées sur d’autres bas-
sins de par le monde, largement exposés par ailleurs
(Bosch et Hewlett, 1982 ; Lavabre et al., 2000a). Sur les
bassins du Réal Collobrier, une tendance identique sem-
ble se manifester après le feu, mais la certitude n’est pas
acquise. Enfin, à Draix, même si les estimations manquent
de précision, il semblerait que la présence de la forêt
diminue les écoulements.
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TABLEAU 2 - TENDANCES OBSERVÉES DANS LA RELATION PLUIES-DÉBITS
POUR LES 14 BASSINS VERSANTS ÉTUDIÉS DANS LE SUD DU MASSIF CENTRAL

Bassin versant surface Evolution moyenne Tendance apparente pour chacune
du BV du couvert forestier des variables hydrologiques
(km_) sur la période

en surface du volume 1 2 3 4
terrière de bois écoulement écoulement déficit écoulement

(m_/ha/an) (m3/ha/an) total en crue d’écoulement de base 
en étiage

Goudeche à la Cépède 10 + 1.28 + 0.17 o o o o
Rieumalet au Pont-de-Montvert 20 + 0.35 + 0.05 o o o +
Mirals à Rhunes 12 + 0.85 + 0.11 - o o o
Briançon à Cocurès 2 25 + 0.13 + 0.01 o o - +
Brèze à Meyrueis 36 + 0.67 + 0.08 - o + -
Dourbie au Mazet 43 + 0.73 + 0.04 o o o o
Agout à Fraisse 48 + 2.94 + 0.37 o o o +
Gardon de Saint-Martin à la Roquette 31 + 0.10 + 0.03 o o o o
Gardon de Saint-Germain à la Bastide 31 + 0.07 + 0.05 o o o o
Gardon de Sainte-Croix à Gabriac 33 + 0.08 + 0.01 o o o o
Herault à Valleraugue 46 + 0.14 - 0.07 o o o -
Gardon d’Alès à la Farelle 30 + 0.04 + 0.01 o o - o
Tarn à Fontchalette 67 + 0.49 + 0.06 + o o o
Gagnière à Banne 55 + 0.97 + 0.07 - o + -

+ : augmentation. - : diminution. o  : peu de modification.
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Par ailleurs, on a vu que l’augmentation observée du cou-
vert forestier depuis un demi-siècle sur la bordure sud du
Massif Central ne modifie pas de façon sensible les écou-
lements annuels. Notons pourtant qu’il s’agit de bassins
versant de taille nettement supérieure à celle des bassins
de recherche, et qu’ils n’ont pas subi de changement
brusque et total de l’occupation de l’espace.

POUR CE QUI EST DES CRUES

Les résultats obtenus à Draix sont très explicites sur ce
plan. Les volumes de crue du bassin forestier sont infé-
rieurs de moitié à ceux du bassin non couvert. Les débits
de pointe de crue, dans la gamme des fréquences cou-
rantes, sont encore plus affectés, puisqu’ils sont réduits
dans un rapport de 1 à 5.
Sur le Réal Collobrier, l’incendie du bassin du Rimbaud a
entraîné une augmentation très nette des débits de pointe
de crue les premières années après l’incendie. mais cette
augmentation s’est avérée de courte durée.
Sur le Mont-Lozère, en revanche, aucune modification
des débits de pointe de crue n’a été mise clairement en
évidence après la coupe pour les fortes crues. Ce sont les
débits moyens qui ont été sensiblement augmentés.
Ainsi synthétisés, les résultats obtenus peuvent apparaître
peu concordants, voire contradictoires, et amener à pen-
ser qu’il est bien difficile de conclure quant au rôle hydro-
logique de la forêt. Cette impression est d’autant plus forte
que des études différentes, parfois menées par les mêmes
auteurs, portant sur les mêmes expérimentations quand ce
n’est sur les mêmes jeux de données, peuvent aboutir à
des résultats pas toujours concordants.
Pourtant, loin d’être opposés, les résultats des recherches
rapportées sont complémentaires et leurs apparentes
contradictions ne font que mettre en évidence la com-
plexité des relations pluies-débits. Ils ne peuvent se com-
prendre sans prendre en compte les rôles spécifiques que
jouent la nature et l’épaisseur des sols, le type de végéta-
tion (lorsque le bassin de référence n’est pas forestier), les
conditions climatiques… qui conditionnent à la fois
l’évapotranspiration (donc les écoulements annuels) et la
forme comme le volume des crues.

RÔLE DE LA FORET DANS LES RELATIONS
PLUIES-DEBITS ; CONSIDERATIONS
THEORIQUES ET DISCUSSION.

RÔLE DE LA FORÊT SUR L’ABONDANCE DES ÉCOULEMENTS ANNUELS

La forêt intervient sur l’évaporation à partir de deux pro-
cessus essentiels : d’une part, une meilleure utilisation des
réserves hydriques en été et, d’autre part, la perte par inter-
ception d’une partie des pluies incidentes.
L’utilisation plus grande de la réserve hydrique sous forêt
suppose des sols assez profonds (sinon, tout le sol est colo-
nisé par les racines, même en cas de végétation de prairie
ou de buissons), mais aussi un déficit hydrique (ETP - P)
important pendant l’été (sinon, une faible réserve hydrique
suffit à satisfaire la demande en eau des plantes), ce qui est
le cas en climat méditerranéen. Dans les régions étudiées,

si le déficit hydrique d’été est élevé, les sols sont, sauf très
localement, peu épais, ce qui ne permet pas une forte éva-
potranspiration d’été.
Les pertes par interception, quant à elles, sont d’autant
plus fortes que les pluies sont abondantes, peu intenses et
fréquentes. Si la première condition est assez bien remplie
dans les régions étudiées, puisqu’on a des totaux pluvio-
métriques qui en moyenne dépassent toujours
900 mm/an, les fortes intensités des averses méditerra-
néennes sont peu favorables aux pertes par interception.
Les conditions pédologiques et climatiques ne sont donc
pas celles dans lesquelles les écarts dans les valeurs d’é-
vapotranspiration, et donc d’écoulement, entre végétation
forestière et végétation basse ont tendance à se creuser.
Enfin, il faut remarquer que les travaux portant sur les
conséquences de la forêt sur les écoulements montrent en
général que les coupes partielles n’ont que peu d’influen-
ce sur l’évaporation, même dans les situations où les cou-
pes totales en ont de sensibles. La raison en est que l’in-
terception demeure globalement forte et que l’évaporation
est favorisée, le vent circulant mieux à travers une forêt
ouverte. Il n’en est pas de même lors de la croissance
d’une jeune forêt après une coupe à blanc, du moins tant
que sa taille ne lui confère pas un pouvoir d’interception
élevé et une rugosité suffisante pour assurer une forte tur-
bulence de l’air et donc une bonne utilisation de l’énergie
advective. Mais des situations aussi tranchées ne sont pas
identifiées en tant que telles dans les études menées ici.
Il n’est donc pas surprenant que les travaux d’Andréassian
dans le sud du Massif Central, n’aient pas réussi à mettre
en évidence une relation simple entre les volumes d’é-
coulement annuel et la modification du couvert végétal.
Et si une tendance semble pourtant apparaître lors des étu-
des en bassin versant, qui va dans le sens d’un écoule-
ment plus fort en faveur des bassins non forestiers, elle
n’est que faible (10 % de l’écoulement annuel) quand elle
est avérée.

RÔLE DE LA VÉGÉTATION FORESTIÈRE SUR LES CRUES

Les crues sont liées à une circulation rapide de l’eau sur
les versants, que cette circulation soit strictement superfi-
cielle (on parle de ruissellement) ou par transmission de
pression dans l’épaisseur du sol et exfiltration rapide de la
nappe dans le cours d’eau. Lorsque les processus résultent
des circulations souterraines profondes, le type de végé-
tation n’intervient guère. Il influence en revanche la for-
mation du ruissellement, comme on va le voir.
On distingue classiquement deux types de ruissellement :
d’une part, le ruissellement par refus d’infiltration d’un sol
non saturé (“excess infiltration overland flow”, qu’on tra-
duit en français par “ruissellement par dépassement d’un
seuil d’infiltration”) et, d’autre part, le refus d’infiltration
d’un sol saturé (“excess saturation overland flow”, soit
“ruissellement par dépassement d’un seuil de saturation”).
Cette distinction présente pourtant l’inconvénient de ne
pas faire la différence entre le ruissellement dit “horto-
nien”, pour lequel la modestie de l’infiltration est liée à
une très faible perméabilité intrinsèque des sols, et le ruis-
sellement résultant de l’évolution - parfois très rapide de
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l’état de surface de sols mal protégés par la végétation
sous l’impact des gouttes de pluie (évolution des OPS).
Il faut en outre noter que la forêt modifie les caractères
hydrodynamiques des sols forestiers en agissant à la fois
sur leur structure et sur leur stabilité à différentes échelles,
soit directement, soit indirectement. Or ces sols forestiers
sont une composante essentielle du comportement hydro-
logique des bassins versants forestiers lors des crues.
Comme ils peuvent mettre très longtemps à se constituer,
les effets d’un boisement ou d’un déboisement peuvent
être limités par le fait que la nature du sol n’a pas changé.
Une déforestation, si elle ne s’accompagne pas de mise
en culture ou d’érosion des sols, ne provoque pas force-
ment une aggravation significative des crues, surtout
lorsque la végétation de remplacement s’installe rapide-
ment et densément. C’est bien ce qui s’observe sur le
Mont-Lozère, il est vrai dans des conditions pluviomé-
triques (précipitations très abondantes qui minimisent le
rôle atténuateur de la forêt sur les crues) et pédologiques
(sols extrêmement filtrants qui empêchent l’apparition du
ruissellement par dépassement du seuil d’infiltration)
assez particulières.

SUR LES VOLUMES DE CRUE

Dans tous les cas, l’interception d’une partie de la pluie
incidente par la végétation forestière (interception plus
importante pour la forêt que pour tout autre type de végé-
tation) diminue d’autant la pluie qui arrive au sol. Mais
l’interception est proportionnellement plus faible lors de
fortes pluies, qui sont justement celles qui provoquent les
crues : dans le cas du Mont-Lozère, l’effet de la forêt est
limité pour les très fortes crues, alors qu’il est avéré pour
les écoulements plus faibles.
Lorsque le ruissellement générateur des crues présente un
caractère hortonien, avec des sols très peu perméables, la
forêt modifie la structure du sol, améliorant ses capacités
d’infiltration. Mais ces caractéristiques restent acquises
indépendamment du couvert végétal, et le sol peut les
conserver longtemps après déboisement.
Lorsqu’il s’agit de ruissellement généré par des évolutions
des états de surface (OPS), les arbres, et leur litière, ne pro-
tègent pas mieux que d’autres types de végétaux couvrant
bien le sol. En revanche, si la coupe de la forêt laisse le
sol à nu (ce qui n’a pas été le cas sur le Mont-Lozère) ou
si l’incendie détruit complètement la végétation (ce qui a
été le cas pour le Rimbaud), le sol mal protégé est soumis
à une modification des OPS, ce qui peut favoriser le
déclenchement d’un ruissellement qui ne se produisait
pas avant. Le fonctionnement très impulsionnel du bassin
du Rimbaud immédiatement après l’incendie pourrait
s’expliquer, au moins en partie, par l’évolution des OPS.
Lorsqu’il s’agit de ruissellement par saturation à partir
d’une remontée de nappe, le type de couvert n’intervient
pas directement sur la progression des surfaces saturées
pendant la durée des pluies - et donc pas davantage sur le
coefficient de ruissellement -. Mais le type de couvert peut
jouer sur l’état des réserves hydrologiques par l’intermé-
diaire de l’interception, laquelle est susceptible de rédui-
re la quantité d’eau qui s’infiltre jusqu’à la nappe.

Par ailleurs, l’installation d’une forêt s’accompagne sou-
vent d’une reprise d’érosion des cours d’eau, liée à la
diminution de la charge sédimentaire en provenance des
versants ; le lit peut alors s’enfoncer si les conditions géo-
morphologiques s’y prêtent (Bravard, 1993). Or un enfon-
cement du lit contribue au rabattement de nappe, et peut
ainsi limiter l’extension des surfaces saturées, donc l’im-
portance des crues qu’elles peuvent générer.

SUR LES POINTES DE CRUE

Pour un bassin versant donné, l’importance des pointes de
crue dépend de la vitesse de circulation de l’eau sur les
versants. Or l’on considère souvent que la végétation
forestière freine la circulation du ruissellement, et ralentit
donc les temps de concentration. Ce ralentissement n’est
pourtant pas plus efficace, sinon moins, que celui exercé
par d’autres types de végétation, prairie notamment. Là
encore, la différence essentielle se situe entre sol nu et sol
végétalisé, plus qu’entre un type de végétation et un autre.
Lorsque les transferts d’eau résultent essentiellement de
processus de subsurface, on peut penser que les sols fores-
tiers, généralement très perméables en raison de leur
structure, peuvent favoriser les transmissions de pression
et/ou les vitesses de circulation de l’eau dans le sol.
Cependant tous les auteurs ne sont pas d’accord sur ce
point (Rawling et al., 1997).
Enfin, la mise en place de la forêt favorise la reprise de l’é-
rosion linéaire, du fait de la réduction de la charge solide
des cours d’eau. Dans certaines conditions géomorpho-
logiques, cette évolution est susceptible d’entraîner une
accentuation de la pente longitudinale des thalwegs.
L’évacuation plus rapide des crues qui en résulte (Arnaud-
Fassetta et al., 1993) peut jouer un rôle dans les vitesses
de concentration en aval.

DISCUSSION

Il ressort de ces différents exposés que, si dans certaines
conditions la forêt semble devoir diminuer les pointes de
crue, il apparaît bien que, dans d’autres, elle semble ne
pas avoir d’effet, au moins par rapport à un autre type de
végétation en bon état, et couvrant bien le sol.
En fonction de ces considérations, il est facile de com-
prendre la diversité des résultats obtenus.
Tout d’abord, il importe de noter que le protocole expéri-
mental n’est pas le même dans les trois bassins. Dans les
cas du Mont-Lozère et du Réal Collobrier, il s’agit de
déboisement, ce qui veut dire que le sol forestier initial
existe, et continue de jouer un rôle hydrologique. Ce sol
forestier n’existe pas pour le bassin non boisé de Draix.
Enfin, un incendie de forêt n’est pas une coupe : le pre-
mier laisse le sol complètement nu et peut en outre s’ac-
compagner de modifications de la surface du sol résultant
des fortes températures ; le second laisse un sol protégé
par les branchages des arbres coupés, dont seuls les troncs
ont été exportés. Un écoulement superficiel, résultant de
la fermeture de la surface du sol sous l’impact des gouttes
de pluie, peut se produire dans le premier cas. Il n’a guère
de facilités pour le faire dans le second.

Rôle joué par la forêt sur l’hydrologie des régions Méditerranéennes
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Ensuite, les pluies et les crues ne sont pas les mêmes. En
dépit d’abats d’eau beaucoup plus forts sur le Mont-
Lozère (les maximums journaliers observés approchent
400 mm; ils atteignent seulement 150 mm sur le Réal
Collobrier et 80 mm à Draix pour des pluies décennales),
les pointes de crue du bassin des Cloutasses, sous pelou-
se, restent bien en deçà des débits enregistrés sur les bas-
sins déboisés du Rimbaud (Réal Collobrier) et du Laval
(Draix). La raison en est que les sols très filtrants et bien
protégés par la végétation n’alimentent le ruissellement
que lorsqu’ils sont totalement saturés : le fonctionnement
hydrologique d’un bassin sous pelouse n’est donc pas dif-
férent de celui d’un bassin forestier. Dans ces conditions,
on comprend que la coupe des arbres du bassin de la
Latte n’ait pas changé grand-chose. Par contre, en Lozère,
les pluies abondantes permettent à l’interception des eaux
par la forêt de réduire de beaucoup la pluie qui arrive au
sol - et presque d’autant les écoulements -. De telles per-
tes par interception, qui peuvent être de l’ordre de un à
plusieurs mm par jour, expliquent la forte augmentation
des débits pour les crues provoquant des écoulements
inférieurs à 5 mm/jour, qui sont très fréquentes sur le
Mont-Lozère.
C’est presque toujours l’opposition “sol nu/sol couvert”,
plus que celle “forêt/autre type de végétation” qui déter-
mine des processus hydrologiques très différents.
Il faut donc, pour comprendre et prévoir les effets du boi-
sement sur l’hydrologie, déterminer la façon spécifique
dont se forment les écoulements dans la région étudiée.
Il sera ensuite possible de prévoir si ces processus ris-
quent, ou non, d’être modifiés par la disparition - ou la
mise en place - de la forêt.

CONCLUSION GENERALE

Les études menées en France sur l’hydrologie forestière
sous climat méditerranéen ont montré la complexité du
rôle de la forêt sur les écoulements. Il est aussi faux de
considérer que la forêt n’a pas d’influence sur les crues
que d’affirmer qu’elle les réduit systématiquement !
La complexité des relations pluies-débits fait qu’il n’est pas
possible de prévoir les conséquences d’un boisement ou
d’un déboisement sans comprendre le fonctionnement
hydrologique du milieu considéré. Celui-ci dépendra –
entre autres – de la nature des formations superficielles,
des conditions climatiques, des caractéristiques de la
végétation.
Par ailleurs, il n’est pas inutile d’attirer l’attention sur le fait
que les incertitudes sur les données de base (pluies et
débits) à partir desquelles on raisonne sont probablement
souvent du même ordre que les effets des paramètres que
l’on veut estimer : ici le rôle de la végétation. De plus, à
ces incertitudes s’ajoutent celles des hypothèses des
modèles…
Il est pourtant possible de tirer de cette synthèse un cer-
tain nombre de conclusions :

■ D’abord, l’opposition est avant tout entre sol nu et sol
couvert par la végétation (quel que soit le type de végé-
tation), bien plus qu’entre un type de couvert végétal et

un autre. Si les défrichements provoquent généralement
de fortes perturbations du milieu, c’est parce que la
forêt est le plus souvent remplacée par des cultures, et
que ces cultures laissent le sol à nu une grande partie
de l’année. Les effets de l’incendie du Rimbaud sur les
crues se sont atténués dès que le sol a été largement
recolonisé par une végétation buissonneuse ou arbus-
tive. Il n’y a guère de différence de fonctionnement sur
le Mont-Lozère entre le bassin en pelouse et ceux en
forêt (si ce n’est, mais assez faiblement, pour l’abon-
dance annuelle des écoulements). A l’opposé, le bas-
sin du Laval à Draix, très mal couvert, présente un com-
portement hydrologique radicalement différent du
bassin boisé du Brusquet.

■ Ensuite, il faut noter l’importance du sol forestier. Son
maintien après la disparition de la forêt peut expliquer
les faibles conséquences de la disparition des arbres.
Mais le sol forestier doit être considéré comme une
création de la forêt, même s’il demeure comme une
entité indépendante après la disparition de celle-ci.

■ En conclusion, il importe de noter que le rôle de la
forêt, même s’il se révèle parfois considérable, est loin
d’être toujours et partout très important. Et ce n’est pas
le moindre des résultats d’Andréassian et al. (1999),
que d’avoir montré que la gestion courante de la forêt
du versant méditerranéen du Massif Central n’a qu’un
très faible impact sur le fonctionnement hydrologique
des bassins versants, et que cet impact - s’il existe vrai-
ment - est complètement occulté par la variabilité
climatique.
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ABSTRACT

Operational oceanography aims at describing the
four dimensional thermodynamics state of the
ocean (temperature, salinity, currents). Attention is
given to the past few years, the present time state
and the forecast state for the forthcoming weeks.
Three ingredients are essential for the accomplish-
ment of such a task: an array of real time in-situ
measurements, satellites with remote sensing sen-
sors such as altimeters (Jason-1, Envisat), tempera-
ture and ocean color sensors, and a skillful system
dedicated to ocean modeling and data assimilation. 
In the frame work of the International Experiment
GODAE (Global Ocean Data Experiment) whose
the first phase is planned to start in 2003-2005, sev-
eral French agencies have initiated the MERCATOR
experiment. MERCATOR is an operational ocean
system dedicated to the Atlantic ocean in its initial
phase then to the global ocean. The first forecasting
MERCATOR bulletin was dispatched to the poten-
tial users in January 2001. Since the MERCATOR
team dispatches a weekly bulletin. A new opera-
tional model is set up each year.

LES TROIS OUTILS D’UNE BONNE
PRÉVISION OCÉANIQUE

L’océanographie moderne repose sur l’existence simulta-
née de trois composantes d’un système d’observation des
océans : l’observation in situ, l’observation par satellite et
la modélisation ;
■  la première extrait une à une de précieuses observa-

tions de l’océan vertical, mesurées localement par des
engins autonomes ou à partir de navires océanogra-
phiques ; en France, cette composante est pilotée par
le projet CORIOLIS,

■  la deuxième survole l’océan horizontal et nous rensei-
gne sur l’état de la surface de la mer observé par les
satellites en orbite autour de la planète ; l’altimétrie
satellite, portée aujourd’hui par la filière JASON-1,
joue ici un rôle prédominant,

■  la troisième enfin intègre les résultats des deux précé-
dentes pour décrire l’océan dans ses quatre dimen-
sions : s’aidant des lois des fluides géophysiques, des

observations les plus récentes et de sa mémoire de l’é-
tat passé de l’océan, le modèle reconstruit la continui-
té naturelle du milieu dans tout son volume et dans le
temps, règle les rapports entre différentes variables et
en prévoit les évolutions. 

C’est ce rôle qui est assigné en 1995 au projet MERCA-
TOR par les six principaux organismes français impliqués
dans le développement de l’océanographie (le CNES,
le CNRS, l’IFREMER, l’IRD, Météo-France et le SHOM) :
“aboutir la mise en œuvre d’un système de simulation de
l’océan global (modèle aux équations primitives à haute
résolution), assimilant des données satellitales et in situ, et
prêt à être exploité de façon opérationnelle ; utile aux
applications de service public, de défense civile et mili-
taire, et aux applications commerciales de l’océanogra-
phie, en fournissant en temps réel une description de l’é-
tat de l’océan, et en prévoyant l’évolution de l’écoulement
océanique, fournissant à la communauté scientifique un
outil de recherche permettant une interprétation plus aisée
des programmes de recherche expérimentaux et des cam-
pagnes de mesure, et contribuant au développement d’un
système de prévision climatique saisonnière en fournis-
sant en temps réel ou peu différé les conditions initiales
pour l’océan d’un modèle couplé océan/atmosphère.”

Fig. 1 : Océanographie Intégrée : Mesures In Situ,
Satellites et Modélisation.

Le programme français d’océanographie
opérationnelle Mercator : 
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Avec l’appui de leurs filiales CERFACS et CLS, ces six
organismes ont relevé ce défi ambitieux. En janvier 2001,
l’équipe de prévisionnistes rassemblés à Toulouse (35 per-
sonnes) établissait le premier bulletin de prévision océa-
nique, marquant l’aboutissement des études et des déve-
loppements entrepris, et l’entrée dans une phase
d’exploitation de routine.
En 2002, prenant acte d’une maturité établie du projet
MERCATOR, ces six organismes publics ont fondé une
structure dédiée - le Groupement d’Intérêt Public
MERCATOR OCEAN - qui pilote aujourd’hui le projet,
et prépare pour 2006 un Centre d’Océanographie
Opérationnelle d’ambition européenne.

LA CONQUÊTE D’UN OCÉAN NUMÉRIQUE

Le système exploité en continu par Mercator depuis le 17
janvier 2001 décrit l’Atlantique Nord et Tropical de 70°N
à 20°S avec une résolution horizontale du 1/3° (soit envi-
ron 30 km) et 43 niveaux sur la verticale. Le code d’océan
utilisé est le code OPA développé au LODYC (Madec &
al). Le modèle est forcé par les forçages quotidiens du
CEPMMT. La première version du système d’assimilation
Mercator, utilisée aujourd’hui, est basée sur le schéma
SOFA3.0 (LEGOS, De Mey et al.) intégré dans le coupleur
PALM (CERFACS, Piacentini et al.). En entrée du système,
sont acquises les données altimétriques des satellites
Jason-1, ERS-2 et GFO, et les données in situ de Coriolis.
Cette première version du système donne déjà un bon
aperçu de l’état de l’océan: courants, température et sali-
nité, en surface comme en profondeur ; cartographie

temps réel de la position et l’intensité des grands courants
transatlantiques comme le Gulf Stream, celles des anti-
cyclones et dépressions océaniques qui en perturbent le
cours, mesure au nord de la plongée dans les abysses des
eaux de surface froides et salées, ou dans les tropiques le
chassé-croisé des courants et contre-courants équatoriaux.
Toute cette information constitue le cœur du bulletin
diffusé chaque mercredi (voir www.mercator.com.fr).
Il n’aura constitué qu’une première étape.
Déjà, le second prototype s’impose avec un nouveau
modèle, qui couvre Atlantique Nord et Méditerranée, et
dont la haute résolution horizontale (5 à 7 km), liée à l’as-
similation conjointe des données des trois satellites d’alti-
métrie aujourd’hui en vol, permet de véritablement décri-
re la dynamique méso-échelle.
Ce système, exploité en temps réel, donne accès à une
information sans précédent. On peut par exemple mesu-
rer le gain apporté par un modèle d’une telle résolution
dans la capacité de représentation de phénomènes
comme les upwellings africains. Les figures suivantes
comparent pour une même date, l’analyse donnée par le
modèle au 1/3° (30 km) et celui au 1/15° (5 à 7 km). Les
deux analyses ont été obtenues dans les mêmes condi-
tions : même résolution verticale du modèle, mêmes for-
çages, même schéma d’assimilation, mêmes données assi-
milées. Seule la résolution horizontale change. Les
upwellings (marquées par des eaux plus froides, en bleu),
esquissés sur le système au 1/3°, sont représentés de façon
bien plus réaliste sur le modèle au 1/15° avec des minima
de température à 14° (à comparer aux 17° obtenus à
moyenne résolution).

Le programme français d’océanographie
opérationnelle Mercator : 
un nouveau regard sur l’océan
P. Bahurel

Fig. 2 : Exemples de bulletins Mercator : courants de surface au large du Brésil.
Le bulletin du 28 mars 2001 prévoit dans sa prévision à 15 jours (figure b) la formation d’un intense tourbillon anticyclonique (courants

supérieurs à 1 m/s) alors que l’analyse (figure a) directement issue de l’altimétrie n’observe pas a priori de structures bien formée. Deux

semaines plus tard, le bulletin du 11 avril confirme cette prévision dans son analyse (figure c) qui a intégré les observations altimétriques

récentes.
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L’étape suivante étendra la zone de couverture modèle à
l’océan global avec une résolution de type eddy-permit-
ting (1/4°) permettant de délivrer des analyses océaniques
de qualité utiles tant pour des applications privilégiant
généralement la couverture globale devant la résolution
horizontale (exemple de la prévision saisonnière) que
pour les applications régionales… condamnées à des
choix inverses. Sur le même principe, le projet prévoit une
amélioration progressive des schémas d’assimilation pour
intégrer des méthodes d’assimilation avancées dans la
chaîne Mercator ; l’équipe prépare en particulier aujour-
d’hui dans la chaîne temps réel l’intégration de méthodes
de Kalman de type SEEK (LEGI, Brasseur et al.) dont l’ap-
plicabilité est désormais démontrée, et soutient en recher-
che des travaux sur les méthodes variationnelles.

UN OCÉAN D’APPLICATIONS

Des analyses et prévisions tridimensionnelles systéma-
tiques de l’océan se révèlent rapidement indispensables :
l’information sans précédent à laquelle elles donnent
accès nourrit directement une meilleure recherche en
océanographie, enrichit la qualité des services publics
civils et militaires liés à l’océan et rend possible le déve-
loppement d’un secteur commercial à forte valeur ajou-
tée. On comprend en effet tout l’intérêt que peuvent tirer
de prévisions océaniques fiables des services dédiés à
l’exploitation et la gestion raisonnée des ressources océa-
niques, l’aquaculture, la surveillance des flottes de pêche
et de marine marchande, le routage océanique, la sécuri-
té des biens et des personnes en mer, la lutte contre les

Le programme français d’océanographie
opérationnelle Mercator : 

un nouveau regard sur l’océan
P. Bahurel

Fig. 3 : Topographie de Surface, sortie du modèle Mercator au 1/15° avec assimilation d’altimétrie,
Situation du 13/02/2002

Modèle Mercator “moyenne résolution” au 1/3° Modèle Mercator “haute résolution” au 1/15°

Fig. 4 : Température de Surface le long de la côte Ouest-Afrique, analysée par deux versions différentes du
système Mercator pour le 18 avril 2001
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pollutions et la protection de l’environnement, la gestion
des accès aux ports, le suivi et la gestion des milieux
côtiers et littoraux, l’extraction minière et pétrolière, la dis-
crétion sous-marine pour la défense, ou encore le touris-
me. Prévoir l’océan pour tout cela, et contribuer aussi à
l’initialisation des modèles couplés océan/atmosphère exi-
gés pour prévoir le temps à l’échelle de la saison, et le cli-
mat sur plusieurs années. On touche alors à l’enjeu poli-
tique et sociétal évident du réchauffement climatique,
économique encore dans des secteurs d’activité tels que
la production agricole, la planification énergétique, les
transports,…ou touchant encore plus directement à la
sécurité et au bien-être des populations comme par exem-
ple dans la prévention des anomalies climatiques comme
El Niño et aux catastrophes qui y sont liées.
La fin d’année 2002 nous a offert deux exemples - l’un
heureux, l’autre dramatique - d’application des prévisions
océaniques Mercator. Le premier est sportif et concerne la
“Route du Rhum”, course en solitaire à la voile transat-
lantique: plusieurs équipes de routeurs ont utilisé les pré-
visions Mercator, en particulier l’équipe de Joé Seeten, 3ème

au classement général des monocoques (et 1er français).
Le second est une catastrophe environnementale et
concerne le naufrage du pétrolier Prestige au large des
côtes espagnoles survenu à la fin du mois de novembre.
Les prévisions océaniques Mercator (courants en surface,
température près de l’épave) ont été diffusées dès la pre-
mière heure à la cellule de crise mise en place par le
Gouvernement français. Une information sur les courants
océaniques est naturellement importante pour les équipes
chargées d’établir la dérive des nappes de pétrole.

CONCLUSION

L’océan se trouve de fait au cœur des grandes questions
posées aujourd’hui par la protection de notre environne-
ment. Qu’elles soient ostensibles comme dans le cas du
Prestige (70000 tonnes d’hydrocarbures déversées dans
l’océan) ou plus insidieuses comme l’absorbtion par l’o-
céan de pollutions transportées par l’atmosphère, nous
savons que l’océan ne subit pas impunément les agres-
sions dont il est victime. Comment cet “océan poubelle"
réagit-il à ces déséquilibres ? Sous quelle forme et dans
quel délai transmet-il cette pollution à ses écosystèmes ou
à ses milieux frontières : les milieux côtiers et littoraux, la
banquise, l’atmosphère…? Les questions sont posées que
la recherche s’emploie à résoudre.
L’océanographie opérationnelle construit un observatoire
permanent de l’océan, élément décisif pour lever ces
incertitudes, mesurer, comprendre et prévoir. C’est certai-
nement pour cette raison de fond - parce qu’elle traduit
une démarche volontariste et concrète pour la mesure
d’un océan durable - que l’océanographie opérationnelle
s’impose si naturellement comme indispensable.
L’expérience GODAE au niveau international, le projet
français MERCATOR et aujourd’hui sa composante euro-
péenne MERSEA, sont directement porteurs de cette
démarche.

Le programme français d’océanographie
opérationnelle Mercator : 
un nouveau regard sur l’océan
P. Bahurel

Fig. 5 : Dans la zone de naufrage du pétrolier Prestige, Prévision Mercator pour le 4 décembre 2002 décrivant la
situation à 1000 m de profondeur en température (carte de gauche) et en courants (carte de droite).

On observe la turbulence de la zone, même à une telle profondeur, et en particulier la formation d’un Meddy, structure tourbillonnaire très stable.
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ABSTRACT

The French/Americain TOPEX/POSEIDON (T/P)
altimetry mission which was supported by has been
the CNES/NASA agencies has shown a substantial
progress with respect to the previous mission in
term of accuracy. For the first time it has possible to
detect the large scale variability of the sea level and
the associated ocean circulation, to observe and
characterize the propagation of planetary Rossby
waves and to monitor large scale ocean events such
as El Nino/La Nina (Fu and Chelton, 2001 ; Picaut
and Busalacchi, 2001). The ERS-1 (1991-1996) et
ERS-2 (1995) missions supported by ESA (European
Space Agency) complement the TP sampling and
investigate the mesoscale activity of the ocean. At
least two altimeter sensors, one having a high accu-
racy are needed to follow the ocean dynamics (e.g.
Koblinsky et al., 1992 ; Le Traon and Dibarboure,
1999). The combination of T/P and ERS-1/2 has
allowed us to monitor the space-time variability of
the ocean with a high accuracy (Le Traon and
Morrow, 2001).

1. INTRODUCTION

La mission franco-américaine (CNES/NASA) TOPEX/
POSEIDON (T/P) a marqué une étape majeure en altimé-
trie. Sa précision bien supérieure à celle des autres mis-
sions a permis, en particulier, d’accéder à la variabilité
grande échelle du niveau de la mer et de la circulation
océanique, d’observer et de caractériser globalement la
propagation des ondes de Rossby et de suivre les déve-
loppements des événements El Nino/La Nina (voir Fu et
Chelton, 2001; Picaut et Busalacchi, 2001). T/P, lancé en
1992, arpente les mers depuis plus de 10 ans.
Les missions ERS-1 (1991-1996) et ERS-2 (1995) de
l’Agence Spatiale Européenne permettent de compléter
son échantillonnage, notamment, pour le suivi de la varia-
bilité mésoéchelle. Au moins deux satellites altimétriques,
dont un de haute précision, sont, en effet, nécessaires
pour le suivi des océans (e.g. Koblinsky et al., 1992 ; Le
Traon and Dibarboure, 1999). L’altimétrie a, ainsi, forte-
ment contribué à une meilleure compréhension de la cir-
culation océanique à mésoéchelle (voir Le Traon et Morrow,
2001). La combinaison des données T/P et ERS-1/2 a per-
mis, en particulier, d’obtenir une description de l’océan

avec une résolution jamais atteinte auparavant. Certains
de ces résultats sont illustrés ci-après.

2. APPORT DE L’ALTIMÉTRIE À L’ÉTUDE
DE LA CIRCULATION MÉSOÉCHELLE

2.1 VARIABILITÉ MÉSOÉCHELLE

L’océan varie à toutes les échelles spatiales et temporel-
les. C’est un système turbulent. On définit la variabilité
mésoéchelle comme une classe de phénomènes énergé-
tiques de longueurs d’ondes comprises entre 50 et 500 km
et de périodes comprises entre quelques jours et un an.
Cela comprend les tourbillons, méandres, anneaux, fila-
ments, fronts et ondes planétaires d’échelle moyenne. Les
mécanismes de forçage de cette variabilité sont principa-
lement les instabilités baroclines et barotropes de la cir-
culation générale et dans une moindre mesure l’interac-
tion des courants avec la bathymétrie et le forçage direct
par le vent. Une fois générée, cette énergie peut être redis-
tribuée dans l’océan via des mécanismes de radiation d’é-
nergie. L’énergie cinétique de la variabilité mésoéchelle
est d’un ordre de grandeur supérieur à celle de la circula-
tion moyenne. La description de la mésoéchelle est donc
indispensable pour comprendre la dynamique de l’océan
y compris la circulation moyenne (générale) (via les inter-
actions turbulence mésoéchelle/courant moyen).
Sa connaissance/description est également essentielle
pour les applications opérationnelles de l’océanographie.

2.2 APPORT DE LA COMBINAISON DES DONNÉES

TOPEX/POSEIDON ET ERS-1/2

L’utilisation conjointe des données T/P et ERS-1/2 a néces-
sité la mise au point de méthodes performantes de com-
binaison (e.g. Le Traon and Ogor, 1998 ; Le Traon et al.,
1998). Ces méthodes ont permis de décrire et de caracté-
riser les variations du niveau de la mer et de l’énergie
cinétique turbulente avec un niveau de détail jamais
atteint auparavant (Ducet et al., 2000). A titre d’illustra-
tion, la figure 1 représente l’écart-type des variations du
niveau de la mer déduites de mesures T/P et ERS-1/2. C’est
une information unique sur la caractérisation des zones
turbulentes de l’océan. La figure montre que les régions
de courant de bord-ouest (e.g. Gulf Stream, Kurioshio,
Confluence), le courant des Aiguilles et le Courant
Circumpolaire Antarctique sont des régions fortement tur-
bulentes avec des variations du niveau de la mer pouvant

Altimétrie satellitaire :
une nouvelle vision des océans

P.Y. Le Traon
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atteindre 40 cm rms. On peut également déduire des don-
nées altimétriques des cartes d’Energie Cinétique
Tourbillonnaire (ECT) (figure 2) qui mettent mieux en évi-
dence la variabilité mésoéchelle (car les vitesses sont une
dérivée du niveau de la mer et sont donc plus représentati-
ves des mouvements d’échelle moyenne). Ces cartes mon-
trent bien les relations entre l’activité tourbillonnaire et la
circulation générale de l’océan: les zones de forte variabi-
lité mésoéchelle correspondent aux zones de fort courant
moyen ce qui confirme que les instabilités des courants sont
la source principale d’énergie de la variabilité mésoéchel-
le. Une analyse plus fine met bien en évidence le rôle de la
bathymétrie sur la stabilité des courants océaniques. La
combinaison des données T/P et ERS-1/2 a permis, en outre,
de mieux caractériser l’anisotropie de la mésoéchelle et les
interactions turbulence/circulation moyenne (e.g. Ducet et
al., 2000; Ducet and Le Traon, 2001). Ces analyses mont-
rent que la turbulence mésoéchelle peut suivant les régions
ralentir ou accélérer la circulation moyenne. Des estimations
récentes montrent également que la contribution de la
mésoéchelle au transport méridien de chaleur et à ses varia-
tions est loin d’être négligeable.
L’analyse des variations saisonnières et interannuelles de
l’intensité de la variabilité mésoéchelle est aussi une contri-
bution majeure de l’altimétrie. Cette analyse permet de
mieux comprendre les mécanismes de génération de l’ac-
tivité tourbillonnaire. Stammer et Wunsch (1999) ont ainsi
analysé les variations saisonnières de l’énergie cinétique
tourbillonnaire et tenté de les relier aux champs de vent.
Seules quelques régions, dans les hautes latitudes, montrent
une corrélation significative. Ceci semble indiquer que le
vent peut générer directement de l’énergie mésoéchelle
dans les zones de faible variabilité et de fort forçage par le
vent. Qiu (1999) a montré, par ailleurs, qu’il existait une
variabilité saisonnière très marquée de l’ECT dans le Contre
Courant Subtropical du Pacifique.
Il explique ce phénomène par une variation de l’intensité
de l’instabilité barocline du courant liée principalement aux
variations saisonnières du cisaillement vertical de courant.
Ces analyses effectuées avec les données T/P ont été repri-
ses par Ducet (2000) qui a montré que la combinaison des
données T/P et ERS permet de bien mieux caractériser ces
variations.
Des descriptions statistiques plus élaborées ont été égale-
ment effectuées (spectres en nombre d’onde, spectres en
fréquence et nombre d’onde, échelles spatiales et tempo-
relles de la mésoéchelle) (e.g. Stammer, 1997; Ducet,
2000; Jacobs et al., 2001). Elles permettent une caractéri-
sation plus détaillée de la variabilité mésoéchelle que seule
l’altimétrie peut fournir. Toutes ces descriptions statistiques
sont très utiles pour valider les modèles océaniques, notam-
ment les modèles ayant une résolution suffisante pour
résoudre la dynamique océanique à mésoéchelle. Les com-
paraisons effectuées avec les modèles ayant une résolution
comprise entre le 1/3 et le 1/6 de degré (e.g. Treguier, 1992;
Stammer et al., 1996) montrent que les modèles bien que
représentant qualitativement les structures principales de la
variabilité mésoéchelle sous-estiment son intensité par un
facteur allant de 2 à 5 suivant les régions. Des simulations
numériques récentes à plus haute résolution (1/10 de degré)

sont très encourageantes (Smith et al., 2000; Ducet, 2000)
(figure 3). L’intensité de la variabilité mésoéchelle est en
bien meilleur accord avec les données altimétriques. Le
degré de réalisme de ces modèles font qu’ils peuvent être
maintenant extrêmement utiles pour aider à l’interprétation
des données altimétriques.
L’altimétrie permet aussi une description déterministe de la
circulation mésoéchelle. Le Traon et Dibarboure (1999) et
Le Traon et al. (2001) ont montré que l’erreur de cartogra-
phie du signal altimétrique est de l’ordre de 10 % de la
variance du signal ce qui permet de faire un suivi satisfai-
sant des tourbillons (du moins pour les tourbillons de taille
moyenne, i.e. de diamètre supérieur à 100 km). Cette capa-
cité de l’altimétrie a été démontrée de façon extrêmement
probante pour le suivi des tourbillons des Aiguilles. Elle a
permis de montrer qu’environ 5 à 6 de ces tourbillons sont
formés chaque année au niveau de la rétroflection du cou-
rant des Aiguilles et se propagent ensuite à travers l’océan
Atlantique Sud. La contribution de ces tourbillons est loin
d’être négligeable. Ils transportent entre 5 et 15 Sv
(1 Sv = 106 m3s-1) d’eau de l’océan Indien dans l’Atlantique
Sud. Le nombre de tourbillons formés et les trajectoires
montrent aussi des variations interannuelles significatives.
Seule l’altimétrie permet de décrire aussi précisément ces
tourbillons. Bien d’autres exemples existent que ce soit dans
les zones de forte variabilité mésoéchelle (e.g. Gulf Stream,
Kuroshio) ou dans des zones moins énergétiques (e.g. cou-
rant des Açores et courant des Canaries, courant de
Californie) (voir Le Traon et Morrow, 2001 pour une revue).

3. PERSPECTIVES

Les études menées dans les années 70-80 avaient contribué
à une meilleure connaissance et compréhension de la varia-
bilité mésoéchelle. L’altimétrie en a donné depuis peu une
observation globale et à haute résolution grâce, en particu-
lier, à la combinaison des données T/P et ERS; notre capaci-
té à la modéliser de façon réaliste est aussi très récente. La
vision qui émerge de ces avancées nouvelles est celle d’un
océan fondamentalement turbulent qui doit être observé et
modélisé à très haute résolution.
Jason-1 et ENVISAT, les successeurs des missions T/P et ERS
ont été récemment lancés. Ils vont poursuivre et améliorer la
série temporelle commencée avec T/P et ERS. La mission tan-
dem TOPEX/POSEIDON et Jason-1 et l’utilisation de GEO-
SAT Follow On (Le Traon et al., 2002) vont permettre, paral-
lèlement, d’observer les océans à plus haute résolution (sur
une durée limitée). Jason-1 et ENVISAT marqueront, en outre,
le démarrage de l’altimétrie opérationnelle avec un traitement
des mesures en temps quasi-réel et une utilisation dans des
modèles globaux de prévision océanique (MERCATOR et
GODAE) (The International GODAE Steering Team, 2001).
Parallèlement, il faut définir et pérenniser les futures missions
altimétriques.
Il faut au minimum continuer d’observer les océans avec
deux satellites mais une plus haute résolution (constellation
de trois ou quatre altimètres, nouvelles techniques à fauchée)
permettrait de franchir une nouvelle étape en océanographie
(The High Resolution Ocean Topography Science Working
Group, 2001).

Altimétrie satellitaire :
une nouvelle vision des océans
P.Y. Le Traon
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Fig. 1 : Ecart-type des variations du niveau de la mer déduit de la combinaison
des données TOPEX/POSEIDON et ERS-1/2. Les unités sont en cm.

Fig. 2 : Energie cinétique turbulente déduite de la combinaison des données TOPEX/POSEIDON et ERS-1/2.
Les unités sont en cm2s-2.
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Fig. 3 : Comparaison de l’énergie cinétique turbulente déduite de T/P et ERS-1/2 avec
celle déduite du modèle de Los Alamos (résolution 1/10 de degré).
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ABSTRACT

We present the first results of the French Program
POMME that is an oceanographic Program dedicated
to understand the role of meso-scale dynamics (50-
200 km) on ocean physics and bio-geochimistry.
Focus is given on the processes related to the subduc-
tion of modal waters and the evolution.
This project is supported by the French programs
PATOM and PROOF.
Several oceanographic campaigns have been organized
in the East Atlantic ocean between Acores and Spain
(38°N - 45°N). During these campaigns intense
hydrographic surveys were done, current meter ans
sediment traps were deployed.
The different campaigns were the following:
■ POMME 0: October – November 2000

(Thalassa) – Deployment of current meter and
sediment trap moorings, first hydrographic sur-
vey

■ POMME 1: February – Mach 2001 (Atalante,
d’Entrecasteaux) – Study of the winter precondi-
tioning

■ POMME 2: March – May 2001 (Atalante,
d’Entrecasteaux) –Study of the water subduction
and the spring bloom

■ POMME 3: September – October 2001
(Thalassa, BSHM) – Study of the oligotrophy –
accumulation of dissolved organic matter accu-
mulation

A major result of the POMME is to highlight the role
of the oceanic small and mesoscale structures on
the chlorophyll concentration, zooplankton, partic-
ulates, and CO2 partial pressure. Filaments associat-
ed to frontal structures and eddies are of impor-
tance. These scales are well observed on ocean
color satellite images (Figures 2, 3). Contrary to a
common view, the difference between cyclones and
anticyclones are less important than the presence
of these filaments to feed the bio-geo-chemical
activity of the ocean.

LES OBJECTIFS DE POMME

L’objectif principal de POMME (Programme Océan
Multidisciplinaire Méso Echelle) est de comprendre le rôle
de la méso-échelle (environ 50 – 200 km) dans les pro-
cessus mis en jeu lors de la subduction des eaux modales
et de la floraison printanière. A cet objectif s’ajoute l’étu-
de des processus régulant les caractéristiques physiques
et biogéochimiques des masses d’eau modales et le deve-
nir de la matière biogène subductée et exportée sur l’é-
chelle annuelle.
Ce projet pluridisciplinaire s’appuie sur les programmes
nationaux PATOM et PROOF et sur plus d’une centaine
de chercheurs et d’ingénieurs des communautés d’océa-
nographes physiciens, biologistes et chimistes ainsi que
de quelques météorologues. L’intégration forte entre les
mesures dynamiques et bio-géochimiques constitue un
des points fort et original du projet, ainsi que le soutien
multi-organisme du projet (CNRS/INSU, SHOM, IFRE-
MER, Météo France).

LA SUBDUCTION

La subduction est l’un des mécanismes responsables de
la transmission de signaux de surface vers la thermocline,
régulant ainsi le stockage de chaleur et de carbone par l’o-
céan. Cette subduction s’effectue par l’intermédiaire de la
formation d’eaux hivernales homogènes (appelées eaux
modales), alors en contact avec l’atmosphère, eaux qui
sont par la suite isolées de l’atmosphère lors de l’aug-
mentation de la stratification de surface due au réchauf-
fement printanier et estival. Ces eaux sont alors transpor-
tées en sub surface (thermocline supérieure, vers 400 m),
se trouvant ainsi déconnectées de l’atmosphère pour plu-
sieurs années

LA ZONE D’ÉTUDE ET LES MOYENS
EN ŒUVRE

La zone d’étude (Figure 1) se trouve dans l’Atlantique
nord-est à mi-chemin entre Açores et péninsule ibérique
(38°N - 45°N). Le cœur de la phase expérimentale s’est
déroulé d’août 2000 à octobre 2001, avec quatre campa-
gnes océanographiques auxquelles participaient chaque
fois deux navires (Ifremer, SHOM) et un ensemble très
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complet d’équipement mis à l’eau soit sur des mouillages
en point fixe (une bouée météorologique, 5 mouillages
courantométriques dont 3 avec ADCP, 4 mouillages de
pièges à particules avec courantomètres), soit de bouées
de surface et flotteurs de sub-surface dérivants (environ
110: CARIOCA, Surdrifts, Marvors, Provors, VCMs).

LES QUATRE CAMPAGNES SONT LES SUIVANTES :

■ POMME 0: Octobre – Novembre 2000 (Thalassa) –
Mise en place, première couverture régionale

■ POMME 1 : Février – Mars 2001 (Atalante,
d’Entrecasteaux) – Préconditionnement hivernal

■ POMME 2 : Mars – Mai 2001 (Atalante,
d’Entrecasteaux) – Subduction, floraison printanière

■ POMME 3: Septembre – Octobre 2001 (Thalassa,
BSHM) – Conditions oligotrophes – accumulation de
matière organique dissoute

Les campagnes ont permis d’avoir un aperçu de la situa-
tion physique-biologique à plusieurs périodes clé du cycle

saisonnier et de réaliser des expériences qui permettent de
mieux rendre compte du fonctionnement des écosystèmes
(phytoplancton - zooplancton - bactéries - matière détri-
tique) en particulier en terme de bilan de carbone.
Pour ce faire, elles se sont décomposées en deux parties
(Figure 1) : le premier “legs” a permis une couverture
régionale de la zone POMME, avec des stations CTD-
rosette espacées d’environ 50 km ; le deuxième “legs”
était dédié à des radiales spécifiques à très haute résolu-
tion (quelques km) de paramètres physiques et biolo-
giques par l’intermédiaire d’engins tractés (SeaSoar-OPCT
sur le navire SHOM, Tow Yo sur le navire Ifremer) et à des
études de processus bio géochimiques lors de stations
“longues” d’environ 48 heures. La stratégie d’échantillon-
nage des deuxièmes legs s’est fortement appuyée sur l’u-
tilisation d’un modèle de circulation SOPRANE, associé à
l’assimilation de données en temps quasi réel (altimétrie
et données in situ) : ainsi, les radiales d’engins tractés et
les stations longues ont été positionnées par rapport à des
structures tourbillonnaires et frontales révélées par le
modèle (Figure 1).
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Fig. 1 - Couverture type d’une campagne POMME (ici POMME 2). Fond de carte : sorties du modèle SOPRANE
(SHOM) : gris claire = anti-cyclone (rotation dans le sens d’une aiguille d’une montre) ; gris foncé = cyclone.

A droite : leg 1. Couverture de stations hydrologiques espacées sur 50 km environ (Atalante/Ifremer ; trajet noir : Vigo – Ponta Delgada) ;

d’Entrecasteaux : SHOM ; trajet bleu : Brest – Ponta Delgada). La position des mouillages est indiquée : ces mouillages sont restés à l’eau pendant

au moins une année, et pour certains d’entre eux (pièges à particules), ne seront récupérés qu’à la mi 2002. Entre les deux legs, les deux navires se

sont retrouvés à Ponta Delgada (Açores) pour qu’une stratégie d’échantillonnage cohérente soit mise au point et coordonnée lors des legs 2, straté-

gie basée à la fois sur les observations du leg 1 et sur les résultats du modèle opérationnel SOPRANE.

A gauche : leg 2. L’Atalante (Ponta Delgada – Vigo) a effectué plusieurs radiales de Tow Yo et 4 stations longues d’études de prosessus, d’environ

48 h chacune, positionnées dans des zones de conditions hydrodynamiques locales contrastées. Le d’Entrecasteaux (Ponta Delgada – Madère) s’est

attaché à effectuer des radiales et “radiateurs” de SeaSoar – OPCT au niveau de fronts et à été amené à faire certains travaux d’intendance (comme

la mise à l’eau et la récupération/remise en place de bouées – flotteurs, travaux sur les mouillages, etc..)
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LES PRINCIPAUX RÉSULTATS

Ces résultats qui sont bien entendu partiels et temporai-
res, peuvent se résumer aux 8 points suivants :
■ Bien que la zone POMME soit supposée “calme” (i.e.

associée à une énergie cinétique turbulente tourbil-
lonnaire faible), les observations ont montré que l’ac-
tivité à moyenne et petite échelles était très dévelop-
pée et bien organisée.

■ Malgré une année relativement chaude, une couche
mélangée hivernale profonde a bien été formée au
nord de la zone. Les processus de subduction ont en
outre été observés, à petite échelle, i.e. au niveau des
fronts séparant les tourbillons (sur quelques kilo-
mètres).

■ S’il y a bien eu une augmentation sensible de la pro-
duction primaire (photosynthèse) entre POMME 1 et
POMME 2 (doublement environ), la floraison n’a
cependant pas été très intense et s’est plutôt distribuée
d’une manière variable, en relation avec les structures

dynamiques à moyenne et petite échelle.
■ La campagne POMME 3 était caractérisée, surtout pen-

dant le leg 2, par une très forte oligotrophie (activité
biologioque très faible) par épuisement de sels nutritifs,
et par une accumulation de matière organique dissoute
importante.

■ La région est globalement autotrophe (i.e., par suite de
l’activité biologique le CO2 dissous est stocké en car-
bone organique), surtout en hiver et au printemps,
avec une tendance neutre en fin d’été – automne.

■ La structure de l’écosystème montre une grande vari-
abilité saisonnière (taille des cellules phytoplanc-
toniques, réseau des producteurs supérieurs, etc.) :

■ La variabilité des stocks et flux bio géochimiques intra-
site (stations longues) est beaucoup moins forte que la
variabilité entre les sites.

■ Globalement, la région POMME est un puits net de
CO2 atmosphérique, les premières estimations don-
nant 0.8, 1.0 et – 0.3 GtC (flux positif vers l’océan)
respectivement pour POMME 1, 2 et 3.
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Fig. 2 -  Signature de la petite échelle (quelques km). 2a : Section Seasoar-OPCT effectuée à bord d’un
BSHM (SHOM) lors de POMME 3.

Les résultats présentés concernent les observations acquises avec l’OPCT, i.e. les concentrations de particules entre 250  m et 1 cm (zooplancton).

La figure de gauche montre la position de la section sur un fond de carte de sortie du modèle SOPRANE – hauteur de surface de la mer (symboles

grisés identiques à la figure 1). Les résultats relatifs à cette section sont représentés en fonction de la latitude et de la profondeur sur la figure du bas,

à droite. La figure du haut, à droite, trace le contenu intégré verticalement en particules sur 250 m : on peut y voir deux extrema fortement marqués,

associés aux fronts bordant l’anticyclone situé vers 43.5°N
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L’ANALYSE DES DONNÉES

La phase d’analyse des données a débuté et se déroulera
au cours des deux années qui viennent : elle sera menée
en parallèle à des études de modélisation numérique qui
permettront de mieux situer les données dans un contex-
te régional, de mieux évaluer si les objectifs du projet ont
été atteints, de décrire les processus dynamiques et bio-
géochimiques dominants et de quantifier l’impact des dif-
férentes échelles sur les flux. Cette expérience donnera lieu
en outre à la création d’une base de données extrêmement
riche, qui sera à terme (vers la fin 2004) entièrement dispo-
nible pour la communauté internationale : le travail de
centralisation et formatation des observations a déjà com-
mencé au LODYC (Paris) et le LOV (Villefranche/Mer).

Fig. 3 : Image Seawifs de couleur de la mer
le 31 Mars 2002. 

Les parties masquées (en blanc) sont associées à des nuages, dont la pré-

sence rend “aveugle” Seawifs. Les niveaux de gris foncés sont associés

à des teneurs très faibles de chlorophylle, contrairement aux gris faibles.

La résolution horizontale de cette carte est de 1 kilomètre, ce qui per-

met de bien voir, à côté de signatures de moyenne échelle (environ 10-

20 km), des structures filamentaires et en forme de champignon de taille

nettement plus petite, associées à la petite échelle.

PREMIÈRE CONCLUSION : IMPORTANCE
DES TOURBILLONS

Qualitativement, une des conclusions principales de
POMME concerne les échelles de variabilité spatiale des
caractéristiques bio géochimiques des masses d’eau : le
signal (concentrations en chlorophylle, zooplancton, par-
ticules, pression partielle de CO2, etc.) se trouve concen-
tré sur quelques km (“petite échelle”), et est associé aux
structures frontales et filamentaires qui résultent, d’une
part, de la dynamique des tourbillons (quelques dizaines
de km) et, d’autre part ,de l’interaction entre les tour-
billons (Figure 2). Ces petites échelles sont particulière-
ment bien mises en évidence par l’imagerie satellitale de
la couleur de la mer (Figure 3). Ainsi, contrairement à cer-
taines idées préconçues, les différences du fonctionne-
ment de l’écosystème marin entre cyclones et anticyclo-
nes sont nettement moins marquées que les différences
au niveau des limites des tourbillons et des fronts.
De plus amples informations peuvent être trouvées sur le
site Web POMME:
http://nansen.ipsl.jussieu.fr/POMME/
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