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RESUME

Le sujet de ce mémoire est 1'utilisation des mesures magnétiques effectuées a
bord de satellites pour mieux décrire et comprendre le champ magnétique de la
Terre et celui de Mars.

Dans une premiere partie, nous décrivons les techniques d’acquisition des me-
sures magnétiques terrestres, en insistant particulierement sur la validation et
le traitement des données du satellite Orsted. Apres avoir introduit les modeles
magnétiques de référence, et leur limitation due a la mauvaise répartition des
données terrestres, nous montrons ’apport essentiel des données Orsted pour
décrire le champ magnétique terrestre avec une résolution qui jusqu'ici n’avait été
atteinte que pendant la période MAGSAT (1979-1980). Les nouveaux modeles du
champ géomagnétique, et leur comparaison avec des modeles dérivés des données
MAGSAT permettent de mieux appréhender la dynamique du champ magnétique
a la surface du noyau, mais aussi de mieux décrire et interpréter (en termes de
structures géologiques) le champ magnétique d’origine lithosphérique.

Dans une deuxieme partie, nous utilisons les données de la mission Mars Glo-
bal Surveyor pour obtenir les premieres description du champ magnétique mar-
tien. Celui-ci, figé dans les couches superficielles, ne présente pas les mémes ca-
ractéristiques que le champ lithosphérique terrestre. Nous discutons la corrélation
du champ magnétique martien avec les données topographiques et gravimétriques
disponibles, et nous énoncons des hypotheses quant aux séquences temporelles de
la mise en place de la lithosphere, et plus généralement sur I'histoire de 1’évolution
de la planete Mars.

L’étude combinée du champ magnétique terrestre et du champ magnétique
martien, et leur comparaison apportera a terme des contraintes quant a la dynamo

terrestre et I’ancienne dynamo martienne.
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ABSTRACT

The aim of this thesis is to chart and understand the multitude of magnetic
fields encountered at the surface of the Earth, in near-FEarth space, and in near-
Mars space.

We first introduce terrestrial magnetic field measurement techniques, and we
describe in detail the validation and the processing of the Drsted magnetic measu-
rements. After introducing geomagnetic reference field models (with their limited
resolution, due to the poor geographical data distribution), we show the major
improvement that the Orsted magnetic data has had in describing the Earth’s
magnetic field. Our models are computed with a resolution similar to that of the
MAGSAT (1979-1980) models. Comparisons of the new models with previous
ones lead to a better understanding of the dynamics of the magnetic field at the
core-mantle boundary. It also improves the description and the understanding of
the magnetic field of lithospheric origin.

We then introduce data from the Mars Global Surveyor satellite. These data
allow the first model of the Martian magnetic field to be made. This field is a
remanent one, frozen in the upper lithosphere. Correlations between the magne-
tic field and the avalaible topographic and gravimetric data are used to make
inferences about the chronology of the martian lithosphere, and more generally
about Mars’ evolution.

Combined studies of the Earth’s and Mars’ magnetic fields will undoubtedly

provide new constraints on the geodynamo and the now-extinct areodynamo.
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Introduction générale

magnétisme : n. m. 1. Partie de la physique qui étudie les propriétés

des aimants, des phénoménes et des champs magnétiques. Ensemble de propriétés
physiques dont celles de l’aimant furent les premiéres connues. Magnétisme
terrestre ou géomagnétisme : champ magnétique de la Terre, dont les

pbles magnétiques sont orientés sud-nord. 2. Magnétisme animal : fluide
magnétique qu’auraient les étres vivants. 3. Fig. Fascination qu’une

personne exerce sur une autre.

Définition du dictionnaire universel francophone, © 1997 HACHETTE/EDICEF
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Le champ magnétique B mesuré en un point est défini par sa force et sa direc-

tion. La figure 1 décrit les sept éléments qui caractérisent le champ magnétique.

MERIDIEN
- MAGNETIQUE

F1G. 1 — Les composantes du champ magnétique.

Le champ magnétique terrestre est généralement exprimé dans un repere
géocentrique sphérique. Les composantes vectorielles sont X, horizontale et po-
sitive vers le nord géographique, Y, horizontale et positive vers I’est géographique,
et Z, verticale et positive vers le centre de la Terre. Les autres éléments magnétiques
sont F', le module de B , H l'intensité horizontale, D, la déclinaison, ou ’angle
entre B et le nord géographique, positive vers l'est, et enfin I, I'inclinaison, ou
I’angle entre B et le plan horizontal, positive vers le bas.

Vu de l'espace, le champ magnétique terrestre peut étre assimilé a celui d’'un
dipole placé au centre de la Terre et qui serait — en moyenne — parallele a ’axe
de rotation. L’interaction entre ce champ et le vent solaire est a ’origine de struc-
tures complexes dans la magnétosphere. Sa limite supérieure est la magnétopause,
située a quelques rayons terrestres, dont la géométrie est en premiere approxi-
mation fixée par rapport au Soleil. La limite inférieure est I'ionosphere, a une
altitude moyenne comprise entre 100 et 150 km (Kelley, 1989). Le Soleil ayant
une activité périodique, le champ magnétique d’origine externe est caractérisé par

les mémes constantes de temps. Sa période principale est de 24 heures, mais il y
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a aussi des cycles plus longs, avec des périodes de 27 jours, 1 an, 22 ans et leurs
harmoniques. Les variations transitoires du champ externe sont caractérisées par
des indices magnétiques, calculés par différence entre le comportement observé
et celui attendu, périodique. Les principaux indices sont le Dst, indice équatorial
horaire qui caractérise les perturbations axiales symétriques (liées aux afflux mas-
sifs de particules chargées qui font suite aux éruptions solaires), et le Kp, indice
planétaire qui mesure les variations irrégulieres du champ magnétique par inter-

valles de trois heures (Mayaud, 1980).

Dans ce mémoire, nous considérons que le champ magnétique externe a une
géométrie simple. Le champ magnétique interne possede lui une morphologie
beaucoup plus complexe. Surtout, il n’est pas constant dans le temps. Le champ
magnétique principal, ou nucléaire, est créé dans le noyau externe, fluide, composé
principalement de fer, trés conducteur. Ce sont les mouvements de convection du
fluide conducteur dans un champ qui créent des courants électriques, qui eux-
mémes entretiennent un champ magnétique. Ce processus est couramment appelé

la dynamo auto-entretenue (Bullard, 1955).

Nous ne pouvons qu’observer les sautes d’humeur du champ magnétique, sans
pouvoir les prédire. Nous savons que la polarité du champ magnétique nucléaire
s’inverse, avec une cadence irréguliere (en moyenne tous les 200000 ans (Valet et
Courtillot, 1992)). Entre deux inversions, les termes dipolaires décroissent par-
fois, mais sans s’inverser : ce sont les excursions (Courtillot et Le Mouél, 1988).
A Déchelle humaine, le champ magnétique varie également : la variation séculaire
correspond a la premiere dérivée temporelle du champ magnétique nucléaire.
Des variations plus rapides du champ magnétique existent. Ce sont les secousses
géomagnétiques, mises en évidence par Courtillot et al. (1978). En premiere ap-
proximation, ces secousses correspondent a des sauts des dérivées temporelles
d’ordre supérieur. Il existe probablement des variations temporelles sur des durées
plus courtes, mais elles sont filtrées par le manteau peu conducteur (Mandea-

Alexandrescu et al., 1999).

La connaissance du champ magnétique d’origine nucléaire a la surface de la
Terre est essentielle car c’est 'une des rares méthodes pour quantifier les pro-

priétés physiques du noyau externe. En faisant 'hypothese d’un manteau ter-
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restre parfaitement isolant, nous pouvons prolonger jusqu’a la surface du noyau
le champ magnétique calculé a la surface de la Terre.

A la surface de la Terre, le champ magnétique principal varie entre 20000 et
70000 nT! environ. Cependant le champ mesuré & la surface de la Terre differe de
celui créé a la surface du noyau : le champ magnétique observé est la somme du
champ externe (décrit plus haut), du champ principal (prolongé a la surface de
la Terre) et du champ d’origine lithosphérique. La description de ce dernier est
essentielle, car c’est a partir de la mesure de ce champ (qui peut étre rémanent
ou induit) que les scientifiques ont mis en évidence les inversions et excursions du
champ magnétique terrestre (Vine et Matthews, 1963; Pitman et Heirtzler, 1966).
Il trouve sa source dans les roches aimantées de la lithosphere, situées au-dessus
de I'isotherme correspondant a la température de Curie (température au-dela de
laquelle 'aimantation n’est plus organisée). Le champ magnétique crustal varie
selon la nature et 1’épaisseur de la couche aimantée, avec une amplitude moyenne
(a la surface de la Terre) égale a quelques centaines de nanoTeslas. La plus forte
anomalie connue est située a 400 km au sud de Moscou ; les composantes H et Z
y varient respectivement de 20000 a 80000 n'T, et de 40000 a 180000 n'T, sur une
distance de 250 km (Jankowski et Sucksdorff, 1996).

La figure 2 montre I'énergie associée (Lowes, 1974) a chaque longueur d’onde
spatiale horizontale, d’apres Langel et Estes (1982). La séparation des sources
crustales et principales est aisée : les grandes longueurs d’onde (supérieures a
2500 km environ) sont associées au champ principal, les plus petites au champ
crustal. La modélisation du champ magnétique terrestre permet donc d’apporter
des informations a la fois sur le noyau et sur la lithosphere, en “coupant” les
modeles en deux parties distinctes.

Dans le cas de la planete Mars, le seul champ magnétique observé est celui qui
est créé par la lithosphere martienne. Malheureusement, les propriétés physiques
et chimiques de la lithosphere martienne sont mal connues. Il est probable que les
anomalies magnétiques (par rapport & un champ nul) soient dues, comme sur la
Terre, a un champ magnétique principal lors de la mise en place de la lithosphere.

Au contraire de la Terre, les informations éventuelles sur la dynamo martienne

'nanoTesla, le Telsa étant I'unité SI du champ magnétique
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ne sont contenues que dans le champ magnétique lithosphérique.

1
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F1G. 2 — Energie magnétique associée a chaque longueur d’onde spatiale horizon-

tale.

Dans les pages qui suivent, nous détaillons les résultats de nos études sur
le champ magnétique terrestre d’'une part, et sur le champ magnétique mar-
tien, d’autre part. Dans chaque partie, nous abordons l’acquisition des mesures
magnétiques et les techniques de modélisation. Les résultats décrits pour le champ
magnétique terrestre concernent a la fois le champ principal et le champ crus-
tal. L’interprétation des cartes du champ magnétique martien en est encore a ses
débuts, mais la compréhension de ces anomalies pourrait apporter des contraintes

sur la dynamo martienne, et donc sur la dynamo terrestre.
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Le champ magnétique terrestre
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Chapitre 1

Les mesures du champ

magnétique terrestre

1.1 Introduction

De tous temps les propriétés du matériau “aimant” (qui aime) a intrigué les
philosophes et les scientifiques. En Furope, les observations les plus anciennes de
I’aimant sont attribuées a Thales <6éme siecle av. J.C.), qui les explique par la
philosophie animiste! (Freeman, 1946). 1l faut attendre le 1¢* siecle avant notre
ere pour que le philosophe Lucrece décrive les propriétés de 'aimant : il attire des
morceaux de fer; cette attraction s’effectue a une certaine distance; le fer ainsi
attiré colle a I'aimant ; 'aimant induit une force d’attraction dans le fer ainsi
attiré ; ces propriétés se conservent un certain temps.

On rapporte des observations plus anciennes en Chine. On raconte que lors
de la bataille entre I’Empereur Jaune et Ci-you, ce dernier utilisait ses pouvoirs
magiques pour créer un brouillard tres épais, causant ainsi la déroute des troupes
de 'Empereur Jaune. A cause de cela, 'Empereur Jaune inventa un char pointant
vers le sud, ce qui l'aida a sortir victorieux de sa bataille contre Ci-you. Malheu-
reusement il reste de nombreux doutes quant a la véracité de ce récit, car méme si

des chars ont été retrouvés et datés des dynasties Han et Wei, rien ne confirme que

ce char reposait sur un aimant (il pourrait aussi s’agir d’un mécanisme ingénieux

ICroyance qui attribue a chaque objet une ame
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d’engrenages maintenant une aiguille dans sa direction initiale en compensant en
permanence les mouvements du char (Needham, 1962)). Toutefois deux ouvrages
(Le livre du maitre de la Vallée du Diable, 400 ans av. J.C., et Le livre du maitre
Han Fei, 300 ans av. J.C.) font référence au Si Nan, 'aiguille qui montre le sud,
utilisée pour implanter les colonies et les batiments. Les historiens datent cette
utilisation au régne de Zheng Wang (1115-1078 av. J.C.). Des références plus
nombreuses décrivent utilisation du Si Nan au 3°™€ siecle de notre ére, lorsque
les populations de la province Zheng partaient dans les montagnes a la recherche
de jade, en emportant avec eux un Si Nan pour ne pas perdre leur direction. La
boussole chinoise était constituée de deux pieces, une cuillere faite de matériel
aimanté, Ireposant sur une plaque de bronze, indiquant les huit directions prin-
cipales, avec 24 directions secondaires et les 28 maisons de la Lune (Needham,
1962). Ces deux pieces représentaient en fait le ciel et la Terre : les deux pieces

mises en contact donnaient au voyageur la direction a suivre.

A la fin du premier millénaire les chinois utilisaient une aiguille aimantée pour
se déplacer. A cette époque ils savaient déja que l'aiguille n’'indiquait pas exac-
tement le sud, mais qu’elle déviait vers I'est, ce qui constitue en fait la premiere
observation de la déclinaison terrestre. Shen Kua écrivait, dans Meéng Chhi Pi
Than (1088) : “Les magiciens frottent la pointe d’une aiguille avec un aimant na-
turel ; alors cette aiguille pointe vers le sud. Mais elle se dirige toujours légerement
vers 'est, et ne pointe pas directement le sud. (On peut la faire) flotter sur une
surface d’eau, mais elle est alors instable. Elle peut étre en équilibre sur 'ongle
d’un doigt, ou sur le bord d’une tasse, ou elle tourne plus facilement, mais ces
supports étant durs et lisses, 1’aiguille peut en tomber aisément. Il est meilleur de
la suspendre a une simple fibre de nouvelle soie en 'attachant au centre de I’ai-
guille par un morceau de cire de la taille d’une graine de moutarde. Alors, tenant
dans un endroit sans vent, elle indiquera toujours le sud. Il en existe aussi qui,
apres avoir été frottées, pointent vers le nord. J'en ai des deux types avec moi.
La faculté d’une aiguille a pointer vers le sud est comme 'habitude des cypres a
pencher vers 1'ouest. Personne ne peut expliquer le principe de ces choses” (Biot
, 1844). Plus loin dans ce méme ouvrage nous trouvons : “Quand la pointe d'une

aiguille est frottée par un aimant naturel, alors son extrémité pointe toujours
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vers le sud, mais quelques unes pointent vers le nord. Je suppose que les pierres
ne sont pas toutes semblables de nature. Ainsi au solstice d’été le cerf perd ses
bois, et au solstice d’hiver les élans font de méme. Le nord et le sud étant deux
opposés, il doit y avoir une différence fondamentale entre eux. Ceci n’a pas encore

été étudié en profondeur.”

En Europe les premieres références a 'utilisation de la boussole pour la na-
vigation remontent a la fin du 12°M€ gidcle et au début du 13°Me (Needham,
1962), dans les écrits de Alexandre Neckam (1190) et ceux de Guyot de Provins
(1205) ou ceux de Jacques de Vitry (1212). Mais 1'ceuvre la plus marquante de
cette période est Epistola de Magnete, par Pierre de Maricourt (1269). 11 définit
les méridiens magnétiques, et montre plusieurs fagons de déterminer la position
des poles d’'une sphere aimantée. La premiere mesure de la déclinaison en Europe
est attribuée a Georg Hartman, vicaire de Nuremberg, en 1510 a Rome, méme si
cette déclinaison était connue depuis le début du 158T€ giacle (Chapman et Bar-
tels, 1940). L’inclinaison du champ magnétique a également été mise en évidence
par Georg Hartman en 1534, mais la lettre mentionnant cette découverte n’a été
retrouvée qu’en 1831. L’inclinaison a été redécouverte par Robert Norman, hydro-
graphe anglais, en 1576. En 1546 Gerhard Mercator, mathématicien et géographe,
constate que l'aiguille aimantée ne peut pointer vers le ciel, mais semble plutot in-
diquer une masse souterraine. C’est cette notion que développera William Gilbert,
physicien de la reine Elizabeth, dans son traité De Magnete, en 1600 : “Magnus
magnes ipse est globus terrestris”, ou le globe terrestre est lui-méme un aimant
géant. Henry Gellibrant, professeur d’astronomie au college Gresham, découvre
en 1635 le caractere changeant de la déclinaison, en comparant ses mesures avec
celles effectuées par William Borough et Edmund Gunter, 54 et 12 ans plus tot.

La premiere carte de la déclinaison terrestre date du début du 1881€ gidcle,
Elle a été tracée par Emund Halley en 1702, suite a deux voyages dans 1'océan
Atlantique Nord, puis dans le Sud en 1698 et 1700. La premiere carte de 'incli-
naison remonte quant a elle a 1768, par Johan Carl Wilcke. Les premieres études
de l'intensité relative du champ magnétique auraient été effectuées par Robert de
Paul, chevalier de Lamanon, embarqué sur ’expédition La Pérouse, mais les me-

sures ont été perdues lors du naufrage du bateau. Durant ’expédition de secours,
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menée par D’Encastreaux (1791-1794), 'amiral De Rossel effectua 6 mesures de
I'intensité. Ces mesures (Lilley et Day, 1993) indiquent clairement que l'inten-
sité du champ magnétique terrestre est plus importante dans les régions polaires
que dans la région équatoriale. Les premieres cartes de l'intensité du champ et
de la composante horizontale ont été publiées en 1825 et 1826 par Christopher
Hansteen.

Finalement, le premier observatoire destiné a mesurer en continu la direction
du champ magnétique terrestre est créé en 1834 a Gottingen, par Karl Friedrich
Gauss?. Ce n’est qu’a partir de 1840 que des observations completes du champ
magnétique terrestre (direction et intensité) sont effectuées en continu.

Depuis cette date, de nombreuses mesures du champ magnétique ont été ef-
fectuées. Il serait trop fastidieux de toutes les rappeler. Par la suite, nous séparons
les mesures du champ magnétique terrestre en deux classes, selon qu’elles soient
effectuées a ou proche de la surface de la Terre, ou, bien au-dessus, a l'altitude

satellitaire.

1.2 Les mesures a la surface de la Terre

Il existe plusieurs possibilités pour mesurer le champ magnétique terrestre.
En fait, c’est I'usage que nous souhaitons faire des données qui détermine la
maniere dont elles sont acquises. En effet c’est la longueur d’onde spatiale du
phénomene que nous cherchons a modéliser et comprendre qui détermine la
répartition géographique et en altitude des mesures utilisées. Par la suite nous
détaillons les différentes mesures magnétiques effectuées a ou proche de la surface

terrestre.

1.2.1 Les observatoires magnétiques

Le champ magnétique est mesuré de fagon continue depuis 1840. De nombreux
observatoires ont été implantés depuis cette date, dans le but d’acquérir un maxi-

mum de données, permettant ainsi la description du champ géomagnétique et de

23 qui I'on doit également la description mathématique du champ magnétique
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sa variation séculaire.

Il y a actuellement pres de 200 observatoires a la surface de la Terre. Tous
ne fonctionnent pas de maniere continue, et la qualité des données est loin d’étre
la méme dans tous les observatoires. La répartition de ces observatoires est tres
hétérogene, avec une tres bonne couverture des aires continentales de I’hémisphere
nord (principalement 'Europe et I’Amérique du Nord), une couverture correcte
des autres continents (Afrique, Amérique du Sud, Antarctique, Asie, Océanie),
mais de larges zones océaniques magnétiquement désertes. Un exemple de la

distribution actuelle est montré en figure 1.1.

F1G. 1.1 — Répartition des 190 observatoires magnétiques qui ont fourni au moins

une moyenne annuelle entre 1995 et 1998.

Pour pallier cette répartition tres hétérogene, des projets pour installer de
nouveaux observatoires sont a 1’étude. Il s’agit principalement du programme
“observatoires fond de mer”. Ce programme est tres difficile a mettre en place car
il nécessite une automatisation complete des mesures, pour des cotlts financiers
réduits. D’autres programmes de collaboration internationale visent & implanter
des observatoires dans des zones dépuorvues d’observatoires et peu développées
économiquement, en fournissant les appareils de mesure et I'assistance technique
adéquate. Les emplacements “idéaux” de ces nouveaux observatoires ont fait 1’ob-
jet de nombreuses études, dont Alexandrescu et al. (1994); Langel et al. (1995);
Mochizuki et al. (1997).
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Dans un observatoire magnétique on mesure les trois composantes du champ
magnétique. Celles-ci sont soit D, H et Z, soit X, Y et Z — le choix dépend en fait
de la latitude de l'observatoire. Actuellement il n’existe pas de magnétometres
capables de mesurer les trois composantes du champ magnétique terrestre de
maniere continue et absolue, principalement a cause de leur sensibilité aux varia-
tions thermiques. Il est donc nécessaire de mesurer la valeur absolue des trois com-
posantes du champ magnétique. Ces mesures absolues sont utilisées pour calculer
les “lignes de base”, qui servent a corriger les mesures relatives. A Chambon-La-
Forét, I'observatoire magnétique national francais, situé dans la forét d’Orléans,

ces mesures sont effectuées environ deux fois par semaine.

Les instruments utilisés dans les observatoires sont généralement de deux
types. D'une part, les magnétometres absolus mesurent en continu I'intensité du
champ magnétique (le plus souvent des magnétometres a résonnance nucléaire, a
effet OverHauser ou a précession libre). D’autre part, les variometres mesurent de
maniére continue les variations des trois composantes du champ magnétique (en
général des magnétometres tri-axiaux a vanne de flux). Les mesures absolues de
la direction sont effectuées a ’aide d’un théodolite amagnétique : sur sa lunette,

une sonde a vanne de flux est montée, permettant ainsi les mesures de D et de I.

La précision des mesures magnétiques variant d’un observatoire a ’autre, un
standard international de précision des mesures a été établi en 1987. C’est le pro-
gramme INTERMAGNET? (INTEernational Real-time MAGnetic observatory
NETwork). Ce réseau regroupe les observatoires qui répondent a certains critéres
de qualité et capables de fournir leurs données en temps quasi-réel. INTERMA-

GNET regroupe aujourd’hui 32 pays, avec environ 75 observatoires.

La carte des observatoires participant au programme INTERMAGNET en
2000 est montrée en figure 1.2. Les données sont regroupées au sein de 6 GINs
(Geomagnetic Information Node) : Edimbourg (Royaume Uni), Golden (Etats
Unis), Kyoto (Japon), Hiraiso (Japon), Ottawa (Canada) et Paris (France). L'une
des taches ' INTERMAGNET est de publier chaque année I’ensemble des données

recueillies sous forme de cdroms (depuis 1992).

3http ://obsmag.ipgp.jussieu.fr/INTERMAGNET /homepage.html
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Fi1c. 1.2 — Répartition des observatoires magnétiques adhérant au programme
INTERMAGNET en 2000.

1.2.2 Les réseaux de répétition

Cependant les données d’observatoires ne suffisent pas a la construction de
cartes magnétiques aux échelles régionales, principalement utilisées pour la navi-
gation ou le positionnement. La précision requise n’est pas atteinte par les modeles
globaux de champ magnétique, la résolution spatiale de ces modeles étant trop
grande.

C’est pourquoi dans de nombreux pays il existe un réseau de stations de
répétition, c’est-a-dire des emplacements (plus ou moins) uniformément répartis
ou des mesures magnétiques sont (plus ou moins) régulierement effectuées. Ces
mesures répétitives effectuées a ces stations peuvent étre incorporées dans des
modeles globaux (Langlais et Mandea, 2000), mais servent aussi a décrire la

variation séculaire sur des échelles régionales (Alexandrescu et al., 1999).

1.2.3 Les mesures occasionnelles

Il existe d’autres types de mesures magnétiques, effectuées dans un but parti-
culier, le plus souvent des recherches géologiques ou minieres. Le projet MAGNET
de I'US Navy, par exemple, rassemble la plupart des levés aéromagnétiques ef-

fectués entre 1951 et 1994 (Coleman, 1993). Nous avons reporté sur la figure



36 Les mesures du champ magnétique terrestre

1.3 la position de I’ensemble des mesures aéromagnétiques effectuées durant la

deuxieme moitié du 20°™M€ siecle.
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Fic. 1.3 — Les mesures de la campagne MAGNET.

De nombreuses campagnes scientifiques maritimes incluent une instrumen-
tation magnétique. Les mesures de ces campagnes sont compilées et mises a la
disposition des utilisateurs par le National Geophysical Data Center?. Enfin de-
puis quelques décennies, 1'utilisation des ballons volant & haute altitude (entre 25
et 40 km) se démocratise : ces ballons, autonomes, sont capables de voler sur des
distances tres longues en suivant les vents dominants et en montant et descendant
au gré du réchauffement par le Soleil (Achache et al., 1991). Ces mesures consti-
tuent le compromis idéal entre les études locales et globales, car leur altitude est
comprise entre celles des données aéromagnétiques et celles des données satel-
litaires (Hildenbrand et al., 1996) : cela permet une vue globale des anomalies

magnétiques dont les échelles spatiales sont comprises entre 100 et 1000 km.

1.3 Les mesures satellitaires

La collection des mesures magnétiques au sol constitue une source essentielle

de données pour la modélisation du champ magnétique terrestre. Cependant, il

4http ://www.ngde.noaa.gov/mgg/geodas/geodas.html
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faut beaucoup de temps pour acquérir une couverture globale de données (comme
sur la figure 1.3), et la séparation des variations spatiales des variations tempo-

relles est tres difficile.

L’unique moyen d’acquérir — rapidement — une couverture magnétique glo-
bale de la Terre est de mesurer ce champ magnétique a bord de satellites en orbite
basse. Par la suite, nous revenons sur les missions satellitaires qui ont volé avant
MAGSAT (1979-1980), le premier satellite qui a fourni une couverture vectorielle
globale. Nous parlerons ensuite de Orsted, le satellite danois avec des collabora-
tions frangaises et américaines, lancé le 23 février 1999 (Neubert et al., 2001),
et qui est l'objet principal de cette partie. Nous conclurons ce chapitre avec les

satellites lancés récemment, comme CHAMP et SAC-C.

1.3.1 Les premiers satellites

Le premier satellite qui avait a bord un magnétometre était Spoutnik 3, qui
a volé entre mai et juin 1958, soit moins de un an apres le lancement du premier
satellite, Spoutnik 1 (le 4 octobre 1957). Le magnétometre embarqué était un
fluxgate, dont la précision était faible (de l'ordre de 100 nT). Lancé sur une
orbite inclinée a 65°, il a principalement acquis des données au-dessus de 'URSS
(Langel et Hinze, 1998).

Les premiers satellites qui ont fourni des mesures magnétiques sur des orbites
completes ont été Cosmos 26 et Cosmos 49 (en 1964), et la série des satellites OGO
(Orbiting Geophysical Observatory). Il faut noter que ces satellites sont particu-
liers, car quoique lancés en pleine guerre froide, ils faisaient partie du programme
Peaceful Uses of the Outer Space, décidé en 1962 par les Nations Unies (Zmuda,
1971b). Six satellites ont été lancés, trois sur des orbites treés excentriques, pour
étudier la magnétosphere, et trois sur des orbites polaires, également dénommés
POGO-2, -4 et -6 (Polar-Orbiting Geophysical Observatory). Ils ont volé de 1965
a 1971, a des altitudes comprises entre 400 et 1500 km environ (Cain et Langel,
1971), emportant a bord des magnétometres scalaires a pompage optique (Rb).
Ces satellites ont notamment permis le calcul des premiers modeles IGRF (voir

la section 2.3).
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1.3.2 MAGSAT

Toutes ces missions (il y en a eu 12 entre 1958 et 1978) n’embarquaient mal-
heureusement que des magnétometres scalaires, ce qui ne permet pas de modéliser
de fagon unique le champ magnétique terrestre (Backus, 1970). Il faut attendre
le 30 octobre 1979, et le lancement par la NASA du satellite américain MAGSAT
(MAGnetometer SATellite) pour que les scientifiques disposent d’une couver-
ture globale, homogene et quasi instantanée de mesures vectorielles du champ
magnétique.

Les objectifs scientifiques de cette mission étaient la détermination d’un modele
de champ principal, pour faire suite a ceux calculés dans les années 1970 avec les
données des satellites POGO, et la cartographie des anomalies magnétiques de
grande longueur d’onde (supérieure a 400 km), pour apporter des informations
supplémentaires sur la structure de la lithosphere terrestre.

Le satellite MAGSAT était placé sur une orbite relativement basse, les scien-
tifiques ayant préférer privilégier la qualité des données a leur quantité. Du fait
de lourds besoins en énergie, la satellite a été placé sur une orbite héliosynchrone,
dans le plan perpendiculaire a I’axe Terre-Soleil, de maniere a étre toujours éclairé
par le Soleil. Cette orbite était quasi-polaire, avec une inclinaison égale a 96,76°,
et faiblement excentrique (0,03), avec un périgée et un apogée respectivement
égaux a 352.4 et 561,2 km (Langel et al., 1980). La période de rotation était égale
a 93 minutes, ce qui équivaut a une distance de 2600 km (& 1’équateur) entre deux
orbites successives. Les parametres orbitaux se sont dégradés tres vite, comme
nous pouvons le voir sur la figure 1.4, d’apres Cohen (1989). Le satellite a mis
fin a ses jours le 11 juin 1980, en se désintégrant dans les couches supérieures de
I’atmosphere.

Le satellite MAGSAT avait a son bord deux magnétometres. Le premier était
un magnétometre scalaire a pompage optique (Cs), dont la précision était égale
a 1 nT. Le deuxieme magnétometre était un appareil vectoriel, de type vanne
de flux (Acuna et al., 1978). La précision obtenue a été meilleure que 3 nT sur
chaque composante. Cela a surtout été possible grace a (i) la calibration du
magnétometre vectoriel par rapport au magnétometre scalaire absolu, (ii) une

détermination tres précise du positionnement spatial et temporel du satellite,
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Fic. 1.4 — Evolution du périgée et de I'apogée du satellite MAGSAT, d’apres
Cohen (1989).

et (iii) une orientation tres bonne du satellite, grace notamment a une caméra

stellaire amagnétique montée solidairement au magnétometre vectoriel.

Les résultats scientifiques de cette mission ont été tres nombreux. Parmi
ceux-ci, il faut retenir que la couverture géographique quasi-parfaite des me-
sures magnétiques de MAGSAT a permis le calcul et 'interprétation des pre-
miers modeles géomagnétiques. La résolution de ces modeles est d’environ 350
km (Cain et al., 1989; Hamoudi et al., 1995). De plus il faut noter les progres
dans la séparation des sources nucléaires et crustales, des sources ionosphériques
et magnétosphériques (Langel et al., 1996) ou la détermination des biais crustaux
(Ultré-Guérard, 1996). Le seul regret des scientifiques concernant MAGSAT a été
sa brieveté : en effet, la mission a été trop courte pour que la variation séculaire

du champ magnétique terrestre puisse étre bien déterminée (Barraclough, 1985).
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1.3.3 Orsted

La mission MAGSAT n’ayant duré que sept mois, les scientifiques ont pro-
posé de nombreuses missions satellitaires, toutes reprenant les mémes objectifs, a
savoir un vol suffisamment long pour caractériser la variation séculaire du champ
magnétique terrestre. Cependant peu de projets ont abouti, si ce n’est POGS
(Polar Orbiting Geomagnetic Survey), lancé en 1990. Malheureusement, de nom-
breux et répétitifs problemes (orientation de I’antenne du satellite, décalage de
I'horloge de bord, imprécision de la restitution d’altitude) ont rendu cette mission
peu mémorable.

A la fin des années 1990, un seul projet voit le jour. Il s’agit du satellite
Orsted, le premier projet satellitaire réalisé par les Danois. Ce satellite, en plus
d’étre tres important pour les scientifiques, ’est aussi pour tout un peuple, comme

en témoigne le timbre édité a 'occasion (figure 1.5).

F1c. 1.5 — Le timbre émis par la poste danoise en 1999.

Le satellite

Le satellite Orsted est le fruit d’une collaboration internationale : la conception
du corps du satellite, du magnétometre vectoriel et du systeme de restitution
d’attitude sont danois, le magnétometre scalaire est fourni par le Centre National
D’Etudes Spatiales (CNES), et le lancement effectué par la National Air and
Space Administration (NASA).

Orsted a un poids total de 62 kg. Il est composé de deux parties, le corps

principal dans lequel sont montés le systeme de transmissions et de navigation,
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ainsi que le capteur de particules et le GPS Turbo-Rogue (voir plus bas), et le
bras, long de huit metres, sur lequel sont fixés le magnétometre vectoriel et la
caméra stellaire (& six metres), et le magnétometre scalaire (a l'extrémité du
bras). La distance entre le corps du satellite et les magnétometres est destinée
a minimiser les perturbations électromagnétiques créées par le corps du satellite

sur les mesures magnétiques.

Le magnétometre vectoriel est un magnétometre a vanne de flux, dit CSC
(Compact Spherical Coil). Il a été construit a I'Institute for Automation, Da-
nish Technical University. Bien que ce ne soit pas un magnétometre absolu, il
a montré une grande stabilité (apres calibration, une précision de l'ordre de 0,5
nT). Le champ magnétique est mesuré dans une gamme de +65535 nT, avec
une résolution de 0,2 nT, et avec une fréquence pouvant atteindre 100 Hz. Le

magnétometre pese 2,1 kg, et a une consommation électrique égale a 1,1 W.

Le magnétometre scalaire a été construit en France, au LETI (Laboratoire
d’Electronique, de Technologie et d’Instrumentation), a Grenoble, sous I’égide du
CNES. Ce magnétometre absolu de type OverHauser (OVH) mesure I'intensité
du champ magnétique entre 16000 et 54000 n'T, avec une précision supérieure
a 0,3 nT. L’appareil pese 2,5 kg, et consomme 3 W en mode continu (0,5 W en
mode stand-by). Cet instrument est essentiel, car ¢’est lui qui sert a la calibration

en vol du magnétometre vectoriel.

Le positionnement du satellite est assuré grace au systeme Global Positioning
Satellite (GPS). L'orientation du satellite est assurée par le Star Imager (SIM),
monté solidairement sur le magnétometre vectoriel. La précision atteinte par le
SIM est de l'ordre de 5 arcsec dans la direction perpendiculaire au plan de la
caméra (pointing direction), et de 30 arcsec dans le plan de la caméra. Nous

reviendrons sur ces erreurs et sur la maniere de les traiter dans le chapitre 2.4.2.

Deux autres instruments scientifiques sont embarqués a bord du satellite. Il
s’agit du Charged Particle Detector (CPD), qui mesure 1'énergie de radiation
des particules chargées entourant le satellite (construit au Danish Meteorological
Institute — DMI). Enfin, il y a une expérience sur un nouveau type de receveurs
GPS, le Turbo-Rogue (construit au Jet Propulsion Laboratory), destiné a me-

surer différents parametres physiques de l'ionosphere, de la stratosphere et de la
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troposphere par analyse des signaux recus par les satellites GPS émetteurs.

Orsted a été lancé le 23 février 1999, de la base de Vandenberg en Californie.
Ce lancement était a I'origine prévu en mai 1996, mais le lancement a été retardé.
La premiere véritable tentative de lancement a eu lieu le 14 janvier 1999, soit
plus de trois ans apres la premiere date annoncée. Entre la premiere tentative
et le lancement il y a eu 13 reports successifs, dont 5 pour des vents de haute
altitude, 2 pour des raisons de zone de sécurité non sécurisée, 3 pour des problemes
climatiques, et 3 pour des problemes techniques. Tous ces reports sont repris sur
le site internet du satellite Qrsted®.

Initialement prévu pour voler a une altitude basse, comparable a celle de
MAGSAT (pres de 400 km), le périgée a été remonté jusqu’a 649 km, avec un
apogée égal a 865 km. L’inclinaison de l'orbite est de 96,5°, avec une période de
révolution égale a 90 minutes environ. Contrairement & MAGSAT, Orsted ne vole
pas sur une orbite héliosynchrone. La dérive en temps local de I'orbite est égale
a -0,88 minutes par jour : en 818 jours, Orsted fourni des mesures a toutes les

heures locales.

Validation scientifique des données

Comme nous 'avons signalé, le magnétometre scalaire a été financé par le
CNES. C’est I'Institut de Physique du Globe de Paris qui a été chargé de la
validation scientifique des données, et le LETI de la validation technique (Léger,
1999). La validation scientifique des données du magnétometre OVH a été ef-
fectuée par notre équipe, entre le 15 mars 1999 (date ou le magnétometre a été
mis en fonction), et le 8 juin 1999, date limite imposée par la réunion de valida-
tion des données (Copenhague, 16/06/1999). Lors de cette réunion nous avons
présenté les résultats de nos tests, qui sont repris dans le rapport technique re-

produit ici (Langlais et al., 1999).

Shttp ://web.dmi.dk/fsweb/projects/oersted /newsletter /newsletter.html
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Résumé du rapport technique

Validation scientifique du magnétometre scalaire de @Orsted
Benoit Langlais, Pascale Ultré-Guérard, Christophe Vernin, Mioara Mandea
Alexandrescu, Yves Cohen et Gauthier Hulot
Rapport technique du CNES, OERS_RP_0000_0031_IPG

Ce rapport traite de la validation scientifique du magnétometre scalaire OVH.
Les principaux probléemes sont liés au fait que la position et la datation des
mesures reposent sur des instruments différents, pour lesquels 'IPGP n’est pas
responsable. Plusieurs problemes ont été rencontrés. La plupart ont été résolus,
grace a une collaboration étroite menée avec les équipes danoises de I'Orsted
Science Data Center et de Terma, et aussi le CNES et le LETI. Malheureuse-
ment, quelques problemes demeurent. Le plus grave n’est pas directement relié
a ’OVH, mais plutot a 'information temporelle qui est enregistrée et stockée a
bord du satellite, et ensuite reliée a ’OVH. Le lien entre les mesures de ’'OVH
et la position du satellite est dépendante de I'information temporelle. Cela intro-
duit des artefacts lorsque les mesures de 'OVH sont exprimées en fonction de
leur position géographique, et introduit des doutes quant a ’explication scien-
tifique des résidus entre mesures et prédictions magnétiques (méme si le lan-
cement de Orsted était destiné a comprendre ces différences). Il est a craindre
que des problemes similaires soient rencontrés avec le magnétometre vectoriel
CSC et avec le systeme de restitution d’attitude ASC, les mesures de ces ins-
truments nécessitant une synchronisation parfaite avec les mesures de I’'OVH,
avant toute exploitation ou interprétation scientifique. Nous avons recommandé
que ces probléemes soient résolus avant la distribution des données aux équipes

scientifiques.
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(Ersted: IPGP commissioning of the OVH magnetometer
Institut de Physique du Globe de Paris, France
IPGP (Ersted team

Benoit LANGLALIS, Pascale ULTRE-GUERARD, Christophe VERNIN,
Mioara MANDEA ALEXANDRESCU, Yves COHEN and Gauthier HULOT

Paris, June 10, 1999

Summary

Accurate measurement of the geomagnetic field is one of the very few ways to probe the proper-
ties of the Earth’s core, mantle and crust. The interaction of the geomagnetic field with the solar
wind also plays an important role in forming the external environment of the Earth and influencing
the atmospheric processes. For all these studies, the need for high quality magnetic data evenly
distributed around the Earth is obvious. In spite of this, only one high-precision satellite mission,
MAGSAT, has been launched in the past, some 20 years ago. The successful launch of the Danish
satellite (Brsted, on February 237¢ 1999, therefore appears as an important scientific event which
will hopefully signal the beginning of a new era of continuous monitoring of the Earth’s magnetic
field from space.

Ensuring the success of this mission is critical. It requires several steps, the first of which is the
commissioning of all scientific instruments on board the satellite. The present report deals with the
commissioning of the Overhauser scalar magnetometer (OVH), for which IPGP is scientifically in
charge. This commissioning relies not only on the data provided by the OVH instrument, but also
on the position and time data provided by other instruments for which IPGP is not responsible.

Several problems have been encountered. Most of them have been solved, thanks to a close
collaboration established with the Danish teams of the (Ersted Science Data Center and TERMA,
the CNES and the LETI who built the instrument. Unfortunately, a few important problems
remain. The most serious ones are not directly connected with the OVH instrument, which works in
a satisfactory way as far as we can tell, but rather with the way the timing information is registered
and stored on board the satellite and linked to the OVH measurement. The correspondence
between the OVH dataset and the position of the satellite suffers from the fact that it relies on
time parameters constructed in what appears to be a unreliable way.

This introduces artifacts within the OVH data when expressed as a function of the geographic
location. These artifacts did not stop us from assessing the quality of the OVH data — this data is
very close to ground based forecasts — but casts some doubts on the scientific value of the residuals
(which of course contains the information justifying the launch of the satellite). It is to be feared
that similar problems could be encountered with the Compact Spherical Coil vector magnetometer
and the Advanced Stellar Compass, the data of which need to be precisely synchronized with that
of both the OVH and the positioning system, before any scientific exploitation and interpretation
can be made. It is our opinion that these problems should be solved before releasing any data
within the international scientific community.
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1. Principle of the commissioning carried out by IPGP

The basic concept to obtain high quality measurements of the Earth’s magnetic field is to use
instruments with ultra low noise, high stability and linear response to perform in-orbit measure-
ments of the field vector and its direction relative to the inertial stellar coordinates. For the
(Ersted satellite this is achieved by using a combination of three instruments: the CSC, the OVH,
and the ASC, timing being used for synchronizing these instruments with each others and with
the geographical location of the satellite defined by a Global Positioning System receiver (GPS).
The OVH magnetometer — for which IPGP is scientifically responsible — has been built by the
Laboratoire d’Electronique, Technologie and Instrumentation (LETI, a department of the Com-
missariat & I'Energie Atomique (CEA), under the aegis of Centre National d’Etudes Spatiales
(CNES) and of the Institut de Physique du Globe de Paris (IPGP). This instrument is essentially
a proton precession magnetometer based on nuclear magnetic resonance (NMR). The proton NMR
frequency in the Earth’s field (roughly 50000nT) is approximatively 2.13kHz and it is determined
by the gyromagnetic ratio of the proton. The OVH sensor may be operated up to three times per
second giving a decaying 2kHz signal burst. The sampling rate is under tight control and related
to the absolute frequency standard provided by GPS timing signal.

Commissioning of the data provided by this instrument requires two kinds of checks. The first
check is purely instrumental. It consists in making sure that the instrument properly delivers
an accurate estimate of the magnetic field actually experienced by its sensors. This requires a
monitoring of several local physical parameters (temperature, power consumption, etc ...), and
involves a number of on board calibration procedures. This first check has been carried out on
a regular basis by LETIT who guarantees the data delivered by the OVH to within the original
specifications. IPGP had access to the corresponding ”House Keeping” files, but did not have any
format explanations about these files, and therefore took it for granted that this first check had
been done properly.

The second check is the scientific one for which IPGP was responsible. It consists in making
sure that the data provided by the OVH magnetometer at any given moment is consistent with
the magnetic field the satellite is expected to experience at this same moment. Since the field
prediction can only be done with the help of a priori field models, this second check clearly not
only involves the data provided by the OVH instrument, but also some accurate time and position
data. All the data on which we relied have been provided by the TERMA center.

In practice, this commissioning required several steps: (1) Transfer of the data from the TERMA
center; (2) Selection of the subset of data required for the commissioning; (3) Transformation of
the original XYZ positions into latitude, longitude, radius; (4) Synchronization of the location
data and the OVH data; (5) Comparison of the OVH data with the values predicted by different
Earth magnetic field models at the same location.

The present report summarizes the problems we encountered. After a short description of files
we relied on (step 1 and 2, section 2), we will present the tests performed and the problems met
during steps 3, 4 and 5. Some of the problems have been solved in a way we describe. Section 3
deals with with problems affecting the assumed position of the satellite and section 4 with those
affecting the assumed time of OVH measurements.
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These problems translate into errors that spread over several orders of magnitude, from 1 nT to
more than 1000 nT. All problems described in this report are summarized in the following table,
with section references and estimates of the errors they produce:

Section Cause of the problem Corresponding error (nT) Problem status
2.3 Time reference in header from 1 to 20000 Solved by TERMA
3.1 Wrong NORAD 2lines + 300 Solved by NORAD
3.2 Changes of trend in TERMA 2lines + 100 Unsolved (by-passed)
3.3 Time interval between GPS packets + 25 Manual solution
4.1 OVH frequency calibration + 1000 Manual solution
4.2 Time interval between OVH packets +5 Manual solution
4.3 OVH dispersion + 2 Not explained

2. Description of files, data extraction and synchronization

All the files have been made available to us via ftp from the TERMA center (ftp.terma.com).
These files correspond to the data transmitted from the satellite to the center at each pass over
the Denmark, and stored in a compressed format. Each compressed file thus contains data cor-
responding to one or more orbits, i.e. to several hours of flight. They include scientific data
(OVH, CSC, SIM, TANS, etc ...), but also transmission and electronics information (House Keep-
ing, TeleCommand VERification, etc ...). Uncompressing each file creates a directory path with
various subdirectories (each corresponding to a type of data), containing ”packets” within which
the actual data is stored.

From these compressed files, we had to extract the Packets we were interested in for the com-
missioning phase, i.e. field measurements and position measurement (TANS) data. In order to be
as clear as possible, we will now briefly describe the format and the method we used to recover
the information stored in each packets. Some notations are introduced, the precise definitions of
which are provided in section 6.

2.1. TANS packets

The TANS (for Trimble Advanced Navigation Sensor) packets correspond to the GPS data.
They contain all the information concerning the position (in subdirectory Tans/1/day/...) and
the velocity (in Tans/2/day/...) of the satellite. We only used the packets defining the position
of the satellite. Each packet is named in relation to its beginning pseudo-UTC time, i.e. hour,
minute, second and millisecond (see definition in section 6). This gives a name defined by six
digits (hour, minute, second), followed by an extension of three digits (milliseconds). Typical
names therefore have the form hhmmss.mse.

The header of each packet (first 8 lines) contains some global information: data type (line 1),
pseudo-UTC time of the first measurement (line 2), pseudo-UTC time of data reception at ground
station (line 3), data format (line 5), and the On Board Clock 2 (OBC2 — see section 6)) time of
the first measurement (line 7). Other lines give some status information we did not use.

Position data is given in the next lines of the packet. Each packet contains 56 measurements,
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usually separated by one second. Each position is written using 5 lines, with successively the X,
Y and Z positions in Earth Centered Earth Fixed (ECEF) coordinates, the clock bias (in metres),
and the time of fix, or tof (in seconds). The clock bias is similar to a time quality factor: it
indicates the time accuracy of the GPS clock defining the GPS measurement in metres (the value
in seconds can be obtained by dividing the clock bias by the speed of light). The tof — expressed
in seconds — is an integer counter of the GPS time during the week. Its value is set to 0 each
Sunday morning at 0h00 GPS time. It therefore exactly defines the GPS time of measurement to
within the clock bias.

We converted XYZ position into latitude, longitude (both in degree) and radius (in metres).
Time has also been converted into a date as year, day, hour, minute and second. Because of
problems with the time reference (see later in section 2.3), we use the OBC2 time (7 line of the
packet) to date the first measurement, and we attribute to each subsequent data a date in relation
to the difference between its tof and the tof of this first measurement. This time transformation
can be summarized as follows:

e 1% position —— tof; (associated to the data) date; = OBC2 time (read in header)
e " position — tof; (associated to the data) date; = datey + (tof; - tofy)

This method does not take into account the clock bias. But all position measurements with
an absolute clock bias value larger than 300000 were not taken into account. This occurs only
occasionally (less than 1% of the stored data). For the other data, for which the clock bias has
been ignored, the maximum time error is of 1 millisecond (corresponding to 7 metres). This value
is well within the required accuracy.

After the previous transformation, latitude and longitude are given to within the 3¢ decimal,
equivalent to an accuracy of 110 metres at the equator, which is well within the intrinsic GPS
accuracy (estimated to be 25 or 100 metres if selective availability is enabled).

2.2. OVH packets

The OVH packets have a format similar to the TANS packets, but are shorter. They are stored
in the subdirectory OVH/1/day/... of the uncompressed files, and are named in the same way as
the TANS packets (according to their beginning pseudo-UTC time).

The 9 lines header contains some text information: the data type (line 1), the pseudo-UTC
time of the first measurement (line 2), the pseudo-UTC time of data reception at TERMA center
(line 3), and the OBCI1 time of the first measurement (line 7 — see section 6). Other lines give
some status information we did not use .

The packets are supposed to contain 256 field measurements, in nanoTeslas on a second by
second basis. No time gap greater than 1 second is supposed to exist between two successive data.

We used a time to date conversion similar to the one used to convert the TANS data, only relying
on the OBCI time for reference (and not on the pseudo-UTC time). The first measurement is
dated using the OBC1 time read in the header. The following values are dated assuming a time
interval of one second between two successive measurements. This method can be summarized as
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follows:

e 1% value — date; = OBCI time (read in header)
o i"value — date; = date; + (i-1) * Isec

We do not have any information about the exact time interval between two successive data.
Fortunately, Jean-Michel LEGER (CEA-LETI) provided us with some useful information about
the measurement method. The measurement process is controlled by a dedicated line with a
frequency of 1 Hz. This introduces a maximum time delay of 0.2805 ms between the time of the
request and the real measurement (corresponding to the duration of the frequency-meter cycle).

Time delay can also be caused by the electronic transmission between the magnetometer and
the computer. This transmission is not done via a dedicated line. If this line happens to be busy
(by another operation), the field measurement is not stored in the file, and two additional attempts
are made respectively 0.3 and 0.6 seconds later. If the link remains busy, the data packet is closed.
The next packet is then opened soon after.

Given this information, we assumed that the time interval between two successive data within
a packet was always of 1 second (the delay of 0.2805 ms being negligible). However it will later be
shown that this was not always the case. This in fact is the source of many problems, resulting in
errors that can reach 1000 nanoTeslas.

2.3. Time reference problems and synchronization of TANS and OVH date

At this point it is useful to report some of the problems we encountered with the different
reference times given in the headers of the Science packets. When we started working on the data,
in particular on the TANS data, we observed that the difference between pseudo-UTC time and
the GPS time was not constant. We expected to observe a constant shift of 13 seconds between
these two time references (these 13 seconds correspond to the drift of the International Atomic
Time (IAT) with respect to the UTC time since 1980), but we noticed that this difference was
changing fast (with an apparent drift of about 1 second per day, during 3 days). We requested
some information from the Danish team, and they told us that this was because of a software
problem. They suggested us not to rely on the UTC time (which is the reason why we refer it as
a "pseudo-UTC” time) but rather on the OBC times.

This is precisely what we did in section 2.1 and 2.2. But some problems also arose with the
two OBC times (OBC1 for OVH packets, OBC2 for TANS packets). These times are provided as
an integer in a decimal format (see section 6), but their original hexadecimal expression contain a
systematic error. This error is due to a misinterpretation of the way the on-board programmable
counters are working. Errors occur when the middle or the lower part of the hexadecimal value
of the time is 0000 or 0001. These systematic errors can be and have been corrected, using the
instructions provided by the Danish team.

This consists of converting the decimal time back to hexadecimal time, looking for hexadecimal
time values of the type XXXX XXXY 0000, XXXX XXXY 0001, XXXY 0000 XXXX or XXXY
0001 XXXX, and changing Y into Y+1 (in a hexadecimal way). Converting this new hexadecimal
time back to a decimal value, one may then reconstruct the time expressed as a date;, using
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the frequencies and reference times of the two OBC provided by the Danish team (see section
6). These OBC dates are then the on board estimates of the UTC date which we have used to
construct the date of both the OVH and TANS packets. Synchronization between the two datasets
is thus achieved by assuming that these dates refer to the same UTC date system.

3. Positioning problems

We now present the problems we encountered when trying to recover the exact satellite position.
Problems found during the early days of the mission have been solved or by-passed. Others have
arisen later on. Some are still poorly understood.

Each subsection below deals with each successive type of data we relied on to obtain the position
of the satellite.

3.1. Using the 2lines provided by NORAD

In order to carry on the commissioning, field values measured by the OVH magnetometer had
to be compared to synthetic data derived from a main field model, knowing the accurate position
of satellite. The earliest OVH data we recovered was dated March, 15". GPS data was made
available soon after (March, 16'"). Unfortunately, this GPS data appeared to be discontinuous,
and available only 10% of time. Only after the date of the final stabilization, on April, 15", did
this situation improve.

Because of this, we started the commissioning relying not on the GPS data, but on the 2lines
elements. These standard orbital parameters contain all the information we need to derive the
precise trajectory. We did not produce these elements ourselves, but used those computed by
the NORAD (who is in charge of tracking all satellites). These elements are updated once every
4 days, and are available on-line at "http://www.celestrak.com”. The 2lines contain derivative
terms, such as the first and the second derivative of the mean motion, and the BSTAR drag term
which is an adjusted value of the ballistic coefficient using the reference value of atmospheric
density. Orbit calculation was made using SGP4 orbital models, with a 1 second time interval.
Intermediate positions have been estimated with the help of a Lagrange interpolation (with 8
points).

Comparing the OVH data to the field predicted from these elements revealed large residuals
(4 3000 nT) well correlated with the position of the satellite. It soon appeared that most of these
residuals could be explained in terms of a 90 seconds (£ 20 sec) shift along the satellite orbit.
Indeed, applying a time correction of 90 seconds led to residuals reduced by a factor 10 (4 300
nT). These residuals however remained correlated with the satellite position (with a maximum
near the pole and a minimum near the equator).

This puzzling problem was notified to the Danish team. They never answered us, but later
issued an (Ersted Newsletter (a newsletter regularly sent to the scientific community involved in
(Ersted) explaining that the NORAD had inverted the SUNSAT and the (Ersted 2lines. SUNSAT
and (Ersted having very close orbits, this provided a simple (and stunning) explanation for this
first set of problems.
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3.2. Using the 2lines provided by TERMA

After the previous problem had been reported, we decided to switch to new 2lines directly
provided by TERMA (ftp.terma.com). These 2lines are updated once a week or less, but are
directly derived from on-board GPS measurements. Contrary to the 2lines of the NORAD, this
new 2lines contains no derivative terms.

We computed the position of the satellite using the same orbital model as previously. Using
the same main field model, the observed residuals appeared much smaller but still correlated
with the position of satellite. Figure 1 shows these residuals (lower curve), together with field
measurements and the synthetic data (higher curves, respectively red and blue ones). 12 hours of
data are plotted, corresponding to 7 orbits. Blue and red curves virtually superimpose each other,
except near the pole and the equator. This gives residuals between -200 and + 200 nT, with a
clear periodicity of 100 minutes (period of the orbit).

A problem eventually appeared when updating the 2lines. Applying this update on March,
215, at 19h00 UTC, revealed a strong change of the trend of the orbit. After just one orbit, this
change produced a shift of 0.02° in longitude, 0.1° in latitude, and an even larger change in the
altitude (+ 3 km near the equator, and - 7 km near the pole). In addition, it appeared that the
residuals computed with this updated 2lines were larger than those computed with the original
one. This fact has not been explained. It prompted to us to give up 2lines and to turn back to
the raw GPS data, which by the time had become available at a reasonable rate.

3.3. Using TANS data

GPS raw data is the data we eventually used to locate the satellite, a Lagrange type interpolation
having again been used for correspondence with the OVH data. Synchronization of TANS and
OVH data is achieved through the dates. Residuals computed using this GPS data appeared to be
much lower than those computed using the 2lines. This is clearly shown in Figure 2: even if the
data is discontinuous, residuals never exceed + 100 nT. Moreover, no more correlation between
the position and the residuals could be found, suggesting that these residuals could at last be of
scientific value. Some problems have nevertheless been encountered when using this data.

When looking at residuals, a strange fact appeared: the residual curve split into two dashed
curves, parts of the curve being shifted with respect to the other one (see Figure 2). This happened
occasionally with no obvious correlation with the satellite position. This problem has been traced
back to the timing within the TANS data.

As mentioned, we relied on the OBC2 time given in the header of the packets and on the tof to
date the GPS data. Figure 3 shows the "ponderate differences” between two successive data (see
precise definition in section 6) for both the latitude (red) and the longitude (brown), during 10
minutes (this short duration is needed to be able to see the problems, but longer durations have
also been plotted and checked).

During the time period of the curve, the satellite is going from the south to the north pole (the
derivative of the latitude is positive). The motion appears to be quite linear between the poles
(where the derivative of the latitude changes its sign, and the derivative of the longitude decreases
to —0.55° per second). Two successive values (crosses in Figure 3) have a theoretical time interval
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equal to one second but larger time intervals, or even gaps longer than one minute, can be coped
with, thanks to the availability of the tof, so long as no problems are encountered when changing
TANS packets. Unfortunately such problems occasionally occur.

This is illustrated in Figure 3 by the two ”jumps” observed near second 1410 (”negative
anomaly”), and second 1480 (”positive anomaly”). The first one corresponds to a ponderate
difference half the normal value (0.030 instead of 0.060° per second for the latitude, and 0.007
instead of 0.015° per second for the longitude). The second one corresponds to an infinite value
(which arises because of the coincidence of the date for the two successive measurements). Table
1 details the numerical values corresponding to these jumps. This table presents the date (based
on the OBC2 time and the tof as described in section 2.1) in year, day, hour, minute and second,
but also the latitude, the longitude, the radius, and the associated time of fix. As the problems
are located at the junction between two files, the complete packets are not provided, and only
the five first and last locations for each file are provided. Three successive packets are shown
(990423/002217.433, 990423,/002327.433 and 990423/002434.432).

The durations of these packets should respectively be of 70 and 67 seconds for packet 1 and
2, as suggested by their names (remember that a TANS packet contains 56 measurements, but
that some values may be skipped — this is noted with the label "no data” in Table 1). These
durations are confirmed by the OBC2 time within the headers. But the durations defined by the
tof are respectively of 69 and 68 seconds. In fact, we observe a time interval of 2 seconds between
the last date of file 1 and the first date of file 2, and of 0 second between the last date of file 2
and the first date of 3 (the last position of file 2 and the first one of file 3 share the same date).
This is what produces the jumps in Figure 3. These anomalous time intervals are not observed in
the time of fix (which is continuous between two successive files) and therefore trace back to the
OBC time in the header.

This means that from time to time the OBC times, and therefore all dates within a packet,
can be shifted by one second. This is what is responsible for the split curve observed in Figure 2,
leading to errors as large as + 25 nT. The occurrence of such errors is high: we carefully looked
at a few hours of data, and 8 or 10 "wrong” time intervals per hour have been observed (nearly
10% of the time).

The good news however is that a negative anomaly at the beginning of a file (i.e. a 2 seconds
date gap) is always followed by a positive anomaly (a zero date gap) at the beginning of the
following file. This allows us to think that this problem could be solved by screening file durations
and time interval in an automatic way. It would however be hard to implement: as the TANS
packets sometimes show gaps of data, it might happen that a value is missing at the end or at the
beginning of a file. We have no explanation why this problems occurs. We assume that it does
not come from the GPS instrument, but more likely from the on board software.

4. OVH problems

We have so far shown that residuals can be quite low. However additional problems have
been found which can occasionally produce errors, with amplitudes varying between a few nT
and several thousand nT). They have been located within the OVH packets. These problems are
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reported in this section, in order of significance (in terms of impact on the field values). They
seem to again be due to the timing system, and not to the magnetometer, although the origin of
the last problem we report remains unclear (section 4.3).

4.1. Frequency calibration

The first problem we met has been identified using residuals. It apparently occurs as a result
of the frequency calibration of the magnetometer. This calibration is carried out once every 100
minutes, and its duration is near 60 seconds. In the normal mode, the current OVH packet is
closed, and another one is opened at the end of the calibration. Figure 4 shows the ponderate
(red) and exact (blue) differences (see section 2.3) for 4 hours of data during which three frequency
calibrations occurred near second 800, 6800 and 12800. The ponderate and exact differences are
most of the time merged together, indicating a correct one second date interval between two
successive measurements. These date intervals are also shown in Figure 4 (thin black line, units
on the right axis): small intervals sometimes occur (between 0 and 2 seconds), but also huge gaps
(longer than 60 seconds). This allows us to precisely locate problems.

During the calibrations, no measurements are made, and there is a time gap of about 60
seconds. The ponderate difference between the last measurement before the calibration and the
next one appears to be continuous, i.e. it is (almost) exactly the mean of the previous and following
ponderate differences. Numerical values corresponding to the first calibration event are provided in
Table 2. The duration of this calibration is 62.227 seconds, corresponding to a ponderate difference
of 3.465 nT per second. This value seems to be correct: it lies between 1.610 and 5.250 n'T per
second (the previous and following ponderate differences). However, because field measurement
variations are not linear, we cannot be sure that there is no problem here. This point will be
further discussed in section 4.2.

Other events occur: these are the long time gaps (near second 8600 in Figure 4 — we have no
explanation for this gap), and the time intervals significantly different from one exact second (as
revealed by the thin black line). This point will also be discussed in section 4.2.

The main problem occurring with the frequency calibration is when the current packet is not
properly closed at the beginning of the calibration. Figure 5 shows an example of such a problem.
During the day shown (April, 16), calibrations occurred at 00h13’, 01h53’, 03h33’, 05h13’, 06h53,
08h38’, 10h13’, and so on (these times were found by looking at the OBC times in the headers).
The calibrations were satisfactory, but the 08h38’ calibration shown in Figure 5 (one hour of data)
appeared unusual: both the ponderate and exact differences seem to have been shifted during
nearly 250 seconds before the calibration. Numerical values illustrating this event are given in
Table 3.

Three packets (990416/083213.814, 990416/083308.617, and 990416/083820.672) are described
in the table (which only provides the first and last values of each packet). There is an obvious
data gap between the end of packet 2 and the start of packet 3 (date interval of 57.054 seconds
— see Table 3). The duration of this gap is similar to that of a calibration (around 60 seconds).
If this gap had been correct, the ponderate difference would have been around 21.6 nT (close to
the previous and following ponderate differences), and the exact difference very large. This is not
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what we observed. On the contrary, the exact difference is very near the value of the previous and
following exact differences, and the observed ponderate difference is far too small. This can readily
be explained in terms of an error in the date interval between packets 2 and 3 which should be
of one second. This explanation also accounts for the anomalous value of 49.640 nT for the exact
difference between the 1°¢ and 2" values of packet 2. If we divide this very large exact difference
by the anomalous time gap between file 2 and 3, we obtain a difference of 0.86 n'T, in proportion
to the previous and following values.

All this strongly suggests that there is a packet closing error when the calibration starts: just
before this calibration starts the last measurement fails to be written in packet 1, before the packet
is closed. As a result, packet 2 is opened 1.804 seconds later and the last measurement is stored
in this new packet. During the calibration, no measurements are being made. But as soon as the
calibration ends, field values are stored in packet 2 with no possibility of signaling that a time
lapse of 57.054 seconds separates the two first values within this packet. Eventually, when packet
2 is full (reaching 256 field values), it is closed, and packet 3 is opened (using on-board timing
software), with an apparent time gap of 57.054 seconds.

Table 4 shows the values that Table 3 should have contained after correcting for this error.
Taking this correction into account, the calibration appears to occur at 08h33, which is consistent
with the observed 100 minutes periodicity of the frequency calibration.

Errors produced by this closing error are huge: they can reach a few thousands of nanoTeslas,
but are very limited in durations. The observed occurrence of this error is once every 7 or 8
calibrations within the two days of data. The corrections presented in Table 4 had to be done
manually. It would not be easy to have them done automatically because of the problem described
in the following section.

4.2. Time interval between two successive packets

This problem is one with the date intervals between 2 standard consecutive packets (i.e. the
date difference between the OBC1 time of a given packet plus its number of data — theoretically
256, and the OBC1 time of the following packet). The OVH frequency being of 1 Hz, no time
interval lower than one second should be found. Unfortunately, it occasionally appeared that the
date interval between 2 successive packets differed from one second. This error seems to average
out when 2 or more consecutive packets are considered.

This is illustrated in Table 5 which shows the first and last lines of the 25 OVH packets between
two consecutive frequency calibrations (actually, we only show those of the 25 packets for which we
think there is a problem). We focussed on the milliseconds of the data derived from the OBC time
(because of the dating process (see section 2.2), the milliseconds are fixed within a packet). These
milliseconds did not show a constant value: most of the time it was .895, but different values such
as .932 or .928 were also found. Looking at exact and ponderate differences (see Table 5) allowed
us to conclude that this was again a timing problem, related to the OBC time provided in the
header of the packets: contrary to the exact differences, ponderate differences for date intervals
different from one second were not consistent with their previous and following values.

The departure from one second of a date interval between two successive packets was often
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cancelled by an opposite departure at the junction of the second packet and the beginning of a
third one: the 5* packet in Table 5 is for instance 42 ms late with respect the 4 packet (date
interval of 1.042 seconds), and the 6! packet is 42 ms ahead of time with respect to the 5 packet
(date interval of 0.958 seconds), thus cancelling the previous "wrong” date interval.

Unfortunately, the cancelation sometimes requires more than two successive packets. For exam-
ple, date intervals from the 9** packet to the 14" packet were successively of 1.037, 0.985, 1.998,
0.017, and 0.962 seconds. Adding these intervals leads to an integer value, revealing a cancelation
over 6 files (note also an additional problem with the 12! packet which only contains one value:
there was apparently a skipped data at second 3535.895, and two (identical) values at second
3537.895). Finally, although the most frequent millisecond value appeared to be .895, we detected
a general drift of this most frequent value from .896 to 893 (we do not know whether this drift
is real or a calculation artifact, presumably due to the OBCI1 frequency). This drift has been
empirically corrected for in the last column of Table 5.

This time interval problem is again not easy to solve with automatic methods. We cannot
consider a single packet without having some knowledge about what happened before and after.
Moreover, the more likely value for the millisecond can only be derived in a statistical way. We
have no idea about the confidence we may have in such a method.

4.3. Data dispersion

The last problem has been founded by chance. Looking for wrong ponderate differences, we
noted that the time derivatives of these ponderate differences (i.e. the theoretical second time
derivative of the field measurement) did not usually exceed 0.08 nT/s? (the variations of the field
are locally quite linear). But some strange values occasionally occurred within the packets. We
called this phenomenon ”data dispersion”.

Figures 6 and 7, and Table 6 illustrate this phenomenon. Figure 7 is a zoom of Figure 6, on
April, 7. Some data dispersion was observed during this day. Figure 6 shows two hours of data
(from 08h00’ to 10h00’), with ponderate and exact differences clearly lying out of the expected
curves. This occurs near second 29600, 31800, 32000 and 34800 for example. This phenomenon
is of a limited duration, as shown by the numerical values of Table 6 (corresponding to Figure
7, near second 38400). This table reveals four anomalously low differences, followed by several
"normal” differences, and by three or four anomalously large differences.

This dispersion cannot be related to a change of packet or something special about the satellite
position. Fortunately this phenomenon is very rare. We have no idea concerning the origin of this
dispersion. It may correspond to a physical signal, to some local noise or to some dysfunction of
the magnetometer.

5. Conclusions and recommendations

The analysis of a few months of preliminary (Ersted data provided to us by TERMA for the
scientific commissioning of the OVH instrument revealed a number of problems. Early problems
were linked to the use of very crude (approximate or false) reconstitutions of the satellite orbit
(sections 3.2 and 3.1). Fortunately the situation has much improved after one month of flight,
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thanks to the possibility of having direct access to the location of the satellite via the data provided
by the on-board GPS system.

However problems also arose when relying on this GPS data. These problems did not appear
to be related to the instruments themselves (neither the GPS, nor the OVH), but rather to the
way the time is kept and used on board the satellite to define the names of each type of data.
This led to very serious synchronization problems between the data provided by the GPS and
OVH instruments. After a series of tests and some discussions with the various Danish teams,
a synchronizing procedure has eventually been defined (section 2.3). This procedure made it is
possible to avoid systematic errors linked to the intrinsic definition of the OBC times.

Unfortunately, this did not stop more unpredictable errors to arise, linked to the fact that
the date information is sometimes unproperly stored in the headers of the data packets. These
problems are software problems. Date definitions within the GPS packets are quite often (10% of
the data) in error by 4 one second, leading to temporary systematic errors of the order of + 25
nT (Section 3.3). Such errors can be corrected for. It however requires some subtle processing.
Identifying the exact origin of the problem within the software would probably be the best first
step to take.

A problem of similar software origin has also been detected within the OVH packets, potentially
leading to very large errors ( = 1000 nT). This problem occurs occasionally (not systematically)
as a result of the frequency calibration of the OVH instrument. It again is a dating problem, a
full set of data being dated with a shifted date during a full packet of data. Fortunately, this
error is usually so large that it can easily be detected. Removing the affected data would lead to
the lose of only a few minutes of data every 10 hours or so. However removing this data would
require essentially the same amount of processing as correcting for the systematic error it suffers.
Identifying the software origin of this error would again make it easy to avoid.

Two problems remain for which we have no clear recommendations. These are the problems of
the date interval between two successive OVH packets (Section 4.2) and the OVH data dispersion
(Section 4.3). This last problem is curious but unlikely to lead to any very serious difficulty. Its
occurrence is very rare, and its magnitude is small (£ 2 nT). The date interval problem does not
produce a large error (& 5 nT), but this magnitude still remains larger than the expected accuracy
of the data.The occurrence of this problem is very common, which makes it worrying. Indeed, in
the likely event that all previous problems could be solved (either by avoiding all the data affected
by these detectable problems or by introducing a proper manual and/or software correction), this
is the problem that would ultimately remain and limit the quality of the scientific output of the
mission.

Having identified problems, we eventually carried out the main test that was requested from us:
checking that the OVH magnetometer was measuring a magnetic field of a geophysical interest.
This test has been done on a global scale with the help of both OVH and GPS data, using the
method described in Section 3.3. The 300.000 data used covers the period 15/03/99 to 15/04/99.
By chance, no major Ovh frequency calibration problems seem to have occurred during this period.
For this test, no special correction has otherwise been carried out (i.e., errors described in Sections
3.3, 4.2 and 4.3 were not corrected for). It therefore provides a picture of how well the combined
data provided by the OVH and GPS on board Oersted are currently performing (when the problem
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of Section 4.1 does not occur). The reference model is the one on which we relied throughout this
study: the IGRF 1995 model, updated using IPGP ground based secular variation models. No
special care has otherwise been taken to avoid data at times of strong external magnetic activity.
Computing the residuals of the (Ersted data with respect to this model then led to Figure 8. The
RMS value of the residuals is 38nT.

These residuals are typical of the kind of residuals produced when comparing known observa-
tions with updated models (as is being done for instance when evaluating IGRF candidate models,
see, e.g., Cohen et al., JGG, 49, 279-290, 1997). Both the amplitude and the distribution of these
residuals argue for such a conclusion, the largest residuals being clearly located above the oceans
(where the ground-based prediction is less accurate) and above the poles (where the external signal
is important). The conclusion is thus clear: the OVH and GPS instruments already perform well
enough to provide data that is consistent with what was expected for the present magnetic field.
The problems raised in the present report however show that some care should be taken before
concluding that (Ersted actually brings additional information.

The mission IPGP was the scientific commissioning of the OVH magnetometer. This mission
prompted us to scrutinize the data provided by TERMA with much more care than we expected.
This led us to unravel the problems described in the present report and to propose some possible
solutions to cope with them. We hope this report will help the (Ersted Science Data Center in
setting up useful data files for distribution within the scientific community:.
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6. Appendix: some definitions

Some notation has been introduced in this report. Some corresponds to the various ways
time is defined. Others deal with raw data analysis and the construction of useful ”exact” and
"ponderate” differences.

6.1. Time definitions

Four different measurements of time are found in the science packets: they are respectively the
Coordinated Time Universal ("UTC”), two On Board Clock ("OBC1” and "OBC2”) times,
and the time of fix ("tof”).

The "tof” is only provided with the Tans packets. As described in the main text, it is in fact
an integer counter of the GPS time during the week, its value being set to 0 each Sunday morning
at 0h00’ GPS time. It therefore is a measure of time defined by a GPS clock. This measure is
very reliable. Unfortunately, it cannot be used directly for synchronizing the GPS data with the
OVH data, since the tof is not provided in the OVH packets.

The "UTC” time is provided with the TANS and OVH packets (this time defines the names of
the packets, and is available in the headers — see section 2.1 and 2.2). It is not an exact UTC
time. It has been reconstructed from the GPS time using a procedure which is apparently insecure
(see section 2.3). We therefore refer to this time as a ”pseudo-UTC” time and we avoided using
it, except for identifying the TANS and OVH packets (through their labels).

The "OBC1” time is provided with the OVH packets. It is based on a first computer clock and
is supposed to provide a first estimate of the UTC time, expressed as a date through:

date = UTC,.; + (OBC,¢f - OBCheader) / frequency,

with
OBC1: OBC,.; — 281455937311435
UTC,ef — 1999-03-17 14:19:22.00037
Freq,ey — 10000.0068 Hz

The "OBC2” time is provided with the TANS packets. It is based on a second computer clock
and is supposed to provide a second estimate of the UTC time, expressed as a date through the
same formula as OBC1 but with:

OBC2: OBC,.; — 281455937432995
UTC,ef — 1999-03-17 14:19:22.00037
Freqyef — 9999.9950 Hz

Because of the problems with the pseudo-UTC time, these OBC times provide the only way to
synchronize the OVH data with the GPS data. These are the times we relied on (after correcting
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for the problem described in section 2.3).

6.2. ”residuals”, ”exact differences” and ”ponderate differences”

In order to perform the commissioning, three data-derived quantities are being analyzed: ”resid-

” N

uals”, ”exact differences” and ”ponderate differences”.

(i) "Residuals” are built by taking the difference between an observed field value and the
predicted value by a main geomagnetic field model for the assumed location of the satellite.
We used the IGRF 95, updated with secular variation models produced by IPGP. The model is
developed up to degree and order 10, which corresponds to the actual maximum resolution we can
achieve for the ground-based forecasts.

(ii) "Exact differences” are built by taking the difference between two successive data (field or
position values), without taking timing into account.

(iii) ”Ponderate differences” are built by taking the difference between two successive data, and
dividing it by their date differences (the date is computed from the OBC time provided by the
header of a packet, and incremented either by the tof difference for the GPS data or by one second
for each successive OVH data). Such a difference could be simply called a time derivative, but
this would be incorrect, because of timing problems.
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OERSTED: residuals between data and model (15/03 -> 15/04)

Figure 8. From March, 15", to April, 15"*: residuals between OVH and predicted data averaged
on 6° squares (dashed lines = negative residuals, solid lines = positive residuals).



1.3 Les mesures satellitaires

Table 1. April, 23" GPS data converted to geocentric coordinates.

year day hour min sec R lat lon tof comment
1999 113 00 22 25.000 7162.553 -33.609 201.975 433358 file 1 beg
1999 113 00 22 26.000 7162.436 -33.550 201.961 433359
1999 113 00 22 27.000 7162.319 -33.491 201.947 433360

28 433361 no data
1999 113 00 22 29.000 7162.089 -33.373 201.919 433362
1999 113 00 23 29.000 7155.057 -29.828 201.111 433422
1999 113 00 23 30.000 7154.940 -29.769 201.098 433423

31 433424 no data
1999 113 00 23 32.000 7154.701 -29.650 201.072 433425
1999 113 00 23 33.000 7154.583 -29.591 201.059 433426 filel end

At = 2 sec

1999 113 00 23 35.000 7154.466 -29.532 201.046 433427 file 2 beg
1999 113 00 23 36.000 7154.347 -29.473 201.033 433428
1999 113 00 23 37.000 7154.230 -29.413 201.020 433429
1999 113 00 23 38.000 7154.111 -29.354 201.007 433430
1999 113 00 23 39.000 7153.993 -29.295 200.994 433431
1999 113 00 24 38.000 7146.948 -25.798 200.241 433490
1999 113 00 24 39.000 7146.828 -25.739 200.228 433491
1999 113 00 24 40.000 7146.708 -25.679 200.216 433492

41 433493 no data
1999 113 00 24 42.000 7146.469 -25.561 200.191 433494 file 2 end

At = 0 sec

1999 113 00 24 42.000 7146.347 -25.501 200.178 433495 file 3 beg
1999 113 00 24 43.000 7146.228 -25.442 200.166 433496
1999 113 00 24 44.000 7146.106 -25.383 200.153 433497
1999 113 00 24 45.000 7145.987 -25.323 200.141 433498
1999 113 00 25 42.000 7139.092 -21.935 199.444 433555
1999 113 00 25 43.000 7138.971 -21.876 199.432 433556
1999 113 00 25 44.000 7138.848 -21.816 199.419 433557
1999 113 00 25 45.000 7138.727 -21.757 199.407 433558
1999 113 00 25 46.000 7138.607 -21.697 199.395 433559 file 3 end

67

24
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Table 2. April, 16*: OVH calibration gap (normal mode).

OBC time (sec) time step Field value (nT) Exact dif. Ponderate dif. Comments

780.697 1.000 23108.600 1.400 1.400

781.697 1.000 23110.050 1.450 1.450
782.697 1.000 23111.530 1.480 1.480
783.697 1.000 23113.060 1.530 1.530
784.697 1.000 23114.670 1.610 1.610
846.924 62.227 23330.290 215.620 3.465 Calibration
847.924 1.000 23335.540 5.250 5.250
848.924 1.000 23340.910 5.370 5.370
849.924 1.000 23346.270 2.360 9.360
850.924 1.000 23351.690 5.420 5.420

851.924 1.000 23357.220 5.530 5.530
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Table 3. April, 16": closing packet error during calibration.

OBC time (sec) time step Field value (nT) Exact dif. Ponderate dif. Comments

30784.144 1.000 27028.880 -2.150 -2.150

30785.144 1.000 27026.790 -2.090 -2.090
30786.144 1.000 27024.800 -1.990 -1.990
30787.144 1.000 27022.860 -1.940 -1.940
30788.144 1.000 27021.060 -1.800 -1.800 file 1 end
30789.948 1.804 27019.310 -1.750 -0.970 file 2 beg
30790.948 1.000 27068.950 49.640 49.640
30791.948 1.000 27072.470 3.520 3.520
30792.948 1.000 27076.070 3.600 3.600
30793.948 1.000 27079.780 3.710 3.710
256 values
31040.948 1.000 30486.400 21.450 21.450
31041.948 1.000 30507.890 21.490 21.490
31042.948 1.000 30529.390 21.500 21.500
31043.948 1.000 30550.930 21.540 21.540
31044.948 1.000 30572.540 21.610 21.610 file 2 end
31102.002 57.054 30594.190 21.650 0.379 file 3 beg
31103.002 1.000 30615.840 21.650 21.650
31104.002 1.000 30637.550 21.710 21.710
31105.002 1.000 30659.280 21.730 21.730

31106.002 1.000 30681.070 21.790 21.790
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27
Table 4. April, 16"": envisaged corrections for closing packet error during calibration.

new time  old time time step Field value (nT) Exact dif. Ponderate dif. comment
30784.144 30784.144 1.000 27028.880 -2.150 -2.150
30785.144 30785.144 1.000 27026.790 -2.090 -2.090
30786.144 30786.144 1.000 27024.800 -1.990 -1.990
30787.144 30787.144 1.000 27022.860 -1.940 -1.940
30788.144 30788.144 1.000 27021.060 -1.800 -1.800 file 1 end
30789.144  30789.948 1.000 27019.310 -1.750 -1.750 file 2 beg
30847.002 30790.948  57.858 27068.950 49.640 0.858
30848.002 30791.948 1.000 27072.470 3.520 3.520
30849.002 30792.948 1.000 27076.070 3.600 3.600
30850.002  30793.948 1.000 27079.780 3.710 3.710

256 values
31097.002 31040.948 1.000 30486.400 21.450 21.450
31098.002 31041.948 1.000 30507.890 21.490 21.490
31099.002 31042.948 1.000 30529.390 21.500 21.500
31100.002 31043.948 1.000 30550.930 21.540 21.540
31101.002 31044.948 1.000 30572.540 21.610 21.610 file 2 end
31102.002 31102.002 1.000 30594.190 21.650 21.650 file 3 beg
31103.002 31103.002 1.000 30615.840 21.650 21.650
31104.002 31104.002 1.000 30637.550 21.710 21.710
31105.002 31105.002 1.000 30659.280 21.730 21.730
31106.002 31106.002 1.000 30681.070 21.790 21.790
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Table 5. April, 16"*: time jumps between OVH packets.

OBC time (sec) time step Exact dif. Pond. dif. Comments correct time
784.697 1.000 1.610 1.610
846.924 62.227 215.620 3.465 Calibration 846.896
847.924 1.000 5.250 5.250 847.896
1101.924 1.000 16.360 16.360 end of Packetl 1101.986
1102.896 0.972 16.380 16.852 beg of Packet2
1103.896 1.000 16.450 16.450
1869.896 1.000 12.440 12.440 end of Packet4
1870.938 1.042 12.390 11.891 beg of Packeth 1870.896
1871.938 1.000 12.350 12.350 1871.896
2125.938 1.000 -0.340 -0.340 end of Packetb 2125.896
2126.896 0.958 -0.390 -0.407 beg of Packet6
2127.896 1.000 -0.430 -0.430
3149.895 1.000 -23.320 -23.320 end of Packet9
3150.932 1.037 -23.330 -22.498  beg of Packet10  3150.895
3151.932 1.000 -23.320 -23.320 3151.895
3405.932 1.000 -16.920 -16.920  end of Packet10  3405.895
3406.917 0.985 -16.880 -17.137  beg of Packet1l  3406.895
3407.917 1.000 -16.750 -16.750 3407.895
3534.917 1.000 -9.560 -9.560 end of Packet1ll  3534.895
3536.915 1.998 -19.050 -9.535 Packet12 3536.895
3536.932 0.017 0.000 0.000 beg of Packet13 ~ 3536.895
3537.932 1.000 -9.470 -9.470 3537.895
3791.932 1.000 -3.170 -3.170 end of Packet13  3791.894
3792.894 0.962 -3.140 -3.264 beg of Packet14
3793.894 1.000 -3.100 -3.100
5327.894 1.000 15.910 15.910  end of Packet19
5328.900 1.006 15.870 15.775  beg of Packet20  5328.894
5329.900 1.000 15.820 15.820 5329.894
5583.900 1.000 0.880 0.880 end of Packet20  5583.893
5584.893 0.993 0.860 0.866 beg of Packet21
5585.893 1.000 0.750 0.750
6784.893 1.000 -4.880 -4.880 end of Packet25
6847.727 62.834 -168.690 -2.685 Calibration
6848.727 1.000 -0.520 -0.520
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Table 6. April, 7%": dispersion in OVH measurements.

OBC time (sec) time step Field value Exact dif. Pond. dif. comments
34820.699 1.000 31220.690 22.040 22.040
34821.699 1.000 31242.720 22.030 22.030
34822.699 1.000 31264.770 22.050 22.050
34823.699 1.000 31286.810 22.040 22.040
34824.699 1.000 31308.850 22.040 22.040
34825.699 1.000 31330.880 22.030 22.030
34826.699 1.000 31352.920 22.040 22.040
34827.699 1.000 31374.960 22.040 22.040
34828.699 1.000 31397.010 22.050 22.050
34829.699 1.000 31419.030 22.020 22.020
34830.699 1.000 31440.410 21.380 21.380 low value
34831.699 1.000 31461.710 21.300 21.300 low value
34832.699 1.000 31483.400 21.690 21.690 low value
34833.699 1.000 31505.320 21.920 21.920 low value
34834.699 1.000 31527.320 22.000 22.000
34835.699 1.000 31549.340 22.020 22.020
34836.699 1.000 31571.380 22.040 22.040
34837.699 1.000 31593.410 22.030 22.030
34838.699 1.000 31615.430 22.020 22.020
34839.699 1.000 31637.440 22.010 22.010
34840.699 1.000 31659.380 21.940 21.940
34841.688 0.989 31681.300 21.920 22.164 change of packet
34842.688 1.000 31703.260 21.960 21.960
34843.688 1.000 31725.210 21.950 21.950
34844.688 1.000 31747.230 22.020 22.020
normal values
34856.688 1.000 32010.730 21.940 21.940
34857.688 1.000 32032.650 21.920 21.920
34858.688 1.000 32054.560 21.910 21.910
34859.688 1.000 32076.490 21.930 21.930
34860.688 1.000 32099.160 22.670 22.670 high value
34861.688 1.000 32121.760 22.600 22.600 high value
34862.688 1.000 32143.950 22.190 22.190 high value
34863.688 1.000 32165.930 21.980 21.980 high value
34864.688 1.000 32187.820 21.890 21.890
34865.688 1.000 32209.670 21.850 21.850
34866.688 1.000 32231.530 21.860 21.860
34867.688 1.000 32253.370 21.840 21.840
34868.688 1.000 32275.180 21.810 21.810
34869.688 1.000 32296.990 21.810 21.810

34870.688 1.000 32318.820 21.830 21.830
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Suivi de la calibration du magnétometre en vol

La plupart des problemes énumérés dans ce rapport technique ont été résolus
en collaboration avec les équipes danoises. La seule incertitude restante concerne
la dispersion des données scalaires. Toutefois, cette dispersion est relativement
faible (a la fois en fréquence d’occurrence et en amplitude), et peut facilement étre
détectée. Un autre aspect de la validation scientifique des mesures du magnétometre
scalaire est sa calibration.

Le magnétometre OVH mesure la fréquence de précession des protons, qui est
exprimée par rapport a celle d’un quartz de référence, qui elle peut dériver. Cette
dérive est normale, car elle est liée a la fois a 'usure du quartz, et a des facteurs
externes tels que la température ou le taux d’humidité. La mesure de la fréquence
propre du quartz ne peut se faire qu’en arrétant les mesures — ce qui, au début
de la mission, était la cause de nombreux problemes (Langlais et al., 1999). I
suffit de compter le nombre d’oscillations du quartz durant un temps donné, et
de comparer la valeur obtenue a celle mesurée avant le lancement (la fréquence
dite de référence). A chaque fois, plusieurs mesures successives sont effectuées. Sur
la figure 1.6 les points alignés verticalement représentent la dispersion observée.
Cette dispersion est due a l'incertitude sur le temps que dure la calibration. Sa
durée nominale est égale a 20 secondes, mais il subsiste une erreur sur cette durée
de T'ordre de 12 ppm. C’est donc la moyenne des mesures effectuées de maniere
rapprochée qui est retenue.

Nous avons, a plusieurs occasions, déterminé la fréquence a utiliser pour cor-
riger les données. Cette correction s’exprime :

F = Fies X ?’Ol (1.1)
ref

ou F, 1 et F ¢ sont les fréquences mesurées en vol et de référence du quartz,
et Fmes et F' sont les valeurs de l'intensité du champ magnétique mesurées et
vraies (ou corrigées). Si F . est connue (114289,062 Hz), il faut trouver une
maniere — simple et précise — d’exprimer les variations de F,; en fonction du
temps.

Les données de F, ) sont représentées sur la figure 1.6. Cette figure révele

un comportement oscillant, dont la période est difficile a déterminer car le cycle
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ne semble pas étre couvert entierement. Toutefois, il semblerait que sa durée soit
d’environ 800 jours, ce qui correspond au temps que met le satellite pour couvrir
toutes les heures locales. Nous avons essayé plusieurs types de régression pour
prédire ou moyenner le comportement de Fy, ;. Les deux principaux étaient un
polynoéme de degré 4 et une succession de régressions linéaires (figure 1.6). Il
a finalement été décider de privilégier les régressions linéaires successives, car
le changment de pente (observé dans les nouvelles données) n’implique pas de
nouvelles corrections pour les données antérieures. Les parametres retenus (et

appliqués par 'OSDC) sont repris dans le tableau 1.1.

114296 T T T T T

114295

T
1

114294 -

114293

114292

T

T

114291

Frequence en vol (Hz)

114290 +

114289 b

114288 ; L - L .
-360 -180 180 360 540

0
Date en jours depuis le 01/01/2000

F1G. 1.6 — Valeurs mesurées de la fréquence propre du quartz de 'OVH et

régressions appliquées : polynome de degré 4 et régressions linéaires successives.

Date de début Date de fin Constante (Hz) Pente (Hz/jour)

-290 -132 1142929 0,001344386
-132 214 1142921 -0,004718522
214 777 114290,2 0,004151631

TAB. 1.1 — Parametres des régressions linéaires.

Il faut cependant noter la bonne stabilité de la fréquence du quartz. Les
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données du constructeur indiquent un vieillissement de 'ordre de 3.107%/an, soit
une variation de 0,3 Hz/an environ. Les variations observées sont de I'ordre de
+2 Hz par an, ce qui correspond pour un champ magnétique de ’ordre de 30000
nT a une variation de 0,5 nT environ.

Le satellite @rsted, initialement prévu pour une durée de 14 mois, a d’ores
et déja volé pendant pres de 30 mois, et devrait continuer a fournir des me-
sures pendant quelques années encore, a condition que 'OSDC continue a étre
financé, et que les performances des instruments continuent a étre satisfaisantes.
Nous verrons dans le chapitre 3 une partie des résultats importants apportés par
le satellite Orsted, notamment sur la connaissance de la variation séculaire sur
des échelles de temps relativement courtes, et sur la connaissance des anomalies

magnétiques lithosphériques.

1.3.4 La décennie de la recherche en géopotentiel

Le lancement du satellite Orsted a en fait marqué le début d’une nouvelle ére
spatiale, la décennie de la recherche en géopotentiel’. Alors que pendant pres de
20 ans presque aucun projet n’avait abouti, de nombreux satellites ont été lancés
depuis. L’ensemble des missions, lancées, acceptées ou proposées, est repris par
la figure 1.7.

Les missions les plus importantes et déja lancées sont CHAMP et SAC-C,
car ces satellites embarquent a bord des magnétometres scalaires et vectoriels, et
sont de plus dotés de systemes de restitution d’orbite précis.

CHAMP (CHAllenging Minisatellite Payload)” est une mission d’initiative
allemande, avec une collaboration danoise, francaise et américaine. Il embarque
a bord a la fois des magnétometres, mais aussi des accélérometres, pour étudier
les anomalies gravimétriques. Le lancement a eu lieu le 15 juillet 2000. Son orbite
est quasi-circulaire, avec une altitude initiale de 454 km. Une telle orbite a été
choisie pour que le satellite puisse voler pendant 5 années. Les derniers mois de la
mission devraient s’effectuer a une altitude inférieure a 300 km. Les performances

techniques de cette mission sont prometteuses. Un appel d’offre scientifique a été

Shttp ://denali.gsfc.nasa.gov/research/mag field /purucker /mag_missions.html
Thttp ://op.gfz-potsdam.de/champ/index CHAMP.html
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F1G. 1.7 — Missions satellitaires de la “décennie de recherche en géopotentiel”
(©Mike Purucker, GSFC/NASA).

émis en juin 2001, et les premieres données devraient étre disponibles début 2002
(la calibration et la validation des données étant tres longues).

SAC-C (Satelite de Aplicaciones Cientificas-C)® est un satellite argentin, avec
une collaboration américaine et danoise. Il embarque a bord non seulement des
magnétometres scalaires et vectoriels, mais aussi une expérience GPS, et des
caméras destinées a imager les continents et leurs cotes. Il a été lancé le 18
novembre 2000, sur une orbite héliosynchrone 10h/22h a une altitude moyenne

de 700 km. Sa durée de vie est estimée a 4 années.

8http ://pao.gsfc.nasa.gov/gsfc/missions/projects/sac-c.htm



Chapitre 2

Modélisation du champ

magnétique terrestre

Dans ce chapitre, nous donnons les expressions mathématiques nécessaires a
la modélisation du champ magnétique. Apres avoir rappelé les techniques d’in-
version, nous présentons deux types de modeles, I'un dit de référence, et I'autre

basé sur les données du satellite Orsted.

2.1 Description mathématique

Dans un milieu dépourvu de sources, le champ magnétique B vérifie les

équations :

VAB = 0 (2.1)
V-B = 0
On peut déduire de ’équation 2.1 que B dérive d'un potentiel scalaire V' qui,

d’apres ’équation 2.2, vérifie I’équation de Laplace dans un domaine simplement

connexe .

=

B = -VV (2.3)
AV = 0 (2.4)

Gauss (1839) écrit la solution sous la forme d’un développement en harmo-

niques sphériques du potentiel scalaire V. A la surface d’une sphere, il est écrit
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comme la somme de deux potentiels :

Vi(r,0,¢) = Vi(r,0,¢)+ Ve(r,0,0) (2.5)
o n n+1
= ad >y (a) i (g7 cosme + hl" sinme) P (cos )  (2.6)
n=1m=0 \"

+ ai zn: ( )n(q;” cosme + s sinmae) P (cos 0) (2.7)

r
n=1m=0 a

ou V; et V, sont les potentiels interne et externe, exprimés dans le repere géocen-

trique sphérique (r, 6, ¢). La surface de référence est définie par son rayon égal a

a. Le degré et I'ordre des termes du développement sont n et m. (g, h'™) et (¢,

m

Sn

) sont les coefficients de Gauss internes et externes. P!* désigne la fonction
associée de Legendre, semi-normalisée au sens de Schmidt (Langel, 1987).

La longueur d’onde spatiale horizontale associée a une harmonique de degré
n est approximée par A = 27r/n. Le développement en harmoniques sphériques
est limité en fonction de la résolution recherchée ou imposée par la distribution
géographique des données.

A la surface de la Terre (dans un observatoire par exemple), le potentiel in-
terne correspond aux sources nucléaires et lithosphériques, et le potentiel externe
aux sources ionosphériques et magnétosphériques. A Taltitude satellitaire, ces
potentiels correspondent aux sources nucléaires, lithosphériques et ionosphérique
d’une part, et aux sources magnétosphériques, d’autre part. Par la suite nous
distinguerons donc Vj,,; pour le champ nucléaire et lithosphérique, V;,,, pour le
champ ionosphérique, et V;,,, pour le champ magnétosphérique.

Nous pouvons écrire les expressions pour Vi, et pour V.4, en utilisant les

équations 2.6 et 2.7 :

Vinag = Ve (2.9)

L’expression de Vj,,, dépend de l'altitude a laquelle le champ est observé. A
la surface de la Terre, ce potentiel s’exprime en fonction de (¢, d') (Sabaka et

Baldwin, 1993) :

(e e n

Vieno(r,0,0) =a > > ( )n(cf cosme + d' sinme) P (cos 6) (2.10)

r
n=1m=0 a
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L’écriture du potentiel ionosphérique sera différente a ’altitude du satellite.
En supposant que le champ ionosphérique est créé par des courants circulant
dans une coquille sphérique mince a une altitude h égale a 110 km, nous pouvons

écrire I’équation de continuité de sa dérivée radiale a travers sa surface :

a L ono 5 L ono
_ = 2.11
I ‘r—(a—‘rh) I ‘T—(a+h)+ ( )

En combinant les équations 2.10 et 2.11, nous obtenons a 'altitude du satel-

lite :
. a+h 2n+1 a n+1
‘/;ono(ra 7¢ a2:1 <n_|_1)< a > (T)

n=

n

> (e cosme + dif sinme) P (cos 6) (2.12)

m

O

Les composantes (B,, By, By) ou (X, Y, Z) du champ magnétique B slex-
priment a partir de ’équation 2.3, en introduisant les expressions des potentiels
2.8,2.9,2.10 et 2.12 :

0
B?" = —Z= _E (‘/znt + Vmag + V;ono) (213)
10
B0 = Y= _;% (V;nt + Vmag + V;Zono) (214)
1 0
B, = —X—_— —(V: - 2.1
) rsin@ a¢ (V;nt + Vmag + V;ono) ( 5)

Nous voyons ainsi que seule 1'utilisation de mesures de surface et de mesures
satellitaires permet la séparation des sources ionosphériques des autres sources.
En réalité, cela est difficile a faire, car les mesures définitives des observatoires
ne sont en général pas disponibles avant une dizaine de mois. De plus, le champ
ionosphérique, ainsi que le champ magnétosphérique, ne varie pas sur des échelles
de temps comparables a celles du champ interne. La détermination précise des
coefficients de Gauss externes nécessite a la fois une couverture géographique
tres bonne, mais également une couverture en temps local complete. Pour toutes
ces raisons, nous nous sommes limités a la modélisation du champ interne et
de la partie statique du champ magnétosphérique, en sélectionnant les mesures
magnétiques d’une maniere adéquate. Le champ ionosphérique est ignoré (mais

réduit au minimum par la sélection des données).
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2.2 Expression et résolution du probleme in-

verse

Le probleme consiste a retrouver la valeur des coefficients de Gauss a partir des
mesures magnétiques. La méthode que nous avons choisie est celle des moindres
carrés (Tarantola, 1997), qui consiste & minimiser le carré de 1'écart entre une
mesure donnée et la prédiction localisée au méme endroit.

Dans le cas idéal ou les données dont nous disposons sont vectorielles, il
n’existe qu’une seule solution. La résolution est alors directe. Dans notre cas, nous
disposons d’une combinaison des composantes (X, Y, Z, F, H, D, I). Comme
F n’est pas linéairement reliée aux coefficients de Gauss, nous avons utilisé une
méthode itérative, introduite par Cain et al. (1965). Nous considérons C¢; la
mesure ¢ d'une des composantes du champ magnétique, associée a sa position (r;,
0;, ¢;) et sa date t;. Nous pouvons exprimer x?, la quantité & minimiser :

Nobs

XZ - Z wlc (CiObS - Cm0d<ga T, 9i7 ¢Z7tl))2 (216)
i=1

Dans cette équation w’ est le poids attribué a la composante C' de la mesure
i. C™? est le champ prédit pour la position et la date de C?*, & partir du jeu de
coefficients ¢. La linéarisation du probleme se fait grace a un développement en
série de Taylor au premier ordre, autour d’une solution approchée. L’expression

de C™0? egt -

mod mod al aC
Cmot = CFt 4y 0 O3k (2.17)
k=1 Ik /) go

Cped et (E) sont les valeurs de C™°¢ et de ses dérivées par rapport & gy,
g0

gk
9x>

calculés en une solution approchée gq. La solution g est atteinte lorsque (8—%> ~
9k

(8—)‘2) = 0. En introduisant ’équation 2.17 dans 1’équation 2.16, nous obtenons :
go

Og
oC
G
Gk g0
Pour le coefficient j, I’équation normale s’écrit :

2 Nobs
<8X> —0=-2Y uf
go =1
N [ Ngps Nobs
> (Zw? (80> (‘”) )6% Sl (e - o) <80> (2.19)
J=1 90 90 =1 9o

Y [oC
Cgbs o Cmod o ) Sa
i 0 Z (ag] ) o 9j

J=1

Ogr
= " \9g;),, \ gk agi
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Nous pouvons alors utiliser les composantes du champ magnétique, pour écrire

le systeme d’équations a résoudre :

N
> zjaz = by (2.20)
j=1
avec
r; = 09;
N 0X\ [0X all oY oY
o) () Ba(2) (@
" Zzzl 95/ go g go =1 agj 9o gy, 9o
N az) (az) ali (ap) <8F>
Y W) (o] e ) (o
=1 < 89] 9o agk 90 ’Lizl ag] 9o agk g0
N X all oY
b — wX il ngs o Xmod + wY () Yobs . Ymod
k ; 7 <agk>go( 7 0 ) ; 7 agk gO< 7 0 )
N 07 A L (OF
+ wiZ e Zfbs o Zmod + wiF () Fviobs o Fmod
ot (G ) (7 =z eyt (G ) ()

(2.21)

Il suffit alors de considérer un modele initial relativement proche de la solu-
tion (Ultré-Guérard (1996) a estimé 1'écart quadratique moyen maximal entre le
modele initial et le modele final & 10000 nT environ). Les intervalles de temps
(t —Tp) considérés dans cette étude étant courts (au plus une vingtaine de mois),
nous supposons une variation séculaire linéaire, dont nous tenons compte en in-

troduisant une dépendance temporelle des coefficients :

9(t) = g(To) + g(t — Tp) (2.22)

2.3 Les modeles géomagnétiques internationaux

de référence

Depuis 1965, des modeles du champ géomagnétique interne sont publiés par
I’ Association Internationale de Géomagnétisme et d’Aéronomie (AIGA, ou IAGA
en anglais), association membre de I'Union Internationale de Géophysique et de
Géodésie (UIGG, ou IUGG en anglais). Ces modeles sont dénommées IGRF (In-
ternational Geomagnetic Reference Field) et/ou DGRF (Definitive Geomagnetic
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Reference Field). Les modeles IGRF sont des modeles prédictifs, avec un modele
de champ principal, valable pour une époque (en général le 17 janvier de année),
et un modele de variation séculaire, valable pour les cinq années a venir. Ces
modeles sont publiés avant le début de la période concernée, et sont la plupart du
temps extrapolés car basés sur des données antérieures. Les modeles DGRF sont
quant a eux définitifs, et ne contiennent pas de partie variation séculaire. Ils sont
basés sur toutes les données disponibles de la période concernée et ne sont donc
publiés que postérieurement a leur époque de validité. Le champ magnétique
a une époque donnée est calculé par interpolation linéaire entre deux modeles

successifs.

Les modeles IGRF et DGRF surtout servent de base commune : ainsi les
différentes équipes travaillant sur des sujets identiques peuvent comparer leurs
résultats, et éventuellement les améliorer. L’utilisation des modeles IGRF et
DGREF reste appropriée, a condition qu’il n’y ait pas de moyens plus précis pour
décrire le champ magnétique (mais cela est rare). De plus, les modeles IGRF et
DGRF fournissent une base unique pour comparer des études menées a différentes
époques, puisque ces modeles ont le méme degré de développement au cours du
temps. En ce qui concerne les études magnétosphériques, les cartes de déclinaison,
la navigation, et pour beaucoup d’études de surface (qu’elles soient terrestres ou
aéroportées), 'IGRF est I'un des seuls moyens pour oter des mesures magnétiques
le champ normal (ou principal). Une autre méthode est la méthode dite polyno-
miale (voir par exemple Le Mouél, 1969), mais cela concerne des longueurs d’onde

différentes.

Dans la suite, nous revenons sur le calcul du modele IGRF 2000, avec un
historique général des IGRF et DGRF de 1900 a nos jours, la présentation du
modele candidat pour 'IGRF 2000 (Langlais et Mandea, 2000), le test (Mandea et
Langlais, 2000) des différents modeles candidats proposés par les équipes scienti-
fiques russe (Golovkov et al., 2000), anglo-américaine (Macmillan et Quinn, 2000)
et frangaise (Langlais et Mandea, 2000), et sur le calcul et le choix du modele
définitif (Lowes et al., 2000). Ce travail sur 'IGRF 2000 a fait I'objet d’un numéro
spécial de Earth, Planets and Space (2000), édité par Mioara Mandea (présidente
du groupe de travail V-8 de 'TAGA), Susan Macmillan et Frank Lowes.
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2.3.1 Historique
2.3.1.1 Le premier modele

L’idée d’'un modele de champ magnétique international a été avancée en 1954
a Toronto, lors d'un meeting de I'TAGA (IAGA Bulletin, 1958). L’objet principal
d’un tel modele était de “disposer d'une base commune pour le calcul du champ
magnétique principal et pour homogénéiser les résultats des études portant sur
les anomalies crustales (en retirant les tendances), les courants ionosphériques et
magnétosphériques (par calcul de résidus), la morphologie des lignes de champ.”
(Zmuda, 1971a).

Le premier modele IGRF a été adopté en 1969. Sa validation a été un processus
tres long (Zmuda, 1971a). Ce premier modele, appelé IGRF 1965 (donc valable
pour le 1¢T janvier 1965) était supposé étre valide rétrospectivement jusqu’au 1%
janvier 1955. Parce ce que rien ne permet (a ’heure actuelle) de prédire la varia-
tion séculaire, aucune date limite de validité n’avait été fixée. Son développement
était jusqu’au degré 8, pour le champ principal et la variation séculaire. Le modele
retenu était en fait la moyenne de plusieurs modeles candidats : quatre pour le
champ principal (Cain et al., 1967; Fougere, 1969; IZMIRAN, 1967; Malin, 1968),

et un modele de plus pour la variation séculaire (Hurwitz, 1968).

2.3.1.2 Les modeles IGRF de 1900 a 1995

L’IGRF 1965 s’est tres vite avéré peu précis (Dawson et Newitt, 1978). Il a
donc été révisé en 1975, avec une partie champ principal ('IGRF 1965 extra-
polé au 1! janvier 1975, pour garder une continuité dans les modeles), et une
partie variation séculaire de 1975 a 1980, recalculée jusqu’au degré 8. Comme
I'IGRF 1975 correspond au modele IGRF 1965 extrapolé, les erreurs étaient tres
importantes, atteignant par endroits plusieurs centaines de nT (Langel, 1992).

Cette politique de continuité a été changée pour 'IGRF 1980, la troisieme
génération. Ce modele a été adopté en 1981 a Edimbourg. Lors de cette assemblée,
des versions révisées des modeles pour 1965, 1970 et 1975 ont été adoptées sous le
terme de DGRF, avec un développement pour le champ principal jusqu’au degré

10. Ces modeles étaient la moyenne de trois modeles, proposés par la NASA (USA
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— Langel et al. (1982)), par I'Institute of Geological Sciences (Royaume Uni —
Barraclough et al. (1982)), et par le Geological Survey (USA — Peddie et Fabiano
(1982)). La variation séculaire a été considérée linéaire entre 1965 et 1970 et entre
1970 et 1975. D’autre part, un modele IGRF 1980 a été proposé et accepté. Ce
modele était basé sur les données du satellite MAGSAT. Un modele de variation
séculaire, pour 1980-1985, y a été adjoint. La variation séculaire entre 1975 et
1980 a été calculée comme étant linéaire entre le DGRF 1975 et I'IGRF 1980.

En 1985, lors de 'assemblée de 'TAGA a Prague, a été adopté le modele IGRF
1985. Ce modele reprenait en fait le modele dit GSFC(12/83) de Langel et Estes
(1985), jusqu’au degré 10 pour le champ principal et jusqu’au degré 8 pour la
variation séculaire (Barraclough et al., 1987). Lors de cette méme assemblée ont
été présentés les modeles candidats pour les IGRF 1945, 1950, 1955 et 1960. Mais
parce que ces modeles apparaissaient perfectibles, un groupe de travail a été mis
en place pour les améliorer. Ils ont été modifiés et validés en tant que DGRF en
1987, constituant ainsi la cinquieme génération de I'lGRF. Comme le signalent
Langel et al. (1988), c’est 'une des premieres fois qu'une réelle collaboration
internationale se met en place pour fournir un jeu de données le plus complet

possible.

La sixieme génération de 'IGRF a été adoptée en 1991 a Vienne. Pa-ral-
lelement a ’adoption du modele IGRF 1990, accompagné d’une variation séculaire
de 1990 a 1995, le modele DGRF 1985 a été validé (Langel, 1992). Trois modeles
ont été proposés pour la variation séculaire (Barraclough et al., 1992; Bondar et
Golovkov, 1992; Peddie, 1992), mais I'un d’entre-eux n’a pas été pris en compte

dans certaines régions.

L’IGRF a été révisé une sixieme fois en 1995 a Boulder, amenant ainsi la
septieme génération de 'IGRF. Trois périodes étaient concernées. Tout d’abord,
il s’agissait de proposer des modeles IGRF pour la période 1900-1940. De plus,
un modele DGRF 1990 a été adopté. Enfin, 'IGRF 1995, jusqu'au degré 10,
avec une variation séculaire jusqu’au degré 8, a été adopté. Les modeles de 1900-
1940 n’ont pas été désignés DGRF, laissant ainsi la porte ouverte a d’éventuelles

améliorations.

L’ensemble de ces révisions aboutit aujourd’hui a une série de modeles IGRF
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et DGRF, valides de 1900 a 2000 (avec un modele tous les cing ans), et calculés
jusqu’au degré 10. Nous reviendrons dans la conclusion sur I’évolution temporelle

de ces modeles, en incluant la huitieme génération de 'IGRF.

2.3.2 L’élaboration de 'IGRF 2000

Lors de I'assemblée de 'TAGA de 1997 a Uppsala (Suede), un appel a candida-
ture pour I'IGRF 2000 (la huitieme génération) a été émis. Les modeles candidats
devaient étre présentés avant le 31 janvier 1999. Une décision quant au modele
définitif devait étre prise lors de I'assemblée du TAGA de juillet 1999, et aucun
modele DGRF 1995 n’a été demandé.

Trois modeles candidats ont été présentés par les équipes russe (Golovkov et
al., 2000), anglo-américaine (Macmillan et Quinn, 2000) et frangaise (Langlais et
Mandea, 2000). Dans cette partie nous présentons le modele candidat de notre
équipe, le processus de test et de sélection du modele IGRF, et le modele finale-

ment retenu.

2.3.2.1 Un modele candidat pour la période 2000-2005

Le calcul d’'un modele de champ magnétique n’est jamais une chose aisée,
surtout si les données disponibles sont peu nombreuses. Dans le cadre du calcul
d’un modele candidat pour 'IGRF 2000, ce probleme s’est avéré crucial. En effet
lorsque la décision a été prise en 1997 a Uppsala, la communauté scientifique
internationale pensait pouvoir profiter du lancement et de la mise en orbite du
satellite danois Orsted. Ce satellite fait 'objet d’un autre chapitre, mais il est
utile de rappeler quelques faits. Le satellite Orsted aurait du étre lancé en 1997.
Des lors, le calcul du modele IGRF 2000 aurait été facilité, comme en 1980, avec
le satellite MAGSAT (Langel, 1992). Malheureusement, des reports successifs,
pour des raisons techniques non liées a Orsted, ont repoussé le lancement du
satellite au 23 février 1999. A cause de ces reports, la date limite pour soumettre
les modeles candidats pour 'IGRF 2000 a elle-aussi été décalée de quelques mois,
mais en gardant a l'esprit la nécessité de les produire avant juillet 1999, pour
valider le modele IGRF 2000 avant le 1T janvier 2000.
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Pour des raisons techniques, liées a la validation des données scalaires du
satellite Orsted (voir partie), et a cause de problemes d’orientation de la caméra
stellaire du satellite (empéchant toute procédure automatique de calibration des
données d’étre mise en place facilement), les mesures fournies par Orsted ne
peuvent pas étre utilisées en temps réel. Il faut en fait attendre plusieurs mois
pour le faire. Il n’a donc pas été possible d’incorporer des données magnétiques
du satellite Orsted dans le calcul de notre modele candidat pour 'IGRF 2000.

Résumé de D’article

Un modele de champ principal pour 'GRF 2000 et un modele de variation
séculaire pour la période 2000-2005
Benoit Langlais et Mioara Mandea
Publié dans Farth, Planets and Space, 2000.

Un modele de champ magnétique principal pour I’époque 2000 et un modele
de variation séculaire pour la période 2000-2005 sont proposés. Ils sont calculés
respectivement jusqu’au degré 10 et 8. Ces modeles sont calculés en utilisant la
méthode des moindres carrés. Un modele de champ principal a été calculé pour
1997,5, en utilisant les moyennes annuelles des observatoires et des mesures de
stations de répétitions faites en 1997, et des mesures scalaires effectuées depuis
1995. Les poids relatifs ont été attribués aux mesures en fonction de leur distri-
bution géographique et de leur qualité estimée. Ce modele de champ principal
a ensuite été extrapolé a 2000,0 en utilisant des modeles de variation séculaire
que nous décrivons. Pour obtenir ces modeles, 26 modeles de champ principal
ont d’abord été calculés (1975-2000), basés sur les moyennes annuelles des obser-
vatoires magnétiques, et en conservant la méme distribution géographique. Les
données manquantes pour 1998, 1999 et 2000 ont été estimées a partir des séries
de moyennes mensuelles, extrapolées par une méthode exponentielle et en te-
nant compte des variations périodiques d’origine externe. De ces 26 modeles, 25
modeles de variation séculaire ont été dérivés, par différence entre deux modeles
consécutifs. Finalement, chaque série temporelle de coefficients a été extrapolée
pour estimer les valeurs annuelles de 2000 a 2005. La moyenne temporelle de
ces coefficients et le modele de champ principal a I’époque 2000,0 constituent le

modele candidat pour 'IGRF 2000, et est proposé pour adoption.
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An IGRF candidate main geomagnetic field model for epoch 2000
and a secular variation model for 2000—-2005

Benoit Langlais and Mioara Mandea

Ingtitut de Physique du Globe de Paris, B.P. 89, 4 Place Jussieu, 75252 Paris cedex 5, France

(Received February 14, 2000; Revised July 21, 2000; Accepted July 21, 2000)

A candidate main geomagnetic field model for epoch 2000, and a secular variation model for the period 2000
2005, are proposed. The main field model isto degree and order 10, the secular variation one to degree and order 8.
These models are derived using the method of |east squares. A 1997.5 main field model was derived from annual
mean values provided by geomagnetic observatories for the 1997.5 epoch, repeat station measurements made in
1997 and reduced to 1997.5, and scalar data since 1995 adjusted to 1997.5. A weighting scheme based on both
geographical distribution and data quality was applied. Thismodel wasthen extrapolated to the 2000.0 epoch, using
previously derived secular variation models. To derive these secular variation models, twenty six main field models
werefirstly computed for epochs 1975.5 through 2000.5, using annual mean values of the X, Y, Z components of the
magnetic field from observatories, with the same geographical distribution every year. When missing, annual mean
valuesfor 1998, 1999 and 2000 were estimated from extrapolated monthly means, using exponential smoothing and
taking account of the seasonal variation. From these twenty six models, twenty five annual secular variation models
were extracted, by taking the differences between consecutive main field models. Finally, to produce the IGRF
candidate secular variation model, each Gauss coefficient of this set of secular variation models was extrapolated to
give values for each year to 2005, using exponential smoothing. So, a mean secular variation model was obtained
for the period 20002005 and this is proposed for adoption.

1. Introduction

The temporal variation of the geomagnetic field covers a
large range of time-scales, from seconds to millennia. Ac-
curate models of the geomagnetic main field and its secular
variation are very important for the evaluation of the tem-
poral changes (with time constants of order of a year to a
century), but also for many other studies, such asthe physics
of the Earth’s deep interior, global or regional mapping.

To derive good models, data well distributed all over the
globe and over long periods of time are essential. The best
geographical distribution is provided by satellite data. Un-
fortunately, up to now there have been few satellite missions
dedicated to measuring the geomagnetic field, and only two
vectorial satellites. After the launch of the MAGSAT satel-
lite (1979), twenty years have passed until the launch of the
new vectorial satellite, @rsted (February, 23rd 1999)—over
thistime-span the only other important satellite mission was
POGS, which measured only total field intensity with poor
accuracy in 1993-1994.

Modellingthemainfield and itssecul ar variation over long
periods of time depends greatly on the network of geomag-
netic observatories, which record continuously three compo-
nents of the field. The present-day network is far from an
ideal one, and it needs to be extended and improved, even if
in the future satellites measure the field continuously.

It is common to present the internal magnetic field of the
Earth in terms of a potential function V; (r, 6, ¢), which can

Copy right© The Society of Geomagnetism and Earth, Planetary and Space Sciences
(SGEPSS); The Seismologica Society of Japan; The Volcanological Society of Japan;
The Geodetic Society of Japan; The Japanese Society for Planetary Sciences.

be expressed as a spherical harmonic expansion:

N N g\n+l
Vito.¢)=aY Y (Z) (@ cosmg

n=1 m=0

+ hy'sinmg) P"(cos6) 1)
wherea (6371.2km) isthemeanradiusof theEarth, r denotes
the radial distance from the center of the Earth, 6 and ¢
denote the geocentric colatitude and longitude of a given
point. P"(cos#) denote the Schmidt-normalized associated
L egendre functions of degree n and order m, and g and hy!
denote the Gauss coefficients. Their temporal dependence
is:

g () = g™(To) + g(t — To)
h™(t) = h'(To) + hingt — To),

@
©)

where g and h™ represent the Gauss coefficients for the
secular variation, i.e., thefirst temporal derivative of g" and
h", To denotes the epoch of the main field model, and t is
therequired epoch (T <t < To + 5).

Itisnow generally agreed that, near the Earth’ssurface, the
magnetic field from the core dominates for the degrees 1-12
and that the magnetic field from the lithosphere dominates
for degrees above 14.

In our attempt to produce a candidate main field model for
2000 and a secular variation one for 2000—2005 we chose to
concentrate as much as possible on observations made after
1995, the epoch for which the last IGRF model was derived.
Unfortunately, at thetime of computation, no Jrsted satellite

1137
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Table 1. Observatories considered inthe MF and SV modelling.

Code? AP @° Date? Xee (NT)® Y (nT)f Ze (NT)8 Time period"

AAA 43.250 76.916 1980.0 158 14 -8 1980.00-1998.83

AAE 9.000 38.800 1980.0 554 —-122 636 *

ABG 18.633 72.867 1980.0 -35 476 659 1980.00-1997.92

ABK 68.360 18.820 1980.0 -10 69 34 *

AlA —65.250 295.733 1980.0 7 —123 479 1980.00-1988.75

ALE 82.500 297.650 1980.0 -29 73 —102 1984.00-1997.92

AMS —37.833 77.574 1982.5 —643 —413 —2341 *

APl —13.800 188.233 1980.0 —54 199 —-914 1980.00-1997.92

AQU 42.383 13.317 1980.0 —18 45 36 1980.00-1997.92

ARS 56.433 58.566 1980.0 77 —196 528 1980.00-1998.92

ASC —7.950 345.617 1993.5 e e e *

ASP —23.767 133.883 1993.5 e e e *

BDV 49.080 14.020 1980.0 —-52 —13 2 1980.00-1998.67
BEL 51.833 20.792 1980.0 106 125 336 1980.00-1998.92
BFE 55.633 11.666 1980.0 50 —-79 —159 1980.00-1998.42
BJl 40.033 116.183 1980.0 586 —-211 455 1980.00-1997.92
BLC 64.317 263.983 1980.0 115 —41 —-112 1980.00-1997.92

BNG 4.433 18.566 1980.0 —187 —36 290 1980.00-1998.58

BOU 40.140 254.766 1980.0 -30 15 —137 1980.00-1997.92

BOX 58.033 38.966 1980.0 —-22 —46 —405 *

BRW 71.323 203.380 1980.0 -14 —78 -3 1980.00-1997.92
BSL 30.400 270.600 1987.5 e e e *

CBB 69.117 254.967 1980.0 44 —105 28 1980.00-1997.92
CBI 27.100 142.183 1980.0 —328 -27 218 *

CCSs 77.717 104.283 1980.0 —76 —103 —-57 *

CHD 31.000 103.700 1982.5 -13 71 —-114 *

CLF 48.016 2.266 1980.0 -89 2 132 1980.00-1998.92

CMO 64.870 213.856 1980.0 10 —62 23 1980.00-1997.92

CNB —-35.317 149.367 1980.0 30 46 117 1980.00-1998.83

CNH 43.827 125.299 1980.0 —129 33 192 1980.00-1997.92
COl 40.216 351.583 1980.0 37 -19 8 1980.00-1998.83
CRP 10.433 275.083 1979.9 —218 —105 —514 *

csy —66.283 110.533 1980.0 844 —264 —842 *

CTA —20.083 146.250 1984.5 —585 —107 141 *

CzZT —46.433 51.866 1980.0 —792 833 -111 1980.00-1997.92
DIK 73.543 80.562 1980.0 —279 —197 —144 *

DLR 29.490 259.083 1983.5 88 23 86 *

DOB 62.066 9.116 1980.0 —106 —54 232 1980.00-1998.50

DOU 50.100 4.066 1980.0 -3 80 118 1980.00-1998.92
DRV —66.666 140.016 1980.0 —136 -394 —2827 1980.00-1997.92
EBR 40.816 0.500 1980.0 41 21 -32 *

ESK 55.316 356.800 1980.0 -15 =27 —-59 1980.00-1998.92
ETT 9.167 78.017 1980.5 98 —45 95 *

EYR —43.416 172.350 1980.0 —26 -27 39 1980.00-1998.92
FCC 58.767 265.917 1980.0 —155 30 —248 1980.00-1997.92
FRD 38.210 282.633 1980.0 34 —79 105 1980.00-1997.92

FRN 37.090 240.280 1983.5 —51 —67 —110 *
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Table1. (continued).

Code? AP @° Date” Xee (NT)® Yee (NT)F Ze (NT)9 Time period"
FUQ 5.467 286.267 1980.0 81 -83 50 1980.00-1997.50
FUR 48.166 11.283 1980.0 -31 0 45 1980.00-1998.92
GDH 69.252 306.467 1980.0 291 —298 771 1980.00-1998.43
GLN 49,650 262.883 1982.5 *

GNA —31.783 115.950 1980.0 -35 —143 103 1980.00-1998.83
GUA 13.560 144.870 1980.0 84 110 131 1980.00-1997.92
GVN —70.667 351.733 1994.5 *

GZH 23.100 113.350 1980.0 52 9% 33 1980.00-1997.92
HAD 51.000 355.516 1980.0 —64 24 83 1980.00-1998.92
HBK —25.883 27.700 1980.0 27 27 32 1980.00-1998.75
HER —34.416 19.233 1980.0 -29 33 -6 1980.00-1998.83
HIS 80.617 58.050 1980.0 86 —675 1121 *

HLP 54.600 18.817 1980.0 37 -162 -50 1980.00-1997.92
HON 21.316 202.000 1980.0 —189 64 —312 1980.00-1997.92
HRB 47.867 18.183 1980.0 -5 —34 —20 1980.00-1998.92
HTY 33.066 139.833 1981.5 —-34 —79 458 *

HYB 17.417 78.550 1980.0 339 61 458 *

IQA 63.750 291.483 1995.5 *

IRT 52.166 104.450 1980.0 48 5 72 1980.00-1998.75
ISK 41.067 29.067 1980.0 129 20 —103 1980.00-1997.92
KAK 36.233 140.183 1980.0 -9 19 -98 1980.00-1998.75
KIV 50.716 30.300 1980.0 3 66 112 1980.00-1998.33
KNY 31.416 130.883 1980.0 -2 28 -33 1980.00-1997.92
KOoU 5.217 307.267 1996.5 *

KRC 24.950 67.133 1985.5 *

KSH 39.500 76.000 1987.5 *

LAS —35.007 302.310 1980.0 -8 1 33 1980.00-1997.17
LER 60.133 358.816 1980.0 —136 197 16 1980.00-1998.92
LNN 59.950 30.700 1980.0 72 31 235 *

LNP 25.000 121.166 1980.0 3 -16 133 *

LoV 59.350 17.833 1980.0 26 14 33 *

LRV 64.183 338.300 1980.0 —256 594 —503 1980.00-1997.92
LVV 49.900 23.750 1980.0 152 103 165 1980.00-1997.92
LZH 36.083 103.850 1980.0 —18 9 -84 1980.00-1997.92
MAB 50.300 5.683 1991.0 *
MAW —67.600 62.883 1980.0 —-95 25 -21 1980.00-1998.25
MBC 76.317 240.633 1980.0 34 10 121 1980.00-1997.42
MBO 14.390 343.040 1980.0 80 47 160 1980.00-1998.92
MCQ —54.500 158.950 1980.0 240 20 289 1980.00-1998.25
MEA 54.617 246.650 1980.0 69 —4 —100 1980.00-1997.92
MIR —66.550 93.016 1980.0 68 380 -197 *

MIZ 39.117 141.200 1980.0 —88 52 —269 1980.00-1998.83
MMB 43.916 144.200 1980.0 253 149 72 1980.00-1997.92
MOL —67.666 45.850 1980.0 -84 —223 —415 *

MOS 55.466 37.316 1980.0 156 -6 219 1980.00-1998.92
MZL 49.600 117.400 1984.5 —-134 39 —430 *

NAQ 61.160 314.560 1980.0 —273 254 464 1983.00-1998.42
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Table1. (continued).

Code? AP @° Date? Xee (NT)E Yee (NT)F Ze (NT)9 Time period"
NCK 47.633 16.716 1980.0 -14 —-12 =21 1980.00-1998.92
NEW 48.266 242.883 1980.0 —-70 91 —47 1980.00-1997.92
NGK 52.066 12.683 1980.0 —49 10 -41 1980.00-1998.83
NUR 60.516 24.650 1980.0 270 —-95 136 1980.00-1998.75
NVS 55.033 82.900 1980.0 151 —134 94 1980.00-1998.92
ODE 46.783 30.883 1980.0 —-101 —735 21 1980.00-1998.33
OoTT 45.400 284.450 1980.0 122 —169 122 1980.00-1997.92
OuUL 64.516 27.233 1993.5 e e e *

PAF —49.350 70.200 1980.0 303 —26 —736 1980.00-1997.92
PBQ 55.283 282.250 1980.0 127 360 34 1980.00-1997.92
PHU 21.033 105.967 1996.5 e e e *

PPT —17.567 210.417 1980.0 —729 —972 106 1980.00-1997.92
PST —51.700 302.117 1994.5 e e e *

PTY —17.250 292.050 1990.5 e e e *

QUE 30.183 66.950 1980.0 62 89 -8 *

RES 74.683 265.100 1980.0 54 49 28 1980.00-1997.92
SBA —77.850 166.783 1980.0 —2227 —-929 —3766 1980.00-1998.92
SFS 36.492 353.882 1991.5 e e e *

SIT 57.066 224.683 1980.0 -19 5 -39 1980.00-1997.92
SIG 18.116 293.850 1980.0 —47 194 189 1980.00-1997.92
SOD 67.366 26.633 1980.0 —188 —-97 —582 1980.00-1997.92
SPT 39.550 355.650 1981.5 24 30 —54 1980.00-1998.92
SSH 31.100 121.183 1980.0 —267 71 264 1980.00-1997.92
STJ 47.600 303.317 1980.0 15 48 —-15 1980.00-1997.92
SUA 44.683 26.250 1980.0 A —67 77 1980.00-1998.92
SYO —69.000 39.583 1980.0 —86 —159 77 *

SZT 28.317 343.567 1980.0 —3103 —829 —490 *

TAM 22.800 5.533 1980.0 24 —232 -39 *

TAN —18.916 47.552 1980.0 366 —154 —278 *

TEO 19.750 260.816 1980.0 -25 —-95 -39 1980.00-1998.92
TFS 42.083 44.700 1980.0 —269 51 —-134 1980.00-1998.75
THJ 24.000 102.700 1985.5 e *

THL 77.470 290.770 1980.0 —-55 148 23 1980.00-1998.42
THY 46.900 17.900 1980.0 -33 -3 -33 1980.00-1997.92
TIK 71.583 129.000 1980.0 —-93 —194 —-93 *

TNG —6.166 106.633 1980.0 -1 5 70 *

TRD 8.483 76.950 1980.0 309 247 182 1980.00-1997.92
TRW —43.267 294.617 1980.0 20 22 14 1980.00-1998.92
TSU —19.200 17.583 1980.0 60 —110 30 1980.00-1998.92
TTG 3.516 98.566 1982.5 13 59 77 *

TUC 32.250 249.170 1980.0 —112 —325 440 1980.00-1997.92
VAL 51.930 349.750 1980.0 75 —42 -7 1980.00-1998.92
VIC 48.517 236.583 1980.0 —-22 -8 —195 1980.00-1997.92
VLA 43.683 132.166 1980.0 —-22 -20 —-53 *

VOS —78.450 106.866 1980.0 -14 153 —4 *

VSS —22.400 316.350 1980.0 60 —-96 —-14 *

WHN 30.533 114.566 1980.0 34 66 —-34 1980.00-1997.92
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Table1. (continued).

Code? AP @° Date? Xee (NT)E Yo (NT)f Ze (NT)9 Time period"

WMQ 43.816 87.700 1980.0 —42 —98 146 *

WNG 53.750 9.066 1980.0 32 67 —47 1980.00-1997.92

YAK 62.017 129.717 1980.0 69 —1245 124 1980.00-1997.92

YKC 62.483 245517 1980.0 —47 —49 —184 1980.00-1997.92

aAccording to the IAGA convention.

b|_atitude of the observatory, in degrees.

¢Longitude of the observatory, in degrees, positive eastward.
dClose on date to 1980, used to estimate the crustal correction.

€Crustal contribution in X component, in nT (geographic coordinates).

f Crustal contribution in'Y component, in nT (geographic coordinates).

9Crustal contribution in Z component, in nT (geographic coordinates).

P Period over which monthly mean values were available (for SV modelling).

datawere available. Inthe following we do not introduce an
a priori model in our inversion procedure and we do not
consider data already used in IGRF1995, such as POGS data
or Project MAGNET data.

2. Data

Modelling of the main field and its secular variation is
generally based on different sources of magnetic data. In
the following we discuss two databases, one for the main
field modelling, the other for the secular variation modelling.
Also, we describe the applied interpolations and extrapola-
tions.

2.1 Dataselection for main field modelling

When deriving spherical harmonic models in the absence
of MAGSAT-quality satellite data, it is important to collect
data well distributed all over the globe and of good qual-
ity. Such models are therefore dependent on geomagnetic
observatory data and data from repeat stations. Ship-borne
magnetic survey measurements in areas without observato-
ries were also used.

In our attempt to build amain field model for 2000.0 some
data selection criteriawere adopted. First, we decided to use
only the magnetic datawhich were not included in modelling
themain field for 1995 epoch (this gives us the possibility to
compute a model which is independent of the IGRF1995).
Then, wetried to obtain asmany magnetic dataaspossiblefor
the 1997.5 epoch. This epoch isthe middle of the time-span
between the two epochs for which IGRF models have to be
available. It isalsothelast epoch for which secular variation
model s derived from observationsrather than predictionscan
be computed—see Subsection 2.2.

211 Observatory data The present geographical
distribution of observatoriesis still unbalanced between the
Northern and the Southern hemispheres, and obviously be-
tween the continental and oceanic regions. Further deterio-
ration is occurring because some observatories are closing,
dueto economic or political reasons. Also, obtainingthedata
for recent years is sometimes difficult, because some obser-
vatories have along delay in computing and publishing their
data. For the purpose of modelling, three field components
were selected: northward (X), eastward (Y) and vertically

downward (Z). Thelist of availableobservatorieswith corre-
sponding IAGA code and geographical coordinatesis given
in Table 1. The geographical distribution of these observa-
toriesis shown in Fig. 1. It isalso to be noted that by using
annua mean values the external field effects (diurna vari-
ations, seasona variations and magnetic disturbances) are
mostly removed.

Twoimportant problemshaveto be solvedin preparing the
final dataset of annual means. The first oneis to get annual
means for observatories which did not run throughout 1997.
The second is to estimate the crustal biases.

Some observatories do not provide exact mean annual val-
ues for 1997.5 for various reasons: they were closed during
that year, or they were run for a short while or they were
closed before 1997 and new equipment was installed during
that year. Two observatories were closed during 1997: GLN
(annual mean from the first 85 days only, thereafter it was
avariometer station), and MBC (observatory closed on day
174). Inoneobservatory (AAE) new equipment wasinstalled
and data became available only from September 1997. To
get the annual means the available data were extrapolated to
1997.5. Inall, thedatafrom 145 observatorieswere collected
for this study.

The second important aspect relating to the preparation of
the dataset is estimation of the crustal biases. It is known
that some observatories are located on local anomalies that
can exceed several hundred nanoTedlas(nT). To computethe
crustal biasesthe annual mean value given by an observatory
for the 1980.0 epoch was compared with the computed value
(for the same location) from a model based on high quality
vector datafrom the MAGSAT mission. We derived amodel
for 1980.0 using three model s cal culated from the quiet time
data by Cohen (1989), i.e., 1979.871, 1980.027, 1980.120
epochs. Among the observatories listed in Table 1, only
114 observatories were operating during 1979-1980 (when
changesin baselinesoccurred they have been applied). Three
others changed their location since 1980 and the site correc-
tions have not been supplied by the observatories, so we es-
timated these values (AAE, DIK, MIR). A few others were
opened between 1980 and 1985, and we extrapolated data
back to 1980 (AMS, CHD, CRP, CTA, DLR, ETT, FRN,



92
1142

Modélisation du champ magnétique terrestre
B. LANGLAISAND M. MANDEA: GEOMAGNETIC FIELD MODELLING

b)

Fig. 1. a) Geographical distribution of the observations used in the main field modelling with their adopted weights: geomagnetic observatories (full
black square), repeat stations (full pale grey triangle), scalar data (full grey circle). The weights are proportional here to the radius of circles around the
observation points, and to aquality factor—1 for observatories and 3/4 for repeat stationsand scalar data. b) Geographical distribution of the geomagnetic
observatories used in the secular variation modelling with their adopted weights (proportional here to the radius of circles around the observation points).

Mollweide equal area projection.

HTY, MZL, SPT and TTG). Also, the data for TAN were
interpolated (linear interpolation).

For 16 observatories it was not possible to get mean val-
ues for 1980.0. We show later that these observatories are
situated in areas without important magnetic anomalies, as
indicated by the small magnitude of the absolute residuals
with respect to our estimated 1997.5 model. Table1 liststhe
crustal biases (Xcc, Yec and Zcc), when computed.

The crustal biases, when available, were subtracted from
each annual mean component. The final dataset was then
converted to the geocentric coordinate system using the stan-
dard formulae (Langel, 1987).

212 Repeat station data Repeat stations are very
useful in regional mapping. They are also very useful in
globa modelling, because of the reduced number of oper-
ating observatories in some large areas. The selected data
were kindly provided by WDC Edinburgh, or directly by
the national agencies. The repeat stations are generally re-
occupied once every three to five years. For our purpose we
retained only repeat stations occupied during 1997. Some of
the available data were aready reduced to the 1997.5 epoch.

Theotherswere corrected assuming that thetemporal change
was the same as that at a nearby observatory.

All repeat station measurements were tested by compar-
ison with our 1997.5 model (see Section 4), to eliminate
those for which the absolute residuals from the model were
greater than 250 nT in any component. The final repeat sta-
tion dataset contained 67 observations, distributed as shown
inFig. 1.

2.1.3 Scalar data Some marine surveys were made
during 1995-1998. Marine data were selected from peri-
ods when K, indices were |less than or equal to 2,, and only
measurements made during local night time were used, to
mitigate the effects of diurnal variations. No data with abso-
lute residuals larger than 500 nT with respect to our 1997.5
model were kept.

A map was then made of the selected data locations and
from this it was decided that a 1° by 1° bin size was appro-
priate. For each bin a plot was made of total intensity versus
time, and outliers were removed manually. The remaining
datain the bin were averaged and adjusted to 1997.5 using
the 1995.0-1999.0 secular variation models.
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The marine data were provided by: CITHER 3LEG2 in
the Atlantic Ocean (February—April 1995), LARJAKA in
the Indian Ocean (October—November 1995), PRIMAR96
survey, in the Romanche—equatorial Atlantic area (May
1996), FUJI-M D108 survey, inthe south-west Indianrift area
(October—-November 1997), FOUNDATION-HOT-LINE
survey, in the south Pacific area (January—February 1997),
MD112/MAGOFOND?2 survey inthe central Indian rift area
(October—November 1998). Some other data were found on
GEODASvol. 4—“LEG” cruises. Six scalar measurements
were provided by apolar expedition from Dumont D’ Urville
to Vostok (January—February 1996). In total there were 139
scalar data averages, the locations of which are aso plotted
inFig. 1.

2.2 Data selection for secular variation modelling

Our aim is to obtain a series of annual secular variation,
obtained by differencing main field models based on obser-
vatory annual means. To verify these annual mean data, and
to extrapolate beyond the published values, we used obser-
vatory monthly means.

2.21 Monthly means from geomagnetic observato-
ries Inour view, the best method to map temporal changes
on atime-scale of years or decades is to use data from ge-
omagnetic observatories. It is emphasised that no survey or
satellite data can provide such information. Furthermore,
with using only satellite data, it is not possible to distinguish
between temporal and spatial variations of the field; and the
main field variations on temporal scales greater than years
cannot be defined by occasional satellite missions, sincesuch
variations are not linear. The present-day distribution of ob-
servatoriesis far from ideal, and its effect on modelling has
already been noted (Alexandrescu et al., 1994; Langel etal.,
1995). In the following, we describe the observatory data
used and the problems related to this dataset.

Our purpose was to obtain a dataset with as many obser-
vatories as possible containing long series of measurements.
To ensure the consistency of data, and the stability of our
secular variation model in time, we chose those observato-
ries for which annual mean values cover the last two solar
cycles (from 1975 to present).

Moreover, for modelling the secular variation, it isimpor-
tant to get a dataset of very good quality and to be able to
extrapolate these data over a time-span of two-three years.
These are the reasons we also used a database of monthly
means (Alexandrescu, 1998). This database covers a shorter
time-span than the database of annual means (for most obser-
vatoriesfrom 1980, until at least 1997—the end of the series
depending on each observatory). All the monthly mean val-
ues were adjusted to the last known reference point, when
changes were pointed out by the observatory.

Thereafter, using monthly mean series over more than 18
years, itispossibleto simply plot the variations of each com-
ponent and to see the consistency of the data. In this way
weidentified and corrected various mistakes, and we discov-
ered some other jumps; when this situation was noted more
information was directly requested from the observatories.
Thelast problem to solve in preparing the series of monthly
means was time gaps. In these cases, linear interpolation
was used to reconstruct the missing values. The largest gaps
we corrected for were six monthslong, with three exceptions
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(AlA, API, and TSU). Longer gaps of about 2 years were
exceptionally accepted, because they were al situated in the
Southern hemisphere (but, only after confirmation from the
observatories about the use of the same configuration before
and after the interruption).

In al, the dataset of monthly mean values contains 93
observatories. They are listed in Table 1, together with the
corresponding | AGA code, geographical coordinates, thebe-
ginning and the end of the time series. The geographical
distribution of these observatoriesis shownin Fig. 1.

2.2.2 Extrapolation of monthly means Thefirst use
of monthly mean values was to verify the annual means:
we computed the annual means from monthly means and
compared them with the annual means published by WDCs.
When the differences were relatively small (£5 nT) it was
assumed they resulted from a different averaging procedure.
However, for some observatories these differences were of
the order of tens of nT. In all cases we asked for more
information from the observatories, and we were ableto find
some sources of errors (sometimes wrong values tabulated
in WDC files, sometimes different corrections which were
not applied to monthly means, sometimes errors in initial
computations).

The second use of monthly means was to extrapolate the
available data over 2—3 years (depending on the end of each
series) in order to reach 2000, the epoch of the IGRF can-
didate, and to cover the time-span from 1975 to 2000 for
the secular variation models. To extrapolate the series we
used exponential smoothing (Gardner, 1985). The specific
formulae for simple exponential smoothing is:

S=a*xX+1—o)*xs_1, 4

where &, & isthe smooth signal, and x; the observed one.
Consequently, each smoothed value is the weighted average
of the previous observations, where the wei ghts decrease ex-
ponentially depending on the value of parameter «. If « is
equal to 1, then the previous observations are ignored en-
tirely; if o tendsto O, then the current observation isignored
entirely. Also we added a twelve-month seasonal variation,
in agreement with the annual variation of thefield. This sea-
sonal component is derived in asimilar way to the s; value
from simple exponential smoothing. For this seasonal model
we have:

li=l—p+dé*x(1—a)*xe ®)

where |; is the seasonal component at time t, I, is the
smoothed seasonal factor at timet — p, p is the length of
the period, and & isan error, i.e., the difference between the
observed and the forecast value at timet. If § iSO, aconstant
amplitude seasonal component is used to generate the one-
step-ahead forecasts. If the § parameter is equal to 1, then
the seasonal component is modified “maximally” at every
step by the respective forecast error; in most of the series
analyzed § was zero.

All available X, Y, Z components were fitted by this
method, using alinear trend for most observatories (in some
cases the exponential or damped trend had to be applied,
when the series tendency was changing over the last part).
All parameterswere adjusted automatically, in aleast squares
sense. We show two examplesof prediction, in Figs. 2 and 3.
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Fig. 2. Examples of measured series (full line), predicted values (dashed
line) and residuals (dotted line) of the X, Y, Z monthly means for Harte-
beesthoek observatory (HBK), from 1998.75 to 2000.92 (timescaleisin-
dicated by the number of observations on the abscissa of each graph). The
parameters used to extrapolate the X, Y, Z components are o = 0.539,
0.675,0.727 and y = 0.0, 0.118, 0.045 (see Subsection 2.2.2 for details).

3. Method of Analysis

For themain field model, epoch 1997.5 we used the dataset
described in Subsection 2.1, and for the secular variation
model 20002005 the datasets described in Subsection 2.2.
All models were calculated using the least squares method
of Cain et al. (1967). Also, we considered that the choice
of the model for the first iteration has no importance in the
final result, as it was shown recently (Ultré-Guérard, 1996).
Considering the avail able data distribution, the model for the
main field was computed up to degree and order 10, and the
models for the secular variation up to degree and order 8.

The weighting scheme applied to the geomagnetic obser-
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Fig. 3. Examples of measured series (full line), predicted values (dashed
line) and residuals(dotted line) of the X, Y, Z monthly meansfor Resolute
Bay observatory (RES), from 1998.75 to 2000.92 (time scaleisindicated
by the number of observations on the abscissa of each graph). The pa-
rameters used to extrapolate the X, Y, Z components are « = 0.720,
0.408, 0.507 and y = 0.0, 0.007, 0.007 (see Subsection 2.2.2 for details).

vations is mainly based on the spatial distribution. Indeed,
it is difficult to appreciate the quality of data provided by
a given observation point because an important number of
parameters which govern the field measurement cannot be
parameterized (quality of instruments, operator experience,
data processing, etc.).

The objective criterion in weighting data is to consider
the geographical distribution of observation locations. For a
givenpoint, wesearchfor all theother measurement positions
situated in acircle of radius (2 - - a/2n), where a (6371.2
km) denotesthemean radiusof the Earth, and n themaximum
order of the spherical harmonic development; e.g., for the
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Fig. 4. Mapsof residuals of thea) X, b) Y, ¢) Z, and d) F components at the Earth’s surface for the main field model at 1997.5. The radius of circle are
proportional to the absolute residuals: lower than 50 nT, between 50 and 100 nT, between 100 and 200 nT, and greater than 200 nT. Colors separate data

sources and sign of residuals (negative/positive): observatory—light blue/red (X, Y, Z), repeat stations—blue/purple (X, Y, Z), scalar—light blue/red
(F). Mollweide equal area projection.

main field model developed up to degree and order 10 the
radius is about 2000 km. The circle represents the influence
zone of the measurement onthemodel. Thiscircleisdivided
into four quarters: south-east (j = 1), south-west (j = 2),
north-west (j = 3) and north-east (j = 4) and then it can be
written:

/

W = ?' (6)

g

. 3 j-amin (dj. da)

: 4 . dmax "
N ’
T = Zial Wi , (8)

where w; isthe weight for theith observation, d; isthe dis-
tance between the observation i and the nearest one in the
jth quarter, dma is the radius of the circle. The parameter
y makes the distinction between different classes of obser-
vation, as a quality factor: hereitsvalueis set to 1 for each
observatory and 3/4 for repeat stations and scalar data.

This weighting scheme did not give too large a weight to
one isolated observation, and it did not eliminate the obser-
vations situated in areas with agood coverage (i.e., Western-
Europe). Some other schemes, based aso on minimal dis-
tance between the observations, were also developed and
tested. In order to choose the most efficient one, we com-
puted and plotted the covariance matrices of parameters. The
method described above ensured the best diagonality of the
computed covariancematrices. Figure 1 showsalsoanequiv-
alent of the adopted weights, expressed in kilometers around
agiven location.
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Fig. 5. Evolution of the root mean square residual (average over all com-
ponents) for the MF (dotted line) and corresponding SV (dashed line)
models from 1975 to 2000.

4. Results
4.1 A proposed main field model for the 2000.0 epoch

The main field model for the 1997.5 epoch was computed
up to degree and order 10. It is known that there are con-
tributions beyond this limit, but the available data could not
support a higher extension.

To extrapolate this main field model to the 2000.0 epoch
we updated the 1997.5 model by using the annual secular
variation models described below. The list of Gauss coeffi-
cients of the main field for the 2000.0 epoch is presented in
Table 2. The 120 coefficients obtained were rounded to the
nearest nT.

The rms residual, average over all components, is 97 nT
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Table2. The Schimidt quasi-normalised main field coefficients (g7" and hT") for 2000.0 and the secular variation ones (g}ﬁ“ and hL“) for 20002005 time-span.

Degreen Order m g (nT) h (nT) gm (nT year™1) hin (nT year—1)
1 0 —29601 e 131
1 1 —1763 5173 9.3 —-25.0
2 0 —2284 e —-12.2
2 1 3095 —2474 -0.4 —-23.3
2 2 1658 —447 -20 -89
3 0 1337 e 1.7
3 1 —2288 —207 —-4.1 7.3
3 2 1266 290 18 0.1
3 3 749 —471 —-8.1 —149
4 0 958 e -1.2
4 1 775 263 24 2.8
4 2 251 —234 74 10
4 3 —416 121 41 6.4
4 4 110 —-327 2.7 -0.2
5 0 —-221 e —-0.6
5 1 373 35 -0.9 -11
5 2 207 188 -3.0 0.2
5 3 —139 —134 —-3.7 13
5 4 —158 —-52 -0.7 29
5 5 —49 132 1.3 05
6 0 74 e 0.9
6 1 58 -5 -04 -01
6 2 68 34 0.3 -0.9
6 3 —150 60 2.6 0.7
6 4 —16 —49 -0.6 -04
6 5 34 -9 0.1 -0.0
6 6 —65 43 0.9 12
7 0 e e 0.3
7 1 —103 —65 0.2 16
7 2 11 —-23 04 -0.2
7 3 41 19 14 0.3
7 4 18 0.9 0.1
7 5 27 0.5 —-14
7 6 12 —-47 15 —-05
7 7 -9 -13 —-14 -0.2
8 0 18 e —-0.4
8 1 18 5 —-0.1 —-0.6
8 2 -1 -3 -05 0.1
8 3 -19 9 0.0 -0.2
8 4 -8 -29 -14 -01
8 5 16 9 0.0 1.0
8 6 11 15 -0.9 -0.9
8 7 —-14 —6 -0.6 0.6
8 8 17 5 -1.0 -04
9 0 4
9 1 29 =21
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Table 2. (continued).

Degreen Order m gr (nT) hy (nT) gm (nT year™t) hn (nT year—1)
9 2 -1 11
9 3 17 3
9 4 3 -8
9 5 —14 1
9 6 —-11 11
9 7 10 6
9 8 3 —28
9 9 -6 10

10 0 0

10 1 —16 8
10 2 A -10
10 3 2 4
10 4 3 9
10 5 8 -0
10 6 2 -11
10 7 2 -2
10 8 9 10
10 9 —-15 0
10 10 6 -3

(respectively 101 nT, 67 nT, and 117 nT for observatory,
repeat station, and scalar data). Figure 4 showstheresiduas
in X,Y, Z, F components for each point of observation for
the 1997.5 epoch. The mean values for the components are
—7 nT, 14 nT, and 11 nT in the observatories, —16 nT, 44
nT and 3 nT in the repeat stations, and 47 nT for the scalar
measurements.

4.2 A proposed secular variation field for 2000-2005

To build the secular variation models over the 25-year
time-span, we computed 26 main field models, from 1975
to 1997 (for the middle of each year). These models have
been used to estimate the secular variation models, by taking
successive differences.

To verify the consistency of the datasets and of the resullts,
the rmsresiduals for the main field and secular variation are
plotted in Fig. 5. For the main field model, the mean of the
rms residuals is 43 nT, and for the secular variation models
itis5nT - yr~1. Asisshown in Fig. 5, the two curves may
be correlated. The decrease of the rms residual for the main
field models at the beginning of the period could be due to
theimprovement in the dataquality (no monthly meanswere
available between 1975 and 1980 to verify the annual mean
values). On the contrary, the increase of the rms residual at
the end of the interval is not explained by the data quality,
as monthly means were available up to the end of 1998 (for
almost all observatories).

From these models we extracted separately each coeffi-
cient. In such away, series for each coefficient (i.e., series
of ¢9, g1, hi, etc...) containing 25 values were produced.

To predict thetime variation of these coefficients, weagain
used exponential smoothing. The prediction was not easy,
because of the short length of the series. Thiswasthe reason

we preferred to take constant value of « = 0.5 in the pre-
diction procedure (EqQ. (7)). Each series of coefficient was
extrapolated to give five values, corresponding to the secu-
lar variation for 2001.0, 2002.0, 2003.0, 2004.0, and 2005.0.
Finaly, to predict a secular variation model for 2000—2005,
we computed mean values for the 2002.5 epoch, as:

. €2000.0 + C2005.0 .
C20025 = [(f + Cooo1.0

©)

+ C002.0 + C2003.0 + C2004.01| /5

where¢ representsag™ or h. The coefficientsof this2002.5
mode! are listed in Table 2, rounded to 0.1 nT - yr—1.

5. Conclusion

In our attempt to produce a geomagnetic main field model
for 2000.0 and a secular variation one for the 2000-2005
time-span, we chose an approach which makesnodirect links
between our models and previous IGRF models. It is perti-
nent to ask how valid these coefficients are. To answer this
guestion a test was done, separately for the main field and
secular variation.
5.1 Evaluation of the proposed main field model

We compared our main field model with the published
IGRF 1995 model. The IGRF 1995 model was extended to
1997.5, using our secular variation models. Taking the dif-
ference between the two models, areas with important dis-
crepancies have been noted. In the most densely covered
areasthe differencesare of sometensof nT. Asexpected the
worst situation is encountered in areas without observations
(e.g., South Atlantic or North Pacific). But there were also
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large differences in areas where marine data were available
for the main field model. For example, in the South Pacific
the differences between the available marine data and those
predicted by IGRF 1995 are about 1000 nT.

Thelargedifferencesbetween our candidate model and the
updated |GRF 1995 model show that the main geomagnetic
field model has to be improved using the new @rsted data.
However at the time of these computation, data supplied by
only the OverHauser magnetometer were available. Prelimi-
nary calculations using a part of this dataset showed that this
improved our model. But, of course, vectoria dataarereally
needed. With this new dataset a very good coverage of the
Earth’s surface will be realised.

5.2 Evaluation of the proposed secular variation model

We also tried to estimate the quality of our secular vari-
ation models, by checking the method of geomagnetic data
prediction. For some observatories (chosen randomly), the
last two yearsof monthly mean valueswereremoved, and the
sametime-span was predicted. Inall cases, predictionswere
in good agreement with data, except for the observatories
where the secular variation rapidly changed.

The secular variation models would be improved if the
data series were available from more observatories. In the
present study, some observatorieslocated in “key” areaslike
the Southern hemisphere are missing. However, the global
network of geomagnetic observatories has a far from uni-
form distribution. So long as our knowledge of the secular
variation depends heavily on observatory data, it will remain
inaccurate. It is clear that new observatories are required,
especially in ocean areas, and the long-term running of the
observatories has a so to be considered.

In the near future, new and exciting satellite missions
(Drsted, SAC-C, CHAMP) will investigate hitherto hidden
features of the geomagnetic field. Only the combined anal-
ysis of data obtained by measurements at the Earth’s surface
and by satellites will drastically enhance the signal-to-noise
ratio and extraction of the various sources of the field, en-
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abling a unique separation to be made.
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2.3.2.2 Test des modéles candidats

Les trois modeles candidats a 'IGRF 2000 (Macmillan et Quinn, 2000; Go-
lovkov et al., 2000; Langlais et Mandea, 2000) ont été testés pour estimer leur
capacité prédire le champ magnétique en 2000. Nous avons également testé le
modele IGRF 1995, extrapolé a 2000 en utilisant sa propre variation séculaire.
Les tests ont été effectués avant 1’assemblée du IAGA, qui a eu lieu en juillet
1999 a Birmingham. A cette date, aucun des modeles proposés n’était basé sur
les données magnétiques du satellite Orsted (le modele candidat anglo-américain
est le modele préliminaire WMM2000 (Macmillan et Quinn, 2000)). Les résultats
sont présentés dans ’article que nous reprenons ici.

Résumé de D’article

Test des modeles pré-Orsted candidats pour 'IGRF 2000 en utilisant des
données magnétiques scalaires du satellite Orsted.
Mioara Mandea et Benoit Langlais
Publié dans FEarth, Planets and Space, 2000.

Afin de décrire le champ magnétique terrestre pour 1’époque 2000 et la va-
riation séculaire de 2000 a 2005, trois modeles candidats pour I'International
Geomagnetic Reference Field (IGRF 2000) ont été proposés au début de 'année
1999, dénommés (par ordre alphabétique) IPGPOO0 (proposé par 'TPGP), IZMI00
(proposé par 'IZMIRAN) et USUKO0 (proposé par le BGS et 'USGS). Un qua-
trieme modele, IGRF95 (I'IGRF 1995 extrapolé a 2000), a été suggéré par I'ancien
président du groupe de travail. Les méthodes de modélisation et les données uti-
lisées sont présentées par chaque équipe dans ce numéro. Notre étude évalue ces
différents modeles par rapport aux données scalaires du satellite Orsted, les seules
données satellitaires disponibles au moment ou les tests décrits ont été menés.
Le premier test est un calcul de différences entre les observations du satellite et
des données prédites a partir des modeles candidats. Le second test évalue la ca-
pacité des modeles a réduire 'effet Backus, en utilisant un équateur magnétique
synthétique conjointement avec les données scalaires satellitaires. Les deux tests
indiquent que la qualité des modeles candidats est loin d’étre satisfaisante, et

qu'un nouveau modele, basé sur des données du satellite Drsted, sera nécessaire.
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Use of @rsted scalar data in evaluating the pre-@rsted main field candidate models
for the IGRF 2000

Mioara Mandea and Benoit Langlais

Ingtitut de Physique du Globe, B.P. 89, 4 Place Jussieu, 75252 Paris cedex 5, France

(Received February 14, 2000; Revised June 26, 2000; Accepted June 26, 2000)

For describing the main field model at the 2000.0 epoch and the secular variation over the 2000—2005 time-
span, three candidate models for the International Geomagnetic Reference Field (IGRF 2000) were proposed at the
beginning of 1999, called in a phabetical order IPGPOO (proposed by IPGP), 1ZMI100 (proposed by IZMIRAN) and
USUKOO (proposed by USGS/BGS). A fourth model, IGRF95 (the updated |GRF 1995), was suggested by the
Working Group chairman. The modelling methods and the data used are presented by each team elsewherein this
special issue. This study is an attempt to test these models using the total field intensity provided by the @rsted
satellite, the only data available from that satellite at the time when the two tests describing here were done. The
first test consists of evaluating the differences between the real and the synthetic data computed from the candidate
models. The second test compares the capability of the candidate models to reduce the Backus effect, using a
predictive dip-equator position and @rsted data. Both tests show that the quality of the candidate modelsisfar from
being acceptable, and, therefore, a new candidate model for the main field, using vectorial @rsted data, is required.

1. Introduction

A five-year interval separatesthe epochsfor which models
to describe the main geomagnetic field and its secular varia-
tion are proposed by Working Group V-8 of the International
Association of Geomagnetism and Aeronomy (IAGA). To
produce these models, the standard procedure consists of a
request for candidate models from the geomagnetic commu-
nity, followed by an evaluation of the models submitted, and
finally an adoption of the final model, the so-called Interna-
tiona Geomagnetic Reference Field (IGRF). In this paper
the quality of the models submitted prior to the availability
of @rsted vectorial datais examined.

Themost relevant information about the candidate models
are summarized here. The full description of the inversion
method, and the geomagnetic data used, are described by
each teaminthe present issue. Thefour models, up to degree
and order 10, are referred to as |PGPOO, 1ZM100, USUK 00,
and IGRF95.

The IPGPO0 model was proposed by B. Langlais and M.
Mandea (Institut de Physique du Globe de Paris, France).
The model was based on 1997 observatory annual means
(145 values of X, Y, Z components), repeat stations occu-
pied during 1997 and adjusted to 1997.5 using the nearby
observatory (67 values of X, Y, Z components), and marine
data obtained from 1995 to 1998, at local night time and for
kp < 2 and then reduced to 1997.5 by the IPGPOO secular
variation model (139 values of F component). The repeat
stations and the marine data were weighted 2/3 compared
to observatories. All data sites were given weights depend-
ing on their geographical distribution. The main field model

Copy right© The Society of Geomagnetism and Earth, Planetary and Space Sciences
(SGEPSS); The Seismologica Society of Japan; The Volcanological Society of Japan;
The Geodetic Society of Japan; The Japanese Society for Planetary Sciences.

was produced by a least square technique for 1997.5 epoch
and then extrapolated to 2000.0 using the IPGPOO secular
variation model.

The 1ZM100 model was proposed by V. P. Golovkov et al.
(IZMIRAN, Russia). The main field model and the secular
variation one were obtained simultaneously. Only datafrom
geomagnetic observatories were used, available for 1996 on-
wards (217 annual means for X, Y, Z components). From
1970 to 1995, 162 values for the X, Y, Z components were
synthesized for every second year from the IZMST 70-95
model, onagrid of 20° x 20°. Unitweightswereappliedtoall
data. Timefunctionswere obtained from 28 well-distributed
observatories, which were then imposed in a spherical har-
monic analysis applied to all the data.

The USUKO00 model was proposed by J. M. Quinn (US
Navy, USA) and S. Macmillan (British Geological Survey,
UK). The model was built using three datasets from repeat
stations, aeromagnetic surveys and synthetic data. The 2675
X, Y, Z, F repeat station measurements over 1988-1998
were adjusted to 1995.0 using the previous USGS/BGS sec-
ular variation model up to 1990, and the present BGS model
beyond 1990. The aeromagnetic dataset consisted of 41000
F-observations, from 1988 to 1998, updated as for the re-
peat station data. The synthetic values were computed on a
2° x 2° grid from the 1992.5 model of Quinn et al. (1995),
and updated to 1995.0 by the BGS secular variation model.
The relative data quality was assessed by giving different
weights to each dataset: 0.2 to repest station data, 0.06 to
aeromagnetic data and 1 to synthetic data. The model pro-
duced for epoch 1995.0 was extrapol ated to 2000.0 using the
present BGS secular variation model.

The fourth model, IGRF95, was simply the IGRF 1995
model updated using the |GRF 1995 secular variation model.

The tests presented in this paper were done before the
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XXIl TUGG General Assembly (July 1999) in preparation
for the Working Group V-8 meeting of IAGA, when discus-
sions about the adoption of the IGRF 2000 model were held
(hence the reason that the selected @rsted datafor testing the
candidate models covers atime interval prior to June 1999).

2. Principleof Testing

Different procedures have been applied in the past, and the
reader isreferred to the special issues of Physics of the Earth
and Planetary Interiors (48, 1987) or Journal of Geomag-
netism and Geoelectricity (34, 1982; 44, 1992; 49, 1997).
The advantages and disadvantages of the procedures applied
toverify thequality of the model swere pointed out by L angel
(1992). Two main approaches are possible: to compare the
models among themselves and to compare the models with
rea data.

In our evaluation of the four candidate models, we test
the predictive power of each model versus real data. To be
surethat the dataset used for comparisonisindependent from
all data used in computing the candidate models, the @rsted
scalar data were chosen. These data present two important
advantages: thereis no link with the data used by the three
teams in deriving their models, and @rsted data are well-
distributed at the Earth’s surface, so the models could be
tested over global and regional areas.

Two tests were carried out. First, we evaluated the differ-
ences between the @rsted data and synthetic data computed
from the candidate models. Second, we tested the candidate
modelsviatheir capability to predict adip equator in order to
reducethe Backuseffect when inverting together with @rsted
data, by applying the method proposed by Khokhlov et al.
(1997, 1999).

Remark

Testswere performed by reducing @rsted datato the epoch
of the models, using the candidate secular variation models
up to degree and order 8. Tests using the IGRF 1995 secular
variation model to reduce Drsted data were also performed,
but with worse results, not shown in this paper.

3. Orsted Data Selection

The Danish @rsted satellitewaslaunched on February 23rd
1999, by NASA, and data became available on March 15th.
After numerous problems, mostly linked to time shifts be-
tween instruments, the scalar data were made accessible via
the web site of the Danish Meteorological Institut (DMI,
http://ww. dm . dk). The datawere presented in araw
format. Some problems arose because the pre-launch cali-
bration was applied to the data, and some errorsin thetiming
of the data till existed. We re-corrected the data, using the
in-flight calibration, kindly furnished by the @rsted Science
DataCenter (OSDC). Thiscorrection corresponded to ashift
of about 1.5 nT. Tests were also performed to assess the va
lidity and the consistency of the data (Langlais et al., 1999;
Appendix of Lowes et al., 2000).

After the data were corrected for in-flight calibration and
checked, the time-span from March 20th to April 26th was
considered. Over thistimeinterval datawere selected in the
usual way, using local time and magnetic activity indices.
Thefirst choicewasto select only night-side data, in order to
reduce the diurnal variation. Thereafter the three hour time
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Fig. 1. Distribution of @rsted data (19457 field intensity values), known as
setl (Mollweide equal area projection).
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Fig. 2. Distribution of @rsted data (6149 field intensity values), known as
set2, together with position of the dip equator predicted by USUK 00.

intervalsover whichthe K, = Op or K, = 0, were selected.

Considering these selection criteria, 232637 scalar mea-
surementswereretained. Thisset wasreduced to two smaller
ones, in order to have homogeneous data distributions. The
first one (setl) consisted of a maximum of 10 measurement
points per 5° x 5°, containing 19457 field intensity values.
The second one (set2) consisted of a maximum of 10 mea-
surement points per 10° x 10°, and contained 6149 field
intensity values. Each of these datasets was used for a dif-
ferent test. As the candidate models were built for epoch
2000.0, the @rsted datawere updated to this epoch, using the
secular variation of each candidate model, respectively. The
data distributions of these two datasets are shown in Figs. 1
and 2.

4. Resultsof Tests
4.1 How well dothe models predict thefield intensity?

Theaimof thisfirst test isto show the capability of the sub-
mitted modelsto predict theintensity of the Earth’smagnetic
field at the satellite elevation.

Synthetic datafor the 19457 measurement | ocationsof setl
were computed from the candidate models (all up to degree
and order 10) and compared with the real @rsted data. The
results, in terms of mean and standard deviation between real
and synthetic data, are presented in Table 1.

For each model the resulting pattern of residualsis shown
approximately by the appropriate contour plot of Fig. 3.
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¢) USUKO00

d) IGRF95

Fig. 3. Residuals between @rsted scalar data and predicted one from a) IPGP00, b) 1ZM100, c) USUKQ0, d) IGRF95. Residuals are averaged on agrid of
15° x 15°, resulting 288 points then contoured, with a contour spacing of 25 nT.

Table 1. Comparison between real and synthetic data for setl.

Model Mean (nT) o (nT)
IPGP00 224 65.6
IZM100 46.6 82.1
USUKO00 237 305
IGRF95 27.2 61.5

4.2 How well dothe models predict the dip equator?

Let us briefly recall some aspects concerning the deriva-
tion of a main field model using only scalar data. Such a
model cannot beobtained properly, anditisstrongly contami-
nated by the Backus effect: thisis due to the non-uniqueness
of the solution because the orientation of the field is not
known (Backus, 1970). Thisproblem can be solved usingthe
method proposed by Khokhlov et al. (1997, 1999) with anu-
merical application presented in Ultré-Guérard et al. (1998).
These studies show that, given the position of the dip equator
with a reasonable accuracy, it is possible to recover amain
field model without any Backus effect.

We were then interested by the coherence of the dip equa
tor predicted by the four models with the @rsted field in-
tensity. Dip equators were simulated for the mean epoch of
the available Orsted data, i.e. March 28th 1999, using main
field candidate models (up to degree and order 10) and their
secular variation models (up to degree and order 8). Then
an inversion was performed, using the Jrsted dataset set?
and the 720 locations where B; isnull (one point every 0.5°
of longitude) on a sphere of radius 6371.2 km. The inver-
sion was performed using the least square method of Cain et
al. (1967), with unit weights for equatorial data and weights

based on sine of colatitude for scalar satellite data, described
asfollows:

wa _ 2 Nequ + Neca

; sin (6; 1
i 3 Tsca ( I) ( )
o = T Neaw + Neca @
! 3 Tequ
with

Nega
Tea= Y _SiN(6) O

i=1
Tequ - Nequ (4)

where »*? denotes the weight of theith scalar data of colati-
tude; and ™ denotestheweight of the j th equatorial data.
Nsca @d Negy are the total number of scalar and equatorial
data, i.e. 6149 and 720.

The distribution of the scalar dataset used, together with
the position of the dip equator predicted by USUKOQO, is
shown in Fig. 2. Theresiduals given by these inversions up
to degree and order 10 are summarised in Table 2. For each
combined candidate equator/@rsted model (inversion) rms
are given separately for the AF between that model and the
@rsted data (RM Sg,), and for the vertical field of that @rsted
model at the equator locationsgiven by the candidate models,
where the vertical field would be zero (RMS). The values
of rmsfor the combined datasets (weighted according to Eqgs.
(1) and (2)) are also given (RM S).

Results of thistest have to be careful considered: awrong
model could be considered closer to the redlity if only the
scalar residualsor only the equatorial residualsaretaken into
account. Let the main field model Mg be the true, compli-
cated field model, but slightly noised, and two other models
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Table2. Test of the prediction of the dip equator.

Model RMSga (NT) RMSgq, (NT) RMS; (nT)
IPGP0O0 10.9 6.0 9.6
1ZM100 9.3 27 1.7
USUKO00 6.7 13 5.6
IGRF95 7.2 15 6.0

M (the true model scaled overall by some factor signifi-
cantly different from 1), and M, (a model giving the same
field intensity asthetrue model, but corrupted by the Backus
effect). Model M; gives the best geometry for the equator,
and model M, better fit the scalar data, compared to model
Mo, even thought Mg isthe morerealistic model. These con-
siderations show that both scalar and equatorial tests have
to be performed to assess the validity of a given candidate
model.

5. Discussion and Conclusion

Considering thetests presented in this paper, the USUK 00
model best predictsthe both the @rsted intensity dataand the
@rsted model dip equator. This could be related to the fact
that the USUK 00 model was built using a significant amount
of synthetic data. The residuals given by IGRF95 are about
twiceaslarge and show ahemispherical bias(Fig. 3(d)), pos-
sibly dueto error in the secular variation used to extrapol ate
the model from 1995; its dip equator is not quite as good.
The residuals for IPGPO0 and 1ZM100 are comparable with
one-another; the IPGPO0 model gives better results when
comparison is done directly versus the @rsted scalar data,
but IZM100 better predicts the dip eguator.

Theresidualsshow that the four model s could be classified
into two groups: models using only real data (IPGP00 and
[ZM100, for the main field models) and model using real and
synthetic data (USUKQO and IGRF95). For the first class of
models, theresiduals vary from —215 nT to 4420 nT for the
IPGP00 model, and from —475 nT to 4320 nT for 1ZM100.
For the second class, the residuals are lower, from —105 nT
to +110nT for USUK OO model, and from —115 nT to +205
nT for IGRF95.

Theresidualsobtained intesting thefour candidate models
for the main field clearly show that their quality is far from
being acceptable. The best model, USUKOQO, is based on a
large number of synthetic data. The two other new models
used only real data, but with a poor distribution. As shown
by Alexandrescu et al. (1994) and Langel et al. (1995) the
data distribution is a very important parameter in main field
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modelling.

It is clear that new efforts must be made to improve the
knowledgeof themainfield, so asto givean acceptable | GRF.
Thefact that the @rsted satellite was flying at the time of this
Working Group meeting, gave the geomagnetic community
the hopeto get anew and better model to be adopted as | GRF
2000. This hope was achieved in November 1999 (L owes,
2000; Olsen et al., 2000).

Acknowledgments. We are grateful to Charlie Barton for improv-
ing the presentation of this paper, to Andy Jackson for comments
on the second test and to the associ ate editor Frank Lowesfor useful
discussions. All maps were plotted using the GMT software pro-
duced by Wessel and Smith (1991). Thisisthe IPGP contribution
1705.

References

Alexandrescu, M., C. HaDuyen, and J.-L. Le Mouél, Geographical distribu-
tion of magnetic observatoriesand field modelling, J. Geomag. Geoel ectr.,
46, 891-901, 1994.

Backus, G. E., Non-uniqueness of the external geomagnetic field determined
by surface intensity measurements, J. Geophys. Res., Space Phy., 75,
6339-6341, 1970.

Cain, J. C, S. J. Hendricks, R. A. Langel, and W. V. Hudson, A proposed
model for the International Geomagnetic Reference Field—1965, J. Ge-
omag. Geoelectr., 19, 335-355, 1967.

Khokhlov, A., G. Hulot, and J.-L. Le Moué, On the Backus effect—I,
Geophys. J. Int., 130, 701-703, 1997.

Khokhlov, A., G. Hulot, and J-L. Le Mouél, On the Backus effect—II,
Geophys. J. Int., 137, 816-820, 1999.

Langlais, B., P. Ultre-Guérard, C. Vernin, M. Mandea, Y. Cohen, and G.
Hulot, @rsted: IPGP commissioning of the OVH magnetometer, CNES
report, OERS-RP-0000-0031-1 PG, 28 pp., 1999.

Langel, R. A., International Geomagnetic Reference Field: the sixth gener-
ation, J. Geomag. Geoelectr., 44, 679-707, 1992.

Langel, R. A., R. T. Baldwin, and A. W. Green, Toward an improved distri-
bution of magnetic observatories for modelling of the main geomagnetic
field and itstemporal change, J. Geomag. Geoelectr., 47, 475-508, 1995.

Lowes, F. J, The working of the IGRF 2000 Task Force, Earth Planets
Space, 52, thisissue, 1171-1174, 2000.

Lowes, F. J,, T. Bondar, V. P. Golovkov, B. Langlais, S. Macmillan, and M.
Mandes, Evaluation of the candidate Main Field model for IGRF 2000
derived from preliminary @rsted data, Earth Planets Space, 52, thisissue,
1183-1186, 2000.

Olsen, N., T. J. Sabaka, and L. Taffner-Clausen, Determination of the |IGRF
2000 model, Earth Planets Space, 52, thisissue, 1175-1182, 2000.

Quinn, J. M., R. J. Coleman, D. L. Shiel, and J. M. Nigro, The Joint US/UK
1995 epoch world magnetic model, Naval Oceanographic Office Techni-
cal Report, TR 314, 377 pp., 1995.

Ultré-Guérard, P, M. Hamoudi, and G. Hulot, Reducing the Backus effect
given some knowledge of the dip-equator, Geophys. Res. Let., 16, 3201—
3204, 1998.

Wessel, P. and W. H. F. Smith, Free software helps map and display data,
EOS Trans. Am. Geophys. Union, 72, 441-448, 1991.

M. Mandea (e-mail: mioara@ipgp.jussieu.fr) and B. Langlais (e-mail:
langlai s@ipgp.jussieu.fr)



104 Modélisation du champ magnétique terrestre

2.3.2.3 Vers un modele final

Comme nous ne disposions que de données scalaires, il n’était a priori possible
que de tester la capacité des modeles candidats a prédire 'intensité du champ
magnétique, sans toutefois garantir ’exactitude du modele. Cela est 1ié¢ a I'effet
Backus, mis en évidence par Backus (1968, 1970, 1974). Si on considere le po-

tentiel V' défini dans 'espace extérieur d’une sphere, et F' 'intensité du champ

magnétique dérivant de ce potentiel par F' = ’é ‘ = ’ﬁV , alors on peut exprimer
les résultats suivants :

Backus (1968) : Si F' est connu sur une surface sphérique et si le degré du

développement en harmoniques sphériques est fini, alors

F et V sont reliés de fagon unique.

Backus (1970) : Si F' est connu sur une surface sphérique et si le degré

du développement en harmoniques sphériques est infini,
alors F' et V ne sont pas nécessairement reliés de fagon

unique.

Backus (1974) : Si F' est connu dans une coquille sphérique d’épaisseur

finie et si le degré du développement en harmoniques
sphériques est fini, alors F' et V sont reliés de facon

unique.

En d’autres termes, la direction du champ magnétique ne peut étre résolue de
facon unique si 'on ne dispose que de données d’intensité du champ magnétique,
dispersées sur une surface sphérique donnée. L’erreur occasionnée est perpendi-
culaire au champ magnétique mesuré, comme souligné par Lowes (1975). Elle se
concentre principalement de part et d” autre de ’équateur magnétique, la ou le
champ magnétique est horizontal : I’erreur est alors principalement verticale.

Il existe plusieurs méthodes pour s’affranchir des erreurs liées a 'effet Backus :
on peut soit utiliser quelques données vectorielles réparties sur toute la surface de
la Terre (Ultré-Guérard et Achache, 1997), ou alors localisées pres de 1'équateur
magnétique (Lowes et Martin, 1987). On peut aussi utiliser des informations,
méme erronées, sur la direction du champ (Holme et Bloxham, 1995). Une autre

méthode a été proposée par Khokhlov et al. (1997, 1999), dont les arguments
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sont repris ici :

Khokhlov et al. (1997) : Si F' est connu sur une surface sphérique et si la po-

sition de I’équateur magnétique est connue, alors le
champ magnétique peut étre modélisé de fagon unique

au signe pres.

Khokhlov et al. (1999) : L’équateur magnétique doit étre connu tel que I’erreur

sur le champ équatorial soit inférieure & € = /6 /2, ol
0 est l'incertitude relative des mesures de F'.

Cette méthode a été testée numériquement par Ultré-Guérard et al. (1998).
Pour une incertitude sur les données égale a 2 n'T, I'équateur magnétique doit
étre connu avec une précision égale a 0,1°. Nous avons utilisé cette méthode pour
tester les modeles de champ principal candidats. Nous avons pour cela prédit
un équateur magnétique a partir des modeles candidats, en tenant compte de la
variation séculaire associée a chaque modele. Cette méthode a été préférée a celle
qui consistait a utiliser la variation séculaire de 'IGRF 1995, dont la précision est
douteuse au vu des résultats présentés dans Mandea et Langlais (2000). Ce test a
donc permis d’estimer la capacité des modeles a prédire un équateur magnétique
qui soit en accord avec les données scalaires du satellite Orsted.

Les résultats de ces tests ont été présentés le 22 juillet 1999 en assemblée
du groupe de travail 8 de la division V du TAGA. Les minutes de cette réunion
peuvent étre trouvées sur le site internet de P'TAGA!. Le modele IGRF 2000
de variation séculaire a été accepté comme étant la moyenne des trois modeles
candidats proposés par Golovkov et al. (2000), Macmillan et Quinn (2000) et
Langlais et Mandea (2000).

Au vu des résultats de Mandea et Langlais (2000), montrant des écarts entre
les données du satellite Orsted et celles prédites par les modeles candidats supé-
rieurs a plusieurs centaines de n'T, un consensus s’est dégagé pour que les modeles
candidats soient écartés, et qu'un nouveau modele de champ principal, basé sur
les données Orsted, soit proposé. Une commission a été désignée, dirigée par

Franck Lowes, et comprenant Terry Sabaka, Mioara Mandea, Susan Macmillan,

http ://www.ngdc.noaa.gov/IAGA/wg8/min.html
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et Vadim Golovkov. Un rapport complet sur 'activité de la commission peut
étre trouvé dans Lowes (2000). Cette commission avait pour but de produire un

nouveau modele candidat IGRF 2000 et de le valider, en suivant le processus

suivant :

Etape 1: Utilisation des données vectorielles et scalaires du satellite Orsted
pour calculer un modele, avant le 1! octobre 1999.

Etape 2 . Validation du modele candidat avec des données de surface et des
données scalaires du satellite @rsted non utilisées dans 1’étape 1.

Etape 3 :  Sisatisfaisant, le modele est accepté.
Sinon, étape 4.

Etape 4 . Utilisation des données scalaires du satellite Orsted et des
données de surface de I’étape 2 pour dériver un nouveau modele,
avant le 1°T novembre 1999.

Etape 5: Test du modele de I'étape 4 par la commission, avant le 1%
décembre 1999.

Etape 6 :  Sisatisfaisant, le modele est accepté.

Si non, extrapolation de 'IGRF 1995 a 2000, et acceptation de
ce modele comme IGRF 2000.

Le processus de calcul et de validation décrit précédemment n’a pas tout a
fait été suivi. Le modele candidat est décrit dans Olsen et al. (2000a). A cause
de problemes liés a la datation des mesures magnétiques et a celle de 1'orienta-
tion du satellite, il n’a été possible de produire un modele candidat que le 1%
octobre, mais ce modele n’était basé que sur quelques jours de mesures du mois
de mai 1999. Un délai supplémentaire d’un mois a été accordé pour que le modele
soit recalculé avec plus de données, en sachant que le premier modele était déja
meilleur que les autres modeles candidats pour 'IGRF 2000.

1¢1 novembre 1999. II repose sur des

Le nouveau modele a été proposé le
données satellitaires couvrant la période de mars a septembre 1999. Les données
retenues sont nocturnes, et sont sélectionnées en fonction de I'indice magnétique
Kp (Menvielle et Berthelier, 1991). Une dépendance des premiers coefficients

externes de Gauss en fonction du Dst est prise en compte dans le modele calculé,
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méme si le modele IGRF ne retient pas ces coefficients. Les données ont été
réduites a la méme époque en les ajustant par la variation séculaire de 'IGRF
1995 (jusqu’au degré 8).

C’est le modele tronqué au degré 10 qui est testé dans I'article qui suit. Ce
travail a surtout été effectué par échanges de messages électroniques (plus de 130
messages). Deux autres personnes ont été intégrées a la commission spéciale : il

s’agit de Tatiana Bondar (IZMIRAN) et de moi-méme.

Résumé de D’article

Evaluation du modele de champ principal dérivé a partir des données Orsted
candidat pour I'lGRF 2000.
F.J. Lowes, T. Bondar, V.P. Golovkov,
B. Langlais, S. Macmillan et M. Mandea
Publié dans Farth, Planets and Space, 2000.

Lors du processus de sélection de 'IGRF 2000, une commission spéciale a
été mise en place. Avant d’étre validé par cette commission, le modele candi-
dat final (une version tronquée du modele Orsted(10c¢/99)) a été comparé a un
jeu indépendant de données comprenant des mesures satellitaires et de surface.
La méthode, la sélection des données et les résultats de cette comparaison sont

décrits.
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On this occasion the selection of the IGRF for 2000 was left to a small Task Force. Before it was accepted by
the Task Force as IGRF 2000, the final candidate model (a truncated version of @rsted(10c/99)) was compared
with a comprehensive set of independent surface and satellite data. The method, data selection, and results of this

comparison are described.

1. Introduction

At its meeting in Birmingham in 1999, IAGA Working
Group V8 decided that none of the candidate models pro-
posed for IGRF 2000 was good enough. (Comparisons be-
tween the candidate models, and with the models and other
data, were al much poorer than on previous occasions.)
However it was hoped that the apparent problems with the
vector datafromthe @rsted satellitewoul d be overcome soon,
and asmall Task Force was set up to produce IGRF 2000 to
a deadline. As reported in Lowes (2000), the final candi-
date model considered by the Task Force was in fact based
on Jrsted vector and scalar data. This paper reports on the
numerical assessment of thisfinal candidate model, done by
comparing it with independent recent measurements.

The next section outlines the method. Then Section 3
describes how the data for the comparison were selected,
Section 4 gives the results of the comparison, and Section 5
discusses these results. The Appendix describes the various
tests used to eliminate faulty @rsted scalar data.

2. Test Method

Evaluation of IGRF candidate models is now a well es-
tablished tradition. It is usual to test the models with data
which is as recent as possible, with respect to the date of
the model. With only one main-field candidate model to be
considered, our work was more the validation of the model
that an evaluation.

The IGRF candidate being tested, localy called
IGRF2000c, consisted of the constant internal terms of the
model @rsted(10c/99) truncated to n < 10; it was for epoch
2000.0. (For details of the parent model @rsted(10c/99), see
Olsen et al. (2000)) The model was tested against severa
independent datasets by comparing the field predicted by the

Copy right© The Society of Geomagnetism and Earth, Planetary and Space Sciences
(SGEPSS); The Seismological Society of Japan; The Volcanological Society of Japan;
The Geodetic Society of Japan; The Japanese Society for Planetary Sciences.

model at the appropriate locationswith thereal data (updated
to the same epoch). The residuals were computed and plot-
ted. In doing so, we were trying to see if there were any
inconsistencies or regional errors.

3. DataUsed for Testing the Model

Thefirst and essential step in the model evaluation wasto
ensure that the control data used were of good quality. As
the model was for epoch 2000.0, data were updated to this
epoch, using the secular variation (SV) of IGRF 1995. We
used both satellite and ground data for the tests.

3.1 @rsted scalar data

All the available vector data (from the Compact Spherical
Coil magnetometer, CSC), and some of the scalar data (from
the Overhauser magnetometer, OV H), of the @rsted satellite,
had already been used in deriving the model; we used the
remaining scalar datafor our comparison. Two of the current
authors (BL and MM) were directly involved in this satellite
project, as Institut de Physique du Globe de Paris (IPGP) was
scientificaly in charge of validation of the OVH data, used
to assess the long-term validity of the CSC magnetometer.
During the satellite commissioning phase, some problems
were found and notified to the @rsted Science Data Center
(OSDC). However, not al the errors had been removed, and
wedecided to apply further tests before using thisOVH data.

Threetestswere performed, based respectively on thefirst
and second differences of successive field values, and the
comparison of the real data with predicted values. These
tests were chosen because of the type of errors involved:
most of them were due to the allocation of wrong times to
the data. The Appendix describes these errors, and the way
they were detected and removed.

After the screening described above welooked at all avail-
abledata, i.e. from March 16th, through September 30th, ex-
cept that already used in the derivation of the model. Only
night-time data was used, so asto reduce the effect of the di-
urnal variation of theexternal component of thefield. Further
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Table 1. Monthly comparison of model with other 1999 @rsted F data (all field valuesin nT).
Isa=0 Isa=1 Am <5nT
Month No. Mean St. dev. No. Mean St. dev. No. Mean St. dev.
March 58238 55 14.6 145859 7.2 16.4 121052 45 16.2
April 64655 54 17.7 261441 52 204 162378 4.8 17.9
May 36374 6.5 15.3 196861 57 18.7 83564 4.7 18.2
June 90409 49 12.7 278284 43 16.8 204989 3.7 16.0
July 125186 45 16.6 140734 38 19.0 227983 35 19.0
August 42976 51 20.7 141358 5.8 24.4 78353 3.0 21.3
September 15015 7.0 253 81097 7.7 26.3 28599 4.6 26.3
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Fig. 1. Theresiduals (@rsted F—model) for Am < 5nT (Table 1, all months) plotted against position. The large-scale variation probably comes mainly

from the omission of the external terms.

sel ections were made with respect to two indices of external
activity. The first of these is the planetary index (Am); the
secondisthelongitude sector activity index (1 sa), kindly pro-
vided by the Centre d’ Etudes des Environnements Terrestres
et Planétaires (CETP), as quick-look indices (Menvielle and
Berthelier, 1991). Theseindiceswerechosenbecauseof their
ability to quantify the external activity and because they are
available in near real-time. The Am index is a three hour
index, expressed in nT. Thelsa index is aso a three hour
index, expressed on the K p scale. We used four longitude
sectorsin the Northern hemisphere, and threein the Southern
hemisphere.

3.2 Ground data

All therecent ground data availableto the British Geol ogi-
cal Survey and the IPGP were used. For observatorieswhere
monthly mean values were availabl e these were checked and
updated to 2000.0 using the exponential prediction method
of Langlais and Mandea (2000). Where only annual means
were avail able these were checked, and the last one updated
to 2000.0 using the IGRF 1995 SV model. This gave atotal
of 174 sites. For the 150 of these for which the 1980.0 values
were available, these were compared with an n < 13 1980.0
model based on MAGSAT data to estimate the observatory
bias (the crustal field at this site) and this bias estimate was
subtracted from the 2000.0 value before the assessment.
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There were also 712 recent repeat station measurements
(of which 3 were only total intensity data), and 109 scalar
measurements (mainly marine ones, but with some Antarc-
ticavalues). These were also updated using the IGRF 1995
SV modd (see Langlais and Mandea (2000) for more infor-
mation).

4. Results

The results are given separately for each data type, i.e.
satellite, observatory, repeat station or marine and other
scalar sources.

4.1 rsted scalar data

Theresults are presented in Table 1, which gives monthly
vaues of the mean and standard deviation of the residuals
for each of three datasets, based on different values of the
Isa or Am indices.

Figure 1 shows theresidualsfor Am < 5nT (Table 1, all
months) plotted against position. Thisillustrates clearly that
on average thereisalarge-scale variation with latitude, even
for data not used in the modelling.

For the quietest dataset the mean deviation is about 5 nT,
and the standard deviation about 15 nT. This latter figureis
considerably larger than the expected error of the observa-
tions. However it must be remembered that the comparison
was with the purely internal, Dst = 0, truncated n < 10,
model. Sabaka (private communication) had shown that
while the earlier @rsted(9/99) model fitted a sample of in-
dependent data with rms of 7 nT, that value increased to
18 nT when the same truncation was applied. Also, while
only quiet times were used, some months were quieter than

Table 2. Comparison of model with observatory data: (a) statistics for
Dataset 1 (174 observatories without crustal biases) (b) for Dataset 2
(150 observatories with crustal biases).

a b
Comp. Mean St. dev. Mean St. dev.
X —58 362 7 47 nT
Y —28 292 4 62
z -35 455 -8 110

Table 3. Comparison of model with repeat station data.

Comp. No. Mean St. dev.
X 709 17 138 nT
Y 709 -35 142
z 709 —48 211
F 3 —152 112

Table 4. Comparison of model with scalar data.

St. dev.
183 nT

Comp. No. Mean
F 139 33
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others, so there is probably no significance in the variation
from month to month. Similarly, the large-scale variation
with latitude seen in Fig. 1 probably comes mainly from the
omission of the external field terms.

This would mean that we explain most of the MAGNI-
TUDE of thefiguresin the Table by the omission of n = 11,
12, 13 internal and n = 1 external terms, and explain the
large-scale nature of the residuals in the figure by the omit-
ted external terms.

4.2 Ground data

Table 2 gives the results of the comparisons for observa-
tories, Table 3 for repeat stations, and Table 4 for the marine
and other scalar data.

5. Discussion and Conclusion

We believe that the data we used in this comparison were
morethoroughly tested than hasbeen usual inthe past. None
of the comparisonsreported in the previous Section gave any
evidence of theresidual sbeing larger than would be expected
for each type of data. Although Fig. 1 (and other evidence,
see for example Olsen et al. (2000), and L owes (2000)) sug-
gested that the model and/or the @rsted data did have some
puzzling features, thesewereall of small magnitude. Asare-
sult of the numerical comparisons of this paper, and of other
considerations reported in Lowes (2000), the Task Force de-
cided that the tested model was good enough to be accepted
as |GRF 2000.

Acknowledgments. Map hasbeen plotted usingtheGMT software
(Wessel and Smith, 1991). Thisis PGP contribution 1706.

Appendix. Test of @rsted Data

Inthefollowing, wedescribethe errorsand theway we de-
tected them. Thereader isreferred to Langlaiset al. (1999),
for a complete description of the problems.

Thelargest errors(upto several thousandsof nT) arelinked
to a software problem that occurs during the magnetometer
frequency calibration. From time to time (now once aweek,
but it wasmorefreguent, upto 10timesaday, at thebeginning
of the mission), the magnetometer is turned off for approxi-
mately 60 seconds, while the quartz frequency is measured.

During normal measurement mode, the packet where data
isstored on the satellite should be closed when measurement
stops, and another packet opened when the magnetometer
is turned on again. However, for some unknown reason
this did not happen at the times of frequency calibrations;
the first measurement after the restart of measurement mode
was stored immediately after the last one before the stop.
Unfortunately it is not possible to recover the exact time of
thewrongly stored data, because absolute timeis stored only
at the start of the packet, with succeeding data assumed to
be (nominal) 1 second apart until the end of the packet 256
secondslater. This problem was mostly solved by the OSDC
by removing packetsin which there was afrequency calibra-
tion, but some small portions of wrong data remained up to
the time of this testing of the model.

We removed most of the wrong data by carefully screen-
ing the first time derivative of successive values. In normal
measurement mode a maximum first derivative of 37 nT-s™*
was noted, even during highly disturbed external conditions.
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Looking at a sample of outliers having larger residuals than
this, wewere ableto reasonably explainthese asduetowrong
allocation of measurement time; consecutive measurements
were found to be not time consecutive, having a nominal
spacing of 1 second, but rather having atime interval of 10,
20 or even 50 seconds. When the spacing was larger than
the nominal one, it meansthat anew packet had been opened
and a new time information provided, so that the following
field measurements can be considered as correct.

This kind of error can be detected (and then removed)
using:

F-F_
if "7'1 >37nT-s! and
T —Ti1
T, — Ti_1 = 1 snominal (A1)
then (F, Ti) isremoved (A.2)

and thefollowing (Fi4j, Ti+j) j=1t)
are also removed until Ti 141 — Tiye > 2s (A.3)

However, thisschemeisonly useful for 1-second consecu-
tive measurements. We also decided to test the data by com-
paring them with values predicted from an a-priori model.
The chosen model was |GRF 1995, updated to the epoch of
data using the IPGP secular variation models computed for
producing an IGRF 2000 candidate (Langlais and Mandea,
2000). Measurements that differed more than 200 nT from
the predicted ones were removed. It should be mentioned
that this value is somewhat arbitrary, and means that some,
probably correct, polar measurements, made during highly
disturbed external conditions, were removed. However, in
view of the large amount of data available, these removals
were accepted.

Another error was noticed but had not been removed up
to now. Studying the second time derivatives of successive
time measurements, some anomal ous sequences were high-
lighted. A typical sequencewouldbe, for example, —0.1, 0.1,
0.0, 0.1, 0.0, 0.1, 0.2, 0.0 nT-s72, having only a small range
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of values. However we noticed some strange sequences, as
0.1, 0.0, —0.3, 0.8, —0.4, 0.1, —0.1, —0.1 nT-s~?, which
we called “scattering”. There is ho geophysical reason to
explain this fact, so we decided to remove such sequences
using the scheme:

Fiya—F _ F-F1
if |[Jn=f T-T1 )5 g5nT.s2  and
T1—Tia -
2
T —Ti_1>~1
Pl =S (A.4)
Tp—Tix~1ls
then (F, Ti) isremoved (A.5)

and (Fi—27 Ti—z), (Fi,l, -ri,l), (Fi+ls -ri+l)7 (Fi+2’ -ri+2)
are also removed. (A.6)

At least 5 measurements are removed per scattering oc-
currence: thisisdoneto remove all the measurementswhich
contribute to the anomalous value, 0.8 nT-s~2 in the above
example.
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2.3.3 Conclusions

Le test du modele candidat par rapport aux données satellitaires montre sur-
tout que le modele est incomplet. Nous revenons ici sur les différences entre les
mesures et les données prédites, en ne regardant que les données pour lesquelles
Am < 5 nT, soit 906918 valeurs. Les figures 2.1-a, 2.1-b et 2.1-c montrent les
résidus entre les données satellitaires et celles prédites successivement par 'IGRF
2000, 'IGRF 2000 plus les premiers termes externes, et 'IGRF 2000 plus les pre-
miers termes externes et les coefficients des degrés 11 a 13. Les termes externes
sont estimés & ¢¥ = 22 nT, ¢ = 1 nT et s = -4 nT. Les coefficients du degré 11
a 13 sont ceux du modele parent (fournis par Nils Olsen).

L’écart quadratique moyen passe de 18,22 n'T sans les termes externes a 9,74
avec les termes externes. La dépendance des résidus en fonction de la latitude,
présente dans la figure 2.1-a, disparait entierement dans la figure 2.1-b. La mor-
phologie des résidus correspond alors plus aux termes de haut degré (supérieur
a 10), dont le modele ne rend pas compte. En incluant les termes des degrés 11,
12 et 13 du modele parent (figure 2.1-c), I’écart quadratique moyen descend &
7,80 n'T. La morphologie des résidus n’apparait plus liée a une troncature trop
sévere, mais le comportement hémisphérique peut étre rapproché de la figure 3-d
de Mandea et Langlais (2000).
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2.3.3.1 Le modele IGRF 2000

Le modele IGRF 2000, tel qu’il a été testé par la commission mise en place
lors de 'assemblée de 'TAGA, a finalement été accepté le 11 novembre 1999. Les
coefficients du modele, jusqu’au degré 10 pour le champ principal et jusqu’au
degré 8 pour la variation séculaire, sont repris dans 'article reproduit ici. Cet
article a également été publié dans Pure appl. geophys., 157, pp. 1797-1802,
2000, dans Geophys. J. Int., 141, pp. 259-262, 2000, et dans FOS, Trans.
Amer. Geophys. Union, 82, pp. 347, 2001.
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A group of geomagnetic field modelers associated
with the International Association of Geomagnetism
and Aeronomy (IAGA), Division V, Working Group
8 periodically examines various geomagnetic field
representations from which the Earth’'s main field
and its secular variation can be computed. They
produce a set of coefficients to represent the main
field at a particular epoch, usually every 5 years, and
name it as the International Geomagnetic Reference
Field (IGRF). Also, if a previous IGRF is re-derived
using new data not available at the time of its
production and agreed upon when it is clear that no
additional data are likely to emerge, it is caled a
Definitive Geomagnetic Reference Field (DGRP).
For similar reasons, no DGRF model for 1995 has
yet been adopted by the IAGA, Division V, Working
Group 8. Note that when referring to these models,
the designation ‘' IGRF’ refers to all available mod-
els viewed collectively. If a particular model is

* Corresponding author. Institut de Physique du Globe de Paris,
4 Place Jussieu, 75252 Paris, France. Tel.: +33-238-339-500.

intended, the reference must be specific, i.e
IGRF2000 or DGRF1990, rather than simply IGRF
or DGRF.

The IGRF is a series of mathematical models
describing the Earth’'s main field and its secular
variation. The main field B is the negative gradient
of a scalar potential:

B=-VV

Each model comprises a set of spherical harmonic
coefficients (called Gauss coefficients in recognition
of Gauss development of this technique for geomag-
netism), g and h, in a truncated series expansion
of a geomagnetic potentia function of interna ori-

X ('g'cosme + hi'sinm¢) P"(cos@)

where a is the mean radius of the Earth (6371.2 km)
and r, ¢, 6 are the geocentric spherical coordinates

0031-9201,/00/% - see front matter © 2000 Elsevier Science B.V. All rights reserved.
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Table 1

Spherical harmonic (Gauss) coefficients of the IGRF2000 (in nT)

116

and SV2000-2005 (in nT /year)
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Modélisation du champ magnétique terrestre
Table 1 (continued)

g/h n m IGRF- SV
2000 2000-2005

g 1 0 — 29615 14.6
g 1 1 —1728 10.7
h 1 1 5186 —225
g 2 0 — 2267 —-124
g 2 1 3072 11
h 2 1 — 2478 —20.6
g 2 2 1672 -11
h 2 2 —458 -9.6
g 3 0 1341 0.7
g 3 1 —2290 -54
h 3 1 —227 6.0
g 3 2 1253 0.9
h 3 2 296 -01
g 3 3 715 -77
h 3 3 —492 —14.2
g 4 0 935 -13
g 4 1 787 16
h 4 1 272 21
g 4 2 251 -73
h 4 2 —-232 13
g 4 3 —405 29
h 4 3 119 5.0
g 4 4 110 -32
h 4 4 —304 0.3
g 5 0 -217 0.0
g 5 1 351 -07
h 5 1 44 -01
g 5 2 222 -21
h 5 2 172 0.6
g 5 3 -131 -28
h 5 3 -134 17
g 5 4 —169 -08
h 5 4 —40 19
g 5 5 -12 25
h 5 5 107 0.1
g 6 0 72 10
g 6 1 68 -04
h 6 1 -17 -02
g 6 2 74 0.9
h 6 2 64 -14
g 6 3 —161 20
h 6 3 65 0.0
g 6 4 -5 -0.6
h 6 4 —61 -08
g 6 5 17 -03
h 6 5 1 0.0
g 6 6 -91 12
h 6 6 44 0.9
g 7 0 79 -04
g 7 1 —74 -04
h 7 1 —65 11

g/h n m IGRF- S
2000 2000—2005

g 7 2 0 -03
h 7 2 —24 0.0
g 7 3 33 11
h 7 3 6 0.3
g 7 4 9 11
h 7 4 24 -01
g 7 5 7 -0.2
h 7 5 15 —-0.6
g 7 6 8 0.6
h 7 6 -25 -0.7
g 7 7 -2 -09
h 7 7 -6 0.2
g 8 0 25 -03
g 8 1 6 0.2
h 8 1 12 0.1
g 8 2 -9 -03
h 8 2 —-22 0.0
g 8 3 -8 0.4
h 8 3 8 0.0
g 8 4 —-17 -10
h 8 4 -21 0.3
g 8 5 9 0.3
h 8 5 15 0.6
g 8 6 7 -05
h 8 6 9 -04
g 8 7 -8 -07
h 8 7 -16 0.3
g 8 8 -7 -04
h 8 8 -3 0.7
g 9 0 5 0.0
g 9 1 9 0.0
h 9 1 —-20 0.0
g 9 2 3 0.0
h 9 2 13 0.0
g 9 3 -8 0.0
h 9 3 12 0.0
g 9 4 6 0.0
h 9 4 -6 0.0
g 9 5 -9 0.0
h 9 5 -8 0.0
g 9 6 -2 0.0
h 9 6 9 0.0
g 9 7 9 0.0
h 9 7 4 0.0
g 9 8 -4 0.0
h 9 8 -8 0.0
g 9 9 -8 0.0
h 9 9 5 0.0
g 10 0 -2 0.0
g 10 1 -6 0.0
h 10 1 1 0.0
g 10 2 2 0.0
h 10 2 0 0.0
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Table 1 (continued)
g/h n m IGRF- Y%
2000 20002005

g 10 3 -3 0.0
h 10 3 4 0.0
g 10 4 0 0.0
h 10 4 5 0.0
g 10 5 4 0.0
h 10 5 -6 0.0
g 10 6 1 0.0
h 10 6 -1 0.0
g 10 7 2 0.0
h 10 7 -3 0.0
g 10 8 4 0.0
h 10 8 0 0.0
g 10 9 0 0.0
h 10 9 -2 0.0
g 10 10 -1 0.0
h 10 10 -8 0.0

(r denotes the distance from the centre of the Earth,
¢ denotes the longitude eastward from Greenwich
and 0 denotes the colatitude C90° minus the latitude).
When converting from geodetic to geocentric sys-
tem, the use of the IAU dlipsoid (International
Astronomical Union, 1966) is recommended (equa-
torial radius of 6378.16 km and flattening 1,/298.25).
The P." (cos #) are Schmidt quasi-normalised asso-
ciated Legendre functions of degree n and order m
(n=1 and m>n). The maximum spherical har-
monic degree of the expansion is N. For more details
on main-field modeling, the reader is referred to
Chapman and Bartels (1940), Langel (1987), Merrill
et al. (1996), Campbell (1997).

The IGRF models for the main field are truncated
a N=10 (120 coefficients), which represents a
compromise adopted to produce well-determined
main-field models while avoiding most of the con-
tamination resulting from crustal sources. Coeffi-
cients for dates between the 5-year epochs are ob-
tained by linear interpolation of the corresponding
coefficients for the neighbouring epochs. The coeffi-
cients of the main field are rounded to the nearest
nanotesla (NT) to reflect the limit of the resolution of
the available data. The IGRF models for the secular
variation are truncated at N = 8 (80 coefficients). In
this case, the coefficients are rounded at the nearest
0.1 nT/year to reduce the effect of accumulated
rounding error.

The new IGRF coefficients and the computer
programs for synthesizing the field components are
available from the World Data Centers listed below,
from the IAGA web page (http://www.ngdc.
noaa.gov/IAGA /wg8,/wg8.html) and from national
geomagnetic observatory agencies and geological
surveys throughout the world. They are listed in
Table 1. Details of the derivation of the IGRF2000,
including the secular variation model for forward-
continuation of the field from epoch 2000.0 up to
2005.0, will appear in a special issue of the journa
Earth, Planets and Space journal in 2000.

The IGRF is produced by the IAGA Working
Group V-8, Analysis of the Global and Regional
Geomagnetic Field and its Secular Variation. During
the XXIlI Genera Assembly of the International
Union of Geodesy and Geophysics held in Birming-
ham (UK) in July 1999, a task force ! was created
and was assigned the role of preparing a better IGRF
model using data from the @rsted satellite due to the
poor quality of the candidate models proposed for
the main field (they did not include any @rsted
satellite data). The new main field model adopted for
the 2000.0 epoch is the model provided by Nils
Olsen and Terry Sabaka.? The new secular variation
model for the 2000.0—2005.0 time-span is based on
candidate models provided by British Geological
Survey Edinburgh (Susan Macmillan) and United
States Geological Survey (John Quinn), Ingtitut de
Physique du Globe de Paris (Benoit Langlais and
Mioara Mandea), and Institute of Terrestrial Mag-
netism, lonospheric and Radio Wave Propagation,
Moscow (Vadim Golovkov). We would like to thank
the @rsted team, the staff of magnetic observatories
and survey organisations worldwide for providing
data on which the IGRF depends and the World Data
Centers for data services. For further information
about the IGRF models, contact IAGA Working
Group V-8 (Chair: Mioara Mandea, Institut de
Physique du Globe de Paris, 4 Place Jussieu, 75252
Paris, France. Fax: 33 238 339 504, email:
mioara@ipgp.jussieu.fr).

! Frank Lowes (chair), Vadim Golovkov , Susan Macmillan,
Mioara Mandea, Nils Olsen and Terry Sabaka

2 Information about the model is available on hitp://
www.dsri.dk /Oersted /Field_models
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World Data Centers

World Data Center — A: Solid Earth Geophysics,
National Geophysical Data Center,

325 Broadway, Boulder CO 80303-3328,

USA

World Data Center — A: Rockets and Satellites,
NASA /Goddard Space Flight Center,

Code 633, Greenbelt, Maryland 20771,

USA

World Data Center — B2: Solid Earth Geophysics,
Russian Geophysical Committee,,

3 Molodezhnaya, Moscow 117 296,

Russia

World Data Center — C1: Geomagnetism,
British Geological Survey, Murchison House,
West Mains Road, Edinburgh EH9 3LA,

UK

World Data Center — C2: Geomagnetism,
Faculty of Science Kyoto University,
606 Kyoto,

Japan
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2.3.3.2 Sur I’évolution des modeles IGRF

Le modele IGRF 2000 est donc disponible?. Ce modele sera utilisé jusqu’au 31
décembre 2004. Cependant, si le modele est précis au 1¢' janvier 2000, le sera-t’il
a la fin de 'année 20047 Pour tenter de répondre a cette question, nous avons
repris les huit générations successives des IGRF (décrites en introduction de ce
chapitre, et rappelées dans le tableau 2.1), en regardant comment la révision d’un
modele IGRF (ou DGRF) differe du précédent.

Nous considérons une quantité arbitraire et représentative du champ magné-
tique. Cela peut étre un coefficient, une composante, a un endroit ou a un autre de
la surface de la Terre. Les évolutions successives sont synthétisées par les figures
2.2-2.9, inspirées par Peddie (1983).

Génération Modeles adoptés  Référence

1 IGRF 1965 1 TACA (1969)

2 IGRF 1975 ¢ TACA (1975)

3 DGRF 1965-1975 Peddie (1982)
IGRF 1980

4 IGRF 1945-1960  Barraclough et al. (1987)
DGRF 1980
IGRF 1985

5 DGRF 1945-1960 Langel et al. (1988)
DGRF 1985 Langel (1992)

7 IGRF 1900-1940  Barton (1997)
DGRF 1990
IGRF 1995

8 IGRF 2000 Mandea et al. (2000a)

T Valide de 1955 & 1975, variation séculaire lindaire.

T IGRF1965 extrapolé, nouvelle variation séculaire.

TAB. 2.1 — Générations successives des modeles IGRF.

http ://www.ngdc.noaa.gov/IAGA /wg8/igrf2000.html
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1900 1920 1940 1960 1980 2000

Fic. 2.2 - 1°7€ génération de 'IGRF : modele au 1°F janvier 1965 (cercle ouvert),

variation séculaire linéaire de 1955 a 1975 (trait plein).

1900 1920 1940 1960 1980 2000

Fic. 2.3 — 2°™M€ génération de VIGRF : 'IGRF 1965 est extrapolé en 1975 (les
modeles sont continus). La variation séculaire est recalculée (en pointillés : 'FIGRF

précédent).
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1900 1920 1940 1960 1980 2000
Fic. 2.4 — 3°M€ génération de 'IGRF : Adoption des DGRF 1965 & 1975 (cercles

pleins) et de 'IGRF 1980. Le modele IGRF 1980 n’est plus continu par rapport
a 'IGRF 1975. Les écarts DGRF/IGRF sont dus a la politique de continuité.

1980 1985

1900 1920 1940 1960 1980 2000
FiG. 2.5 — 40me génération de PIGRF : Adoption des IGRF 1945 & 1960 et 1985,
et du DGRF 1980. La variation séculaire de 'IGRF 1980 était juste a 3%.
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1945 1950 1955 1960

1900 1920 1940 1960 1980 2000

Fic. 2.6 — 5% génération de 'IGRF : Adoption des DGRF 1945 & 1960.

1980 1985 1990

1900 1920 1940 1960 1980 2000
Fig. 2.7 — gome génération de 'GRF : Adoption de 'IGRF 1990 et du DGRF
1985. L’erreur de la variation séculaire de 'IGRF 1985 est de 15%.
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1990 1995

1900 1920 1940 1960 1980 2000

Fig. 2.8 — 7éme génération de 'IGRF : Adoption des IGRF 1900 & 1940 et 1995,
et du DGRF 1990. La variation séculaire de 'IGRF 1990 est exacte a 3%.

1900 1920 1940 1960 1980 2000
Fig. 2.9 - géme génération de 'IGRF : Adoption de 'IGRF 2000. L’erreur de la
variation séculaire de 'IGRF 1995 est de 30%.
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Comme on peut le constater, les prédictions du champ principal et de la
variation séculaire sont en général peu précises. Cela est lié d’une part au com-
portement imprédictible de la variation séculaire, mais aussi a la qualité des
modeles de champ principal des IGRF. Cela explique notamment le désaccord
entre 'IGRF 1975 et le DGRF 1975. Par contre le modele DGRF 1980 est tres
proche de 'IGRF 1980 : ce dernier était basé sur les données MAGSAT, donc
avec une distribution géographique presque idéale. On peut également remarquer
que la variation séculaire de 'IGRF 1995 était mauvaise (I’écart entre la variation
prédite et celle observée est de 30%), mais en 'absence de DGRF 1995, il n’est
pas possible de vérifier la précision du modele de champ principal de 'IGRF 1995.

L’IGRF 2000 apparait comme I'un des modeles les plus fiables, du moins
pour sa partie champ principal. La tendance de la variation séculaire a s’aplatir
entre 1995 et 2000 n’est pas reproduite par 'IGRF 2000, mais il faudra attendre

quelques années pour vérifier cet aplatissement.

2.4 Les modeles géomagnétiques “Orsted”

Les mesures satellitaires sont essentielles pour le calcul de modeles géomagné-
tiques de bonne qualité. L’IGRF 2000 a été calculé a partir de données provisoires
du satellite Orsted, car il y avait une date limite pour publier le modele. Depuis,
les équipes scientifiques et techniques de la mission @rsted ont eu le temps de
finir le long processus de correction et de validation des données. Il est désormais
possible de calculer des modeles du champ magnétique terrestre a partir de ces
mesures. Nous présentons ici deux de ces modeles, le premier, basés sur quelques
jours de mesures, et publiés sous le nom de ’ensemble des scientifiques qui ont
participé au projet Orsted et a sa réussite, et le deuxieme, plus complexe, calculé

par notre équipe.

2.4.1 Le premier modele

Le premier modele calculé & partir des mesures du satellite Orsted, 1’ Orsted
Initial Field Model (OIFM) a fait 'objet d’une publication (Olsen et al., 2000b),

que nous reprenons ici.
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Résumé de ’article

Premier modele géomagnétique Orsted
N. Olsen, R. Holme, G. Hulot, T. Sabaka, T. Neubert, L. Tgffner-Clausen,
F. Primdahl, J. Jgrgensen, J.M. Léger, D. Barraclough, J. Bloxham, J. Cain,
C. Constable, V. Golovkov, A. Jackson, P. Kotzé, B. Langlais, S. Macmillan,
M. Mandea, J. Merayo, L. Newitt, M. Purucker, T. Risbo, M. Stampe,
A. Thompson, et C. Voorhies
Publié dans Geophys. Res. Lett., 2000.

Les mesures magnétiques acquises par le satellite Orsted durant des conditions

1T janvier 2000 ont été utilisées pour calcu-

géomagnétiques calmes autour du
ler un modele en harmoniques sphériques du champ magnétique terrestre pour
I’époque 2000. Les degrés et ordres de développement du modele sont respective-
ment égaux a 19 et a 2 pour les sources internes et externes du champ ; cependant
les coefficients de degré supérieur a 14 peuvent ne pas étre robustes. Un modele
équivalent n’existe que pour I’'époque 1980. Les écarts quadratiques moyens entre
données et prédictions sont inférieurs a 2 nT et a 3 nT respectivement pour les
données scalaires et vectorielles. Ce modele prévaut sur le modele IGRF 2000

pour des études scientifiques liées au satellite Orsted.
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Orsted Initial Field Model

N. Olsen!, R. Holme?, G. Hulot®, T. Sabaka*, T. Neubert®,

L. Toffner-Clausen®, F. Primdahl'®, J. Jorgensen®, J.-M. Léger’,

D. Barraclough®, J. Bloxham?, J. Cain'®, C. Constable!!, V. Golovkov'2,
A. Jackson'?, P. Kotzé', B. Langlais®, S. Macmillan®, M. Mandea?,

J. Merayo®, L. Newitt!®, M. Purucker?, T. Risbo'®, M. Stampe!,

A. Thomson®, C. Voorhies?

Abstract. Magnetic measurements taken by the Orsted
satellite during geomagnetic quiet conditions around Jan-
uary 1, 2000 have been used to derive a spherical harmonic
model of the Earth’s magnetic field for epoch 2000.0. The
maximum degree and order of the model is 19 for internal,
and 2 for external, source fields; however, coefficients above
degree 14 may not be robust. Such a detailed model exists
for only one previous epoch, 1980. Achieved rms misfit is
< 2 nT for the scalar intensity and < 3 nT for one of the
vector components perpendicular to the magnetic field. For
scientific purposes related to the @Orsted mission, this model
supercedes IGRF 2000.

Introduction

Twenty years after the Magsat mission, the Qrsted satel-
lite was launched on February 23, 1999 in a near polar orbit
with an inclination of 96.5°, a perigee at 638 km and an
apogee at 849 km. The principal aim of the @Qrsted mission
is to map accurately the Earth’s magnetic field.

The goal of this paper is to present an accurate “snap-
shot” of the geomagnetic field at epoch 2000.0 based on
geomagnetic quiet days around January 1, 2000. To reduce
contamination of the lower degree expansion coefficients by
spatial aliasing, the analysis was performed through degree
and order 19 for the internal field and 2 for the external
field. However, we only recommend use of coefficients up to
degree 14 at most.

Orsted data from May to September 1999 were used to
derive the IGRF 2000 [Olsen et al., 2000]. However, the

1Danish Space Research Institute, Copenhagen, Denmark
2GeoForschungsZentrum, Potsdam, Germany
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satellite was still in the commissioning phase before Septem-
ber 1999, and the measurements used for the present study
are more accurate.

Data selection and pre-processing

Data from geomagnetic quiet conditions between Decem-
ber 18, 1999 and January 21, 2000 were selected according to
the following criteria: Kp < 1+ for the time of observation,
Kp < 20 for the previous three hour interval, |Dst| < 10 nT
and |d(Dst)/dt| < 3 nT/hr. To reduce contributions from
ionospheric currents at middle and low latitudes, only night-
side data (local time about 22:00) were selected. Vector
data were used for dipole colatitudes 40° < f4i, < 140°
(Paip defined by the first three coefficients of IGRF 2000),
and scalar data for |90 — faip| > 50° or if attitude data were
not available. To further reduce contributions from polar
cap ionospheric currents, only data for which By, the dawn-
dusk component of the interplanetary magnetic field (IMF,
in GSM coordinates) was weak (|By| < 3 nT) were used.
An equal area distribution was approximated by decimat-
ing the data to measurement times at least 30s/ sin 6 apart,
where 0 is geocentric co-latitude. All orbits were visually
inspected and those suspected of contamination by exter-
nal currents were removed. Attitude information over the
South Atlantic Anomaly (SAA) was sparse due to radiation
effects on the star imager, resulting in a paucity of vector
data there. Since this region is close to the dip-equator
(the thin line in Figure 1) where vector data are mandatory
to avoid the Backus effect [Stern and Bredekamp, 1975], 66
data points during four orbits on the geomagnetic quiet days
October 9 and November 26, 1999 were added to constrain
field direction in this region. Figure 1 shows the distribution
of the 2148 scalar data points and 3957 vector triplets used
for the model.

The attitude accuracy of the @rsted star imager (SIM) is
anisotropic: determination of the SIM bore-sight direction
(“pointing”) is more accurate than determination of the ro-
tation around the bore-sight (“rotation”). This results in
relatively more noise in the rotation angle, which is also
more sensitive to distorting effects like instrument blinding
(for instance by the moon). This attitude anisotropy results
in correlated errors between the orthogonal magnetic com-
ponents traditionally used for modeling, which should be
taken into account when deriving field models [Holme and
Blozham, 1996; Holme, 2000].

Let n be the unit vector of the SIM bore-sight, and let
B be the observed magnetic field vector. B and n define
a new coordinate system (provided they are not parallel),
and the magnetic residual vector 0B = (6Bp,d0B,,0B3) can

3607
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Table 1. Number Niot of data points, number Noyut of removed
outliers, means, and rms misfits (in nT) for the different compo-
nents retained. “Polar” denotes data with [90 — 6q;p| > 50°.

Niot | Nout | mean | rms
0Fpolar | 1322 13 | -0.16 | 2.77
(SFnon—polar + 5BB 4783 49 0.04 1.87
6B | 3957 49 1.12 | 8.38

0Bs | 3957 49 | -0.04 | 2.62

6B, | 3957 49 0.63 | 4.79

0By | 3957 49 | -0.20 | 5.58

6By | 3957 49 | -0.36 | 5.21

be transformed such that the first component, §Bg, is in
the direction of B, the second component, B, is aligned
with (nxB), and the third component, § Bs, is aligned with
B x (nxB). The last two components are perpendicular to
the magnetic field. In this coordinate system, the errors on
the different field components are uncorrelated.

Let 9 be the attitude error of the bore-sight (pointing
error), x that around bore-sight (rotation error) and let o
be the (attitude independent) error of the scalar intensity.
Considering only linear terms in ¢ and x, the component
6Bp is independent of attitude errors. B3 is affected only
by pointing errors, whereas § B, is influenced by both point-
ing errors and rotation errors [Holme, 2000]. Since the ro-
tation uncertainty is believed to be the main error source,
the component B is more contaminated than the two other
components and should be down-weighted.

As an example, Figure 2 shows the residuals of the
nightside part of orbit # 4343. The upper panels present
residuals (§Br,0By,dBy) as a function of colatitude 6; the
lower panels present the residuals as (§Bg,dB1,0Bs). The
noise is clearly spread over all three components in the
(0Br,8Bg,0By) system, but is concentrated in 6B in the
(6Bp,0B.1,dB3) system. 0Bs is slightly noisier than §Bg
due to pointing uncertainty and field-aligned currents. In
particular, § B3 signatures at § ~ 25° and 170° are caused
by auroral field-aligned currents. The gap in the vector com-
ponents between 6 = 100° and 135° is due to moon-blinding
of the star imager.

Most data selected span 35 days during which the field
changes by up to 20 nT due to secular variation (SV). It
has been decided to account for this change by propagat-
ing all observations to epoch 2000.0 using a model of the
SV since this a) reduces the model misfit of 6B and §B3

90°
60" &

30° 4

0

-30°

60" 1

-90°
180° 240° 300° 0 60° 120° 180°

Figure 1. Data distribution. Scalar measurements are shown by
small and vector measurements by larger symbols. Open circles
present additional vector data to fill the gap in the SAA.

nal (q*,s
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Table 2. Expansion coefficients of internal (g7, k") and exter-
) contributions, in nT. gJ* and §7* present the Dst-
dependent part of the external coefficients.

n|m an' hyt n| m an' hyt
1| 0| -29617.37 11 0 2.54

1 1 -1729.24 5185.65 11 1| -1.58 0.36
2 0 -2268.46 11 2| -1.83 1.29
2 1 3068.92 | -2481.77 11 3 1.47 | -0.85
2 2 1670.76 -457.62 11 4 | -0.08 | -2.59
3] 0 1340.16 11 5 0.18 | 0.90
3 1 -2288.34 -227.87 11 6 | -0.74 | -0.65
3 2 1252.09 293.28 11 7 0.78 | -2.82
3| 3 714.08 -491.32 || 11 8 1.85 | -0.89
4 0 932.11 11 9 0.01 | -1.08
4 1 786.66 273.21 11 | 10 1.05 | -1.98
4 2 249.82 -231.70 11 | 11 4.07 | -0.44
4| 3 -403.30 119.53 || 12 0| -2.53

4 4 111.25 -303.65 12 1| -0.51 | -0.40
5 0 -217.06 12 2 0.19 0.25
5] 1 351.98 42.76 || 12 3 0.86 | 2.38
5 2 222.06 171.19 12 4 | -0.22 | -2.66
5] 3 -130.52 -132.88 || 12 5 0.85 | 0.54
5 4 -168.40 -39.42 12 6 | -0.60 0.29
5 5 -12.92 106.44 12 7 0.30 0.02
6| 0 71.40 12 8 | -0.34 | -0.03
6| 1 67.40 -16.86 || 12 9| -0.50 | 0.21
6 2 74.17 64.34 12 | 10 | -0.26 | -1.00
6 3 -160.81 65.34 12 | 11 | -0.16 | -0.48
6| 4 -5.77 -61.03 || 12 | 12 0.30 | 0.54
6| 5 17.00 0.80 || 13 0| -0.24

6| 6 -90.38 43.96 || 13 1] -0.81 | -0.81
71 0 79.07 13 2 0.44 | 0.23
71 -73.59 -65.03 || 13 3 0.07 | 1.79
7T 2 -0.04 -24.69 || 13 4 | -0.39 | -0.49
7| 3 33.10 6.17 || 13 5 1.31 | -0.95
71 4 9.11 24.03 || 13 6 | -0.46 | -0.03
7] 5 7.03 14.87 || 13 71 074 | 0.63
71 6 7.08 -25.34 || 13 8| -0.30 | 0.21
7|7 -1.31 -5.71 || 13 9 0.32 | 0.62
8 0 23.92 13 | 10 | -0.14 0.29
8 1 5.99 12.18 13 | 11 0.26 | -0.23
8 2 -9.20 -21.05 13 | 12 0.24 | -0.24
81| 3 -7.74 8.63 || 13 | 13 | -0.08 | -1.03
8 4 -16.54 -21.39 14 0| -0.57

8| 5 8.95 15.30 || 14 1| -0.06 | 0.12
81| 6 7.03 876 || 14 | 2| -0.20 | -0.74
8 7 -7.97 -14.92 14 3| -0.13 0.19
8 8 -7.01 -2.46 14 4 | -0.18 0.40
91 0 5.30 14| 5 0.18 | -0.11
91 1 9.63 -1991 || 14 | 6 | -0.06 | 0.42
9| 2 2.93 13.07 || 14 71 0.05 | 0.20
91| 3 -8.58 1250 || 14 | 8 0.26 | 0.26
9| 4 6.32 623 || 14| 9 0.03 | 0.30
9] 5 -8.76 -8.31 || 14 | 10 0.59 | 0.03
9 6 -1.53 8.46 14 | 11 | -0.41 | -0.03
91| 7 9.13 3.88 || 14 | 12 0.04 | 0.05
9 8 -4.24 -8.29 14 | 13 0.38 0.04
9 9 -8.09 4.88 14 | 14 0.44 0.21

0] 0 -3.03

10 1 -6.46 1.87 n| m an’ Sp

10 2 1.56 0.34 1 0 | 22.43

10 3 -2.95 4.12 1 1 0.84 | -3.73
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Table 2 continued

n| m 9n' hy | n| m an S’
10| 4-032| 494 [ 2| 0] 157
10| 5| 367 |-5861 2| 1| 029 ]-0.32
10| 6| 111 |-1.18 || 2| 2| -0.52 | -0.04
10| 7| 209 |-2.84
10 8| 441 | 024 || mn |m | qr| 37
10| 9| 042 | -1.98 |[ 1 0.59
1010 | -094 | -767 | 1| 1| 004 | 0.10

by 10% and 6%, respectively (that of B, is not changed);
and b) reduces the magnetic power R, for all degrees above
n = 12 (mean reduction per degree: 17%). The latter indi-
cates that SV between neighboring measurements taken at
different epochs will, if not corrected for, produce spurious
high degree signals. Two different SV models were used:
an updated version of the IGRF 2000 SV model [Macmillan
and Quinn, 2000] and a model generated from Qrsted data
spanning 9 months. Negligible difference was found, so it
was decided to use the @rsted SV model for internal consis-
tency. This model is still in development, and will be the
subject of a future publication.
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Figure 2. Residuals (observations minus values predicted by the
model of Table 2) as a function of co-latitude 6 for the nightside
part of orbit # 4343, December 22, 1999, 01:21 — 02:11 UT. Kp =
0o and Dst = +9 nT.

residuals [nT]

Figure 3. Residuals as a function of dipole co-latitude.

Model parameterization and estimation

The magnetic field B = —grad V can be derived from a
magnetic scalar potential V' which is expanded in terms of
spherical harmonics:

n

19
V=a {Z Z (gn' cosme + hy' sinme) (%)nHPfL"(cos@)

n=1m=0

2 n
+Z Z (gn' cosme + s, sin ma) (2) P (cos )

n=1m=0

r a\?
FDst: [(a) v (g) } '
[Q?Plo(cos 0) + (qu cos ¢ + 31 sin ¢) P/ (cos 0)] } .

a = 6371.2 km is the mean radius of the Earth, (r,0,¢)
are geocentric coordinates, P; (cosf) are the associated
Schmidt-normalized Legendre functions and (g, h;') and
(gn', sn') are the Gauss coefficients describing internal and
external source fields, respectively. The coefficients 2, qi
and s} account for the Dst-dependent part of the external
dipole. Its internal, induced, counterpart is represented via
the factor Q1 = 0.27, a value found from Magsat data by
[Langel and Estes, 1985] (The results are rather insensitive
to the exact value of @1 since only data for which |Ds:| < 10
are used). The model has 410 parameters (399 static inter-
nal, 8 static external, and 3 coefficients of Dst-dependency).
The coefficients are estimated by an iterative least-squares
fit, minimizing eTcgle where the residuals € = dobs — dmod
are the differences between observations and values pre-
dicted by the model, and Cq4 is the a priori covariance of
residuals due to data errors and fields left unmodeled. To
account for the anisotropic attitude accuracy, Cq was as-
signed the form of Eq. 18 of Holme and Blozham [1996],
with o = 2.25 nT, ¢ = 10" and x = 60" (these values are
justified by the a posteriori model misfit; pre-flight instru-
ment error estimates were 3/, 3” and 20” for SIM angles
and 0.2 nT for the vector magnetometer magnitude).
When solving the least-squares problem, three iterations
were found to be sufficient for convergence. Outliers were
removed after the second iteration; as outlier selection cri-
teria we have used 15 nT for B and 6B3 but 30 nT for



2.4 Les modéles géomagnétiques "Orsted"”
3610

dB, . If one of the component residuals was above its thresh-
old value, all three components were removed. All but one
of the 49 vector outliers are due to |§B1 | > 30 nT and are
probably associated with single “spikes” in the attitude data
(cf. 6B, of Figure 2).

Results and Discussion

Number of data points fitted, residual means and rms
misfits of the model are given in Table 1. The anisotropy
of rms misfit in (6 Bg,d B, ,dB3) components is much larger
than in spherical components. Figure 3 shows the data resid-
uals as a function of dipole co-latitude. The largest residuals
in §Bp are found in the southern polar cap (faip > 170°)
and are attributed to ionospheric currents in the summer
polar cap. Electrical conductivity is smaller in the north-
ern (winter) polar cap ionosphere due to absence of solar
irradiation, and therefore the 6 Bp residuals in the northern
polar cap (faip < 10°) exhibit a smaller scatter than their
counterparts in the southern polar cap. However, contribu-
tions from ionospheric polar electrojets are present even in
the northern auroral zone (fqip ~ 23°).

The large rms value for B (present even when the data
are weighted isotropically) confirms the necessity to down-
weight this component using the covariance matrix Cq. A
resolution analysis [ Tarantola, 1987] shows that B, resolves
only 6% of the model parameters if the data are treated in
this way, but 24% if data errors are assumed to be isotropic.
The corresponding values for Bg (Bs) are 38% (27%) and
27% (23%), whereas the resolving power of F is 30% and
27%, respectively. The model fits the data with a (normal-
ized) chi-squared misfit of 1.01, consistent with the weight-
ing (a priori data errors o, ¥, x) being correct. Note also
the non-zero mean value for § B, (though much smaller than
the rms value). We currently have no explanation for this
non-zero mean.

The model coefficients are given in Table 2. Only inter-
nal coefficients up to n = 14 are listed (Coeflicients above
n = 14 are not considered robust because they typically
change by over 20% under plausible increases in the trunca-
tion level from 19 to 23); the complete model is available at
www.dsri.dk/Oersted /Field_models/OIFM/.

Experiments with various truncation levels of the spheri-
cal harmonic expansion gave the largest changes close to the
southern magnetic pole. This indicates that contributions
from ionospheric current systems in the summer hemisphere
are probably present in the data and model in spite of our
attempt to minimize external current contributions by care-
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ful data selection according to geomagnetic indices and IMF
By.

To address these contributions will likely require inclu-
sion of more satellite data, ground data, and perhaps co-
estimation of ionospheric field parameters, which is beyond
the scope of our model.

This initial model from @rsted, the first magnetic map-
ping mission of the “International Decade of Geopotential
Research”, provides a firm basis for studies of the iono-
spheric, magnetospheric, lithospheric and core fields. It
will also aid interpretation of the additional, continuous,
high precision measurements of Earth’s time-varying geo-
magnetic and gravitational fields acquired by forthcoming
missions like Champ and SAC-C.
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2.4.2 Un modele au degré 29

Le modele Olsen et al. (2000b) ne rend compte ni de la variation séculaire,
ni des termes de degré supérieur a 14. Nous nous sommes attachés a réaliser un
modele de degré supérieur, en tenant compte d'une période plus longue que celle
retenue pour 'OIFM. En effet, de mars 1999 a avril 2000, le satellite Orsted a
fourni des millions de mesures. La limite temporelle d’avril 2000 correspond au
moment ou la position du satellite dans le plan Terre/Soleil était telle que le
satellite était en permanence éclairé par le Soleil, ce qui a empéeché le SIM de
fonctionner normalement. Nous présentons ici le modele géomagnétique, basé sur
ces 14 mois de mesures, et qui fait I’objet d’une publication, soumise a Phys.
Earth Planet. Int..

Résumé de D’article

Modélisation haute résolution du champ magnétique : application aux données
MAGSAT et Orsted
B. Langlais, M. Mandea et P. Ultré-Guérard

soumis a Phys. Earth Planet. Int., en cours de révisions.

Lancé le 23 février 1999, le satellite danois Orsted a inauguré la décennie
de la recherche géopotentielle. C’est en effet le premier satellite dont le but est
de mesurer les trois composantes du champ magnétique terrestre depuis MAG-
SAT (1979-1980). Les parametres orbitaux de Orsted sont similaires a ceux de
MAGSAT, ce qui autorise une comparaison au premier ordre entre les modeles
géomagnétiques de 1979 et de 2000. En utilisant les données vectorielles et sca-
laires des 14 premiers mois de la mission Orsted et en leur appliquant les criteres
de sélection habituellement utilisés (temps local, activité magnétique externe),
nous calculons un modele géomagnétique de degré 29 (partie interne) et 13 (va-
riation séculaire) pour la période 1999-2000. La méthode utilisée et la qualité
du modele résultant sont discutés. Nous comparons le modele de champ interne
a un modele similaire dérivé des données MAGSAT. Les premiers résultats de
cette comparaison sont présentés : morphologie et spectre d’énergie de la varia-
tion séculaire instantanée (1999-2000) et moyenne (1979-2000) ; morphologie du
champ magnétique lithosphérique pour les époques de MAGSAT et de Orsted.
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Abstract

Launched on 23rd February 1999, the @rsted satellite opened the decade of geopotential field research. This is the first satel-
lite to measure the three components of the Earth’s magnetic field since MAGSAT (1979-1980). Drsted orbital parameters are
very similar to those of MAGSAT, allowing a first-order comparison of the 1979 and 2000 magnetic fields. Using the available
vector and scalar data over the first 14 months of the @rsted mission and applying classical selection criteria (local time,
external magnetic activity), we compute a 29-degree/order main-field model and a 13-degree/order secular-variation model
for the period 1999-2000. The applied method and the accuracy of the derived model are discussed. We compare the resulting
main-field model to a similar one derived from MAGSAT data. Results of this comparison are presented, such as (i) morphology
and energy spectrum of the secular variation and (ii) morphology of the crustal magnetic field at MAGSAT and @rsted epochs.
© 2003 Elsevier Science B.V. All rights reserved.

Keywords:Magnetic field; Satellite data; Modeling

1. Introduction ular variation became available from the magnetic ob-
servatories which continuously measured the geomag-
In the quest to understand the structure and dynam- netic field (Langel, 1987) Unfortunately, the global
ical processes in the Earth’s deep interior, one of the observatory network provides magnetic data only at
most important sources of information is knowledge a finite number of unevenly distributed locations. Ac-
of the Earth’s magnetic field and its evolution in time. curacy of the global main-field and secular-variation
Changes in the main magnetic field with time, known models relies, among other parameters, on the geo-
as secular variation, have been recognized since Henrygraphic data distributioriAlexandrescu et al., 1994;
Gellibrand compared magnetic declination measure- Langel et al., 1995; Langlais and Mandea, 20809
ments he made in London in 1634 with measurements is thus limited.
made by Gunter and Borough 12 and 54 years before The advent of the space age provided the opportu-
(Malin and Bullard, 1987)From the mid-19th century  nity to obtain such an ideal dataset by launching satel-
onwards, detailed and accurate information about sec- lites that carry vector magnetometers. The first satellite
mission dedicated to this task was MAGSAT, which
"+ Corresponding author. Teks 1-301-614-6455: operated from November 1979 to May 1980. Unfor-
fax: +1-301-614-6522. tunately, while this mission provided the most accu-
E-mail addressianglais@geomag.gsfc.nasa.gov (B. Langlais). rate model of the geomagnetic field at that particular

0031-9201/03/$ — see front matter © 2003 Elsevier Science B.V. All rights reserved.
doi:10.1016/S0031-9201(02)00207-8
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time period, it did not last long enough to provide an
accurate model of the secular variati@arraclough,
1985) Following MAGSAT, the geomagnetic commu-
nity waited for 20 years before the successful launch
and deployment of the @rsted satellite, that provides
data of a similar quality to MAGSAT, allowing a sec-

ond highly accurate snapshot of the geomagnetic field.

This latest satellite not only allows us to refine our
knowledge of the main field, but also provides the op-
portunity to study its evolution over 20 years. Further-

more, the 14 months of @rsted data used here are long

enough to construct secular-variation models.
MAGSAT and @rsted having nearly the same
orbital parameters (except for the altitude), it is
straightforward to make first-order comparisons be-
tween main-field models computed from both satel-
lites data. In the following, we first summarize the
modeling methodology, together with the applied
weighting schemes. The method is then applied to

the selected MAGSAT and drsted datasets. Result-

ing main-field models (for 1979 and 2000) and the
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Ngmax
Vext=a Z
n=1

+ st sin(mg)) Py (cos(6))
Dst ! r\n a\n+1

+ S;[(;) +01(3) ]

X (g cos(me) + 3 sin(mg)) P (COs(6))
m=0

©)

where the reference radius das= 63712 km, corre-
sponding to the mean radius of the Earth, and, ¢

are the radial distance, the geocentric colatitude and
the longitude of a given measurement location, respec-
tively. P)" (cosp) and are the Schmidt-normalized as-
sociated Legendre functions of degreand ordern.
Measurements of the magnetic field are used to es-
timate the so-called Gauss spherical harmonic coef-
ficients (g7, h)') for internal sources, andzf, s7')

n

(5)" 3 (g costme)

m=0

mean (1979-2000) and instantaneous (1999-2000)for external sources), which in principle uniquely de-

secular-variation models are presented. We then dis-

cuss the accuracy of the different models. We finally
compare the magnetic field models between MAGSAT

scribe the geomagnetic field outside the sources re-
gion.Egs. (2) and (3are truncated to//"®* and Ng"®,
respectively. The coefficients¢?, ~¢, ~s1) account

and @rsted epochs, with regard to both the temporal for the first-degree and ordéstdependent part of

evolution of the main field and the lithospheric field.

2. Determining a field model
2.1. Mathematical expression

The magnetic fieldB can be expressed B =
—VYV, whereV is a scalar potential satisfyingV =

0. This potential is the sum:
V = Vint + Vext (1)

whereVin: and Vey are the internal and external scalar

potentials, respectively. These two potentials can be
represented by spherical harmonic expansions, follow-

ing Gauss (1839)

max

Vie=a Y (?)Hl > (gl cosmg)
n=1 m=0

+ A} sin(m¢)) P (cos(0)) (2)

the external field, with its internal induced counterpart
represented by;.

The Gauss coefficients are also time-dependent. In-
deed, the temporal variations of the geomagnetic field
have an extremely wide spectrum, ranging over more
than 20 orders of magnitug€ourtillot and Le Mouél,
1988) In order to recognize time variations of inter-
nal origin, the secular variation, one needs about 1
year of continuous observations. This variation is as-
sumed to be constant over short time scales. Secular
variation can be introduced ikq. (2) by adding a
secular-variation potential/sy, truncated tavay>:

n

Ng\l/ax ;
Vr=a Y (4" 326~ 0@ costmgy

n=1
+ h™ sin(mg)) P (cos(h))

m=0

(4)

whereg” andh™ are the time derivatives of the inter-
nal Gauss coefficientdp denotes the reference time
(i.e. the epoch of the main-field model), ands the
considered time.
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First, we consider different maximum degrees for measurement accuracy. This weighting scheme can be
the secular-variation and main-field models. Usually also expressed as a function of local time (to down-
the secular variation is solved only for the first 8 de- weight dayside data), or of the geographical position
grees, and neglected above, as for the IGRF mod- (to downweight polar data). Identical weights are used
els (Mandea and Macmillan, 2000%o0lving for the whatever field componenX, Y or Z is considered.
high-degree, low-energy terms is not easy becauseThis is the approach we applied to MAGSAT data, but
some overlapping appears in both spatial and temporalnot to @rsted data.
domains, between crustal field and secular variation.  For @rsted, the poor determination of the rotation
A second approach is thus considered. The low-degreeangle around the pointing axig)(of the Star IMager
secular-variation coefficients are solved together with (SIM) leads to anisotropic uncertaintiéSlsen et al.,
the main-field coefficients, and the high-degree terms 2000) Resulting errors on the field components are
are set to a priori estimated values. This removes the thus anisotropic, which are taken into account by a
corresponding part of secular variatid®,p from the weighting scheme developed biplme and Bloxham

observations, using: (1996) B, the observed magnetic field vector, aihd
ymax can be used to define a new reference frame in which
- ayntl & om errors on each field components can be expressed (pro-
Vswp=a Z (; Z(t —To) (gn cos(mé) vided their directions are not parallel). The new coor-
n=Ng" m=0 dinate system is defined 8, 7 A B andBA (i A B), to
+h,,’" sin(m¢>)) P (cos(9)) (5) which we refer a3, B, andBs, respectively(Holme,
. 2000) The solution is obtained by solviriey. (6) us-
Secular-variation coefficients far< Ngj" are solved,  ing the field components expressed in the new refer-
the ones forNg;" < n < Ng™ are set to a priori  ence frame. Individual weights in this new coordinate
coefficients, and the last ones ({j®™ < N"®) are system are:
assigned zero. 1
In the present study, geomagnetic external varia- % = — )
tions, such as the daily variation, the apparent 27-day o
periodicity in magnetic activity, the semi-annual and WwBL — 1 ®)
annual variations, and the approximate 11-year period 024+ (A B)2£2 + (i x B)2y2
variations, are neglected. 1
_ 0P = s ©
2.2. General solution o+ By
wherey? and&? are error variances parallel and per-
The observed componqnt§ﬂ°5) of the ith mag- pendicular tai.
netic field measurement®%S are the northward For a near-polar orbiting satellite, the number of
(X?bs), eastward Zi‘)b%, downward vertical Z?b% datais larger near the poles than near the equator. Such

components, and total intensity{>S). They are used ~ an uneven coverage can be counterbalanced either by
to estimate the spherical harmonic coefficients, by selectively decimating data along orbits or by down-

minimizing the sun(Cain et al., 1967%) weighting data using a si@) factor (the latest one
Nobs was chosen in this study). Weights are finally normal-
¥2 = Z € (C(_)bs_ Cmod>2 (6) ized to get their sum for scalar (or vector) data equal
tA ! to the total number of scalar (or vector) data.

wherelenOd is the corresponding field component de-

rived from the modelNgps is the number of observa- 3. Modeling

tions andw{ denotes the weight associated to ttie

measured component. Below we present the selection criteria applied to
When considering an isotropic source of ersf, both MAGSAT and @rsted magnetic measurements.

is commonly set to ,erriz, whereo; is the estimated  Using MAGSAT subsets, we looked for the optimal
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interval during which the main field can be recovered,
while the secular variation can be neglected. After-
wards, we used identical time periods for @rsted sub-
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3.2. Modeling the MAGSAT data

In this study the geomagnetic field is modeled using

sets, and then computed a model based on the wholeonly satellite data. Because the MAGSAT satellite pro-

@rsted dataset.

3.1. Data selection

MAGSAT flew 7 months during 1979 and 1980. The

vided only 6 months of magnetic measurements, the
secular variation over this short time interval can be
recovered only if the external, periodic variations are
minimized(Cain et al., 1983)However, modeling the
secular variation from MAGSAT data is controversial

available dataset contains three-component measure{Barraclough, 1985)In the following we analyze in
ments, sampled at 2 Hz. For @rsted, scalar and vectormore detail the secular-variation modeling over short

data of level 2.2 available from March 1999 to April
2000 were used. From May to November 2000, the
full solar illumination led to malfunction of the SIM
so that no vector data are available (Kim Bisgaard,

time periods.

A crucial point is the choice of the shortest time
interval during which the main field can be well de-
termined while the secular-variation effects can be ne-

@SDC, personal communication). We considered both glected. We used the MAGSAT dataset to define this
vector magnetometer (CSC) and scalar magnetometeroptimal time interval. Noting the internal field coef-

(OVH) data. At the time of writing, these data remain
provisional, having rare but large time jumps. Outliers
were removed by comparing measurements with val-
ues predicted by the derived modglanglais et al.,
1999)

To limit the influence of external field variations,
only the dawn side data were selected from the
MAGSAT mission and only night time data from the
@rsted mission (corresponding to the North-to-South
passes, with local time over the equator slowly de-
creasing from 3:00 to 20:00). Filtering was then
applied to both satellites datasets by using exter-
nal activity indices: considering a particular data
with associated time (in hour), the criteria used
are Kp(r) < 17, Kp(t £3) < 27, |Dst < 5nT,
|d(Dst)/df| < 3 nTh L. These criteria are more re-
strictive than those used for the @rsted Initial Field
Model (OIFM) by Olsen et al. (2000)but the result-

ing dataset is large enough to allow the high-degree

and order spherical harmonic models to be derived.
At high absolute dipole latitude (>5) only inten-
sity data were used; in the following priority was
given to OVH measurements; when missing, com-

ficients, we made the distinction betwe#yy dr (com-
puted together witly) andAg/AT = (g2 —g1) /(T2 —

T1) (computed as the difference between two consec-
utive g).

We first tested the data distribution as a function of
time duration by increasing the time intervals. Data
were sorted onto a°3< 3° equiangular grid to homog-
enize the consecutive datasets. As the derived models
are truncated tv/"® = 20, an equiangular distribu-
tion with one point per 12x 12° bin is required. For
1, 1.5, 2 and 3 months, bins were filled to 90.1, 95.5,
99.9 and 100%, respectively, suggesting that models
derived with less than a 1.5-month time interval might
not be reliable.

Table 1 presents the first-degree and order
secular-variation coefficients based on different time
interval datasets. Comparingg/dotr and Ag/AT,
it is possible to evaluate the optimal time interval
during which (i) dg/dr are uncorrelated between
successive models, and (idg/Ar are close to the
expected values given by an a priori model. Models
based on 1-month and 1.5-month datasets are un-
realistic: bothdg/dr and Ag/AT are uncorrelated

puted values from the CSC measurements were and reach several tens of nT. The 2-month mod-

used.

All the derived models were computed with dif-
ferent values forN™®, with Ng" = 2, and with a
first-degreeDst-dependence (wit®1 = 0.27 (Langel
and Estes, 198%) We used an isotropic weighting
scheme for MAGSAT ¢ = 4nT), and an anisotropic
one for @rstedd¢ = 4 nT, ¢ = 10" and& = 60”).

els provide uncorrelatedig/or coefficients, while
Ag/AT are more realistic when compared to the
DGRF 1980 coefficient§Barraclough, 1987r to
the ones of the M102389 modg&Cain et al., 1989)
The secular variatiordg/dr is significant over the
3-month time interval, and thus should not be ig-
nored.
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First-degree and order secular-variation coefficients (in nT per year) derived together {igthcolumns) and computed as the difference
between consecutivg (right columns)

g/ dgt/or dht/ ot Time period AgY/AT Agl/AT AhY/AT
75.3 5.8 —43.0 01/11/1979— 30/11/1979 67 1 858 _9a5
57.0 55.1 —-18.4 01/12/1979- 31/12/1979 _13.8 377 31.3

-19.2 35.4 24.4 01/01/1980> 31/01/1980 14.1 171 2956
-8.3 12.8 59.8 01/02/1980> 29/02/1980 _3a1 181 141
26.7 —57.8 21.8 01/03/1980> 31/03/1980 85.6 _49.7 631
57.8 -2.0 —98.9 01/04/1980— 30/04/1980
47.4 21.7 -57.1 01/11/1979- 15/12/1979 253 279 _oa8

1.2 3.4 4.3 16/12/1979> 31/01/1980 14.4 _36 23
227 4.1 -8.7 01/02/1980- 15/03/1980 545 42 306
41.6 9.2 —68.0 15/03/1980- 30/04/1980
43.7 40.0 -57.8 01/11/1979- 31/12/1979 191 71 _19.0
11.9 -35 -13.1 01/01/1980- 29/02/1980 29.7 13.9 _108
35.6 5.6 —39.9 01/03/1980- 30/04/1980
24.4 17.1 —28.5 01/11/1979- 31/01/1980 201 93 114
26.6 11.0 —20.8 01/02/1980- 30/04/1980
23.8 11.3 —19.0 01/11/1979- 30/04/1980
25.0 14.9 —17.4 Cain et al. (1989)

23.6 10.2 —20.8 Barraclough (1987)

However, it should be tested whether secular vari-
ation can be ignored over 2-month interval. We thus
compared the rms (derived fro? in Eq. (6)) for
models computed with and without secular variation.
The improvement of the rms is only 1.7, 1.2, 4.4 and
4.5% for X, Y, Z and F, respectively. The residu-
als in F are twice as large as those of the Y and

used mostly near the polar area, where the external
magnetic field presents short time period variations.
Finally, the 2-month models without solving for the
secular variation were retained to represent the mag-
netic field. These models are named with respect to
the time period considered, namely M19791112 for
November and December 1979, M19800102 for Jan-

Z components, but the intensity measurements were uary and February 1980, and M19800304 for March

Table 2

Number of scalalNsca and of vectorNyec data and rms misfitso(in nT) of the derived models

Model Nsca o(F) Nyec o(B) o(B1) o(Bs) o(By) o(By) o(By)
M19791112 37690 8.9 43688 4.9 6.7 6.6
M19800102 38226 8.1 36316 5.3 7.3 6.5
M19800304 29922 8.1 34469 5.3 6.5 5.7
219990304 71118 3.9 6372 2.4 7.6 2.7 4.1 5.1 5.2
219990506 65566 6.3 10655 3.2 8.7 3.3 5.2 6.4 5.3
219990708 42940 5.8 8577 2.4 8.6 3.3 5.3 6.5 4.6
219990910 24144 6.1 11208 2.4 8.4 3.3 5.2 6.1 4.9
219991112 38868 6.5 21791 2.1 7.6 3.0 4.6 5.2 5.0
220000102 35454 6.2 18990 2.7 8.3 3.0 4.9 5.8 5.3
220000304 46538 45 20613 2.4 7.6 4.9 4.9 5.0 5.6
219992000SVM 323953 6.7 97530 3.6 8.6 4.3 5.2 6.9 5.6
©219992000SVI 323953 6.6 97530 3.6 8.6 4.3 5.2 6.9 5.6
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Fig. 1. Geographical distribution of scalar (gray) and vector (black) satellite data. From (a) to (j), M19791112, M19800102, M19800304,
219990304, @19990506, @19990708, F19990910, 19991112, 20000102 and @20000304.

and April 1980. The rms of these models are shown in the @rsted 14-month dataset into seven 2-month sub-
Table 2and the geographical distribution of the data sets. Each of these 2-month subsets was tested with
is shown inFig. L The mean of these three models is respect to the data geographical distributi&ig( 1).

named M1979198VO0. Considering a 12x 12° equiangular grid, 98.4% of
the bins were filled. We then computed seven models:
3.3. Modeling thedrsted data 19990304, 19990506, @19990708, 19990910,

19991112, 20000102 and @20000304, whose rms
Comparison of MAGSAT and drsted models is values are listed iffable 2 The mean of these seven
possible if the same criteria are applied in both data 2-month models is denoted @1999208U0 (with
selection and model parameterization. We decimated resulting parameterd"®* = 20 andNg;®* = 0).



2.4 Les modéles géomagnétiques "Orsted"” 137

B. Langlais et al./Physics of the Earth and Planetary Interiors 135 (2003) 77-91 83
— 777 T T
15 | b
10 F
5F
)
% 0
3 H
@
hel 5F
G
2
g 10}
=
z
15 |
20 F L - 1
25 | - b
60 120 180 240 300 360 420 480

Day since January 1, 1999

Fig. 2. Time distribution of @rsted data. Data are counted during 15-day periods. Upper and lower panels show scalar and vector time
distributions, respectively.

We combined the seven subsets to have a com-els for the same epoch. We considered the Inter-
plete 14-month dataseEig. 2 shows the data dis- national Geomagnetic Reference Field 2000 (IGRF
tribution with respect to time. In this new case the 2000) and Qrsted Initial Field Model (OIFM). IGRF
data distribution of the 14-month filled & 6« 6° 2000 (Mandea and Macmillan, 20003 truncated to
equiangular grid. Moreover, this dataset contained al- N"® = 10 and N{i?* = 8, with no external terms.
most one measurement per°1R 12° bin for ev- This model is predictive and is based on different
ery 2-month interval (due to the previously described datasets, including ground and satellite observations.
data selection). We computed two models based on OIFM (Olsen et al., 2000 truncated taV"® = 19,

the 14-month dataset—both are truncatedvf'™ = NI'® = 2, with no secular variation. This model is
29, with the same external parameters as above. Thebuilt using @rsted data spanning a short time interval.
first model was computed witlvgy" = NG = 13, The models were tested whether they could prop-

i.e. with instantaneous secular variation. This model erly predict the @rsted 14-month magnetic measure-
is denoted #19992008VI. The second model, de- ments. To make the tests independent with respect to
noted @#1999200GVM, was computed witwg‘\“,i" = the external field parameterization, the external coef-
8 and NI = 13, i.e. with mixed secular varia- ficients and the first-degree and ordistdependence
tion. The input secular-variation model is the average were assumed to be constant and equal to those of
of the differences between the MAGSAT and @rsted ©@19992000SVI.
models. The associated rms of @19992@\ and Results are expressed in terms of rms between
©219992000SVM models are given iffable 2 observed and predicted magnetic field values
(Table 3. The most interesting result is that both
the @1999200VI and @19992006VM models
4. Quality of the models better predict the field observations than the OIFM.
Comparisons with the IGRF 2000 main-field model
We compared @19992008VI and 19992000 (not shown) lead to similar conclusions. The rms
SVM to previously published magnetic field mod- of tests 1, 2 and 3Table 3 demonstrate that our
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Table 3

Residuals (in nT) computed for different models and truncations

Test Input MF N Input SV NG o(F) o(B) o(B1) o(B3)
1 OIFM 14 IGRF 2000 8 9.97 5.04 8.69 5.00
2 ©199920005VI 14 IGRF 2000 8 8.81 4.79 8.71 4.76
3 ©199920005VM 14 IGRF 2000 8 8.77 4.78 8.72 4.75
4 OIFM 14 ©1999200GVI 8 8.43 4.44 8.70 4.86
5 ©199920008VI 14 @1999200(BVI 8 6.97 3.69 8.58 4.50
6 OIFM 14 ©1999200GVI 13 8.25 4.44 8.70 4.84
7 @2199920005VI 14 1999200CVI 13 6.78 3.68 8.59 4.48
8 OIFM 14 ©199920066VM 8 8.51 4.45 8.69 4.86
9 ©199920005VM 14 2199920005VM 8 6.91 3.70 8.60 4.49

10 OIFM 14 ©199920066VM 13 8.51 4.45 8.69 4.86

11 2199920005VM 14 @199920005VM 13 6.91 3.69 8.60 4.49

12 1999200V 26 ©1999200GVI 13 6.58 3.59 8.57 4.37

13 ©@199920065VM 26 ©2199920005VM 13 6.72 3.60 8.58 4.38

main-field models, truncated W"® = 14, are bet- with gaps exceeding some tens of degrees above the
ter than the OIFM, while there are little differences equator Fig. 1).

between @19992008VI and @1999200FVM. Much more information can be extracted from
Runs numbered 4, 5, 8 and 9 test secular varia- Fig. 43 where 14-month internal field models spec-
tion truncated toNJ® = 8, while runs 6, 7, 10  tra are shown. These spectra are similar up to
and 11 test the full secular-variation models. On degree 14. Thereafter, only ©@199920801 and
one hand, our secular-variation models appear to @19992000SVM exhibit the same behavioFig. 4a

be more accurate than the IGRF 2000, while on also shows the spectrum of the @19992(FN0

the other hand, the higher degree of truncation has rms, obtained as the differences between this model
only little influence on the residuals. Statistics on and the 2-month @rsted models. Those rms are
19992000SVI and ©@1999200GVM truncated to used to estimate the rms for @199920801 and
N"® = 26 from tests 12 and 13 give similar results, @19992000SVM models. Field and rms spectra inter-
except for the total intensity where the differences are sect near degree 15, which indicates that our internal
~2%. field models are reliable at least up to this degree.

All these results confirm that @19992008¥1 and It is worth noting that ©@19992008VI internal
@#19992000SVM are more reliable than previously field model is slightly more energetic & = 13 than
published models. However, these tests do not allow @19992000SVM. This difference is likely linked to
discrimination between the instantaneous and mixed the way secular variation is parameterizédy. 4b
secular-variation models, which we then looked shows spectra of the mean, instantaneous and mixed
for. secular-variation models. It also introduces the energy

To get more information on the accuracy of the mod- spectrum of the 1989 secular-variation model calcu-
els we computed the energy spedtrawes, 1974for lated fromBloxham and Jackson (1992)enoted as
all models described abovEig. 3 shows these spec- BJ1989. The differences between @319992&31
tra for (a) MAGSAT and (b) Drsted models. The en- and @19992006VM are important, reaching three
ergy spectra show similar behavior up to degree 14 for orders of magnitude at degree 13; the same difference
the MAGSAT 2-month models. The @rsted 2-month is observed between @1999208¥M and BJ1989.
models are similar up to degree 10. After these limits, The ©@19992008VI secular-variation energy be-
the spectra are more dispersed, spanning nearly onetween degrees 8 and 13 is at the same energy level as
or two orders of magnitude for MAGSAT or @rsted the @1999200(6V(I-M) internal field onesKig. 49.
models, respectively. This discrepancy in the @rsted All these tests underline the similarity of the
models is due to poorer geographic data distribution, @19992000SVI and @19992006GVM internal field
especially for 19990708 and @19990910, datasets models. However, the secular-variation coefficients
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Fig. 3. Energy spectra of (a) the three MAGSAT main-field models and of (b) seven @rsted main-field models. Spectra of the ME@1980
and @19992006V0 mean models are also shown.

show large differences, which do not reflect the im- 5. Discussion

provement of the modeling with respect to the com-

puted rms presented fable 2 We therefore consider In this section, the geomagnetic field models de-
the @19992006BVM model as the most accurate one. scribed above are used to discuss the secular-variation
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Fig. 4. Energy spectra of (a) main-field models and associated rms, and (b) secular-variation models and associated rms.

behavior at the Earth’s surface and at the core—mantle5.1. Temporal variations

boundary, as well as the geomagnetic lithospheric field

as predicted by Gauss coefficients (above degree and Previous secular-variation models were essentially
order 13). based on ground measurements. The uneven temporal
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and spatial distribution of ground data usually led to

the truncation of secular-variation models to low de-

grees and orders. Thus, knowing the secular varia-
tion up to degree and order 13 is important to bet-
ter understand the short-term variations of the main
magnetic field. The advent of the @rsted satellite has
brought major improvements: the energy spectrum of
our model clearly confirms the core origin of the sec-

ular variation up to degree and order 13. The tem-
poral variation for higher degree is not well deter-

mined, as it is overlapped by the crustal magnetic
field.

Fig. 5 shows the secular variation intensity at the
Earth’s surface, predicted by (a) IGRF 2000@andea
and Macmillan, 2000mnd (b) ©1999200&VM up
to degree and order 8. The large-scale behavior of
the secular variation is the same for both, although
the observed amplitudes of the secular variation from
the @1999200(BVM are larger than those predicted
by IGRF 2000. The Qrsted satellite considerably
improves our knowledge of the secular variation.
Fig. 5d shows the differences between IGRF 2000
and @1999200BVM to N; = 8. These differences
reach some tens of nT in some areas (above the west-
ern Pacific ocean); the rms differences are equal to
18.66nT per year. The secular variation predicted
by @199920005VM to N; = 13 looks very similar
(Fig. 59, with rms differences between degrees 8 and
13 equal to 1.56 nT per year, only. However, previous
high-degree and order secular-variation models, as (@ - 7P -
Bloxham and Jackson (1998)e not characterized by == ot ) G i W >
the same energy level as @19992080M (Fig. 4b). \ :
The observed rapid decrease in secular-variation
power about degree 8 is due to the lack of informa-
tion in the data to constrain the model above this
degree; the solution is controlled by the regularizing
norm.

We have shown that the MAGSAT and Qrsted
satellite missions provide a good database to pro- rig, 5. Amplitude of the secular variation at the Earth's surface:
duce better secular-variation models, which can be (a) IGRF 2000 up taV; = 8; (b) @1999200BVM up to Nj = 8;
used to study the Earth’s deep interior. One possible () @199920005VM up to Nj = 13 (Contours 20 nT per year);
application is to estimate the radius of the Earth’s () difference between IGRF 2000 and @1999260M up to
T . N;i = 8 (Contours 10nT per year).
liquid core from geomagnetic model and to com-
pare it with the seismologically constrained value
(3486 5km).

The method applied here was detailed Hide
(1978) and is now summarized. Secular variation
82%/8: inside a conducting fluid is driven by the fluid




142 Modélisation du champ magnétique terrestre

88 B. Langlais et al./Physics of the Earth and Planetary Interiors 135 (2003) 77-91

velocity u: The estimated values are systematically greater
oB than the seismic value. There are no solutions for
— =VA@AB+ (uo) LAB (10) @19992000SVI whatever theV;: the values irTable 4

ot were calculated whed* was at minimum. Radii com-

The two members of the magnetic induction equa- puted from M1979198(V0 and @19992008VM,
tion correspond to advection and diffusion. Diffusion and from @1999200GVM are similar, withR1, and
is controlled by the permeability«) and the conduc-  Ri13 larger thanR11 and R14, these latter radii being
tivity (o) of the core. The diffusion is neglected over closer to the seismic value. HoweveR;y; is com-
historical time scales, which leads to the frozen flux puted by neglecting some core Gauss coefficients. On
assumption. At the core-mantle boundary, the radial the contrary,R14 is probably biased by lithospheric

component oEq. (10)is: terms. Overestimates may be related to some core and
9B, _ crustal overlapping between degrees 11 and 14. Our
= —Vu x (uB,) (12) @19992000SVM secular-variation model may have
ot too much energy at degrees 12 and 13.
whereVy = V — 7i(3/dr), ii denotes the unit radial
outward vector. 5.2. Crustal field
Assuming a closed surfacg at the core—mantle
boundary delimited bys, = 0, thenEq. (11)is equiv- The @19992006VM model also helps to better
alent to(Backus, 1968) characterize the crustal magnetic fieklg. 6 shows
9B the amplitudes of the crustal field contributions derived
SF :/ “ds =0 12) from our model and from the M102389 MAGSAT
s O model(Cain et al., 1989)drawn at Jrsted mean alti-
or tude (740km). In each case, the crustal field is com-
d puted as the difference between predicted data up to
AF = p” /S B,dS =0 (13) Nint = 26 and predicted data up My = 13. The dif-

ference between predicted crustal field from MAGSAT
Egs. (12) and (13)kan be used for the whole and from @rsted models is also shown.

core—mantle boundary surface, and we can thus esti- Some well-known magnetic anomalies are well de-
mate the magnetic core radiuBy) as a function of  fined on both maps: the Bangui and Kursk anomalies,
the degreev; of truncation. We present three cases, the the North America craton, the South West of Aus-
first one based o F = 0, and the two others based tralia, South Africa, North of New Zealand, and the
ondF = 0. We successively used (i) M1979198¥0 Himalayan chain. Magnetic anomalies are in general
and @1999200BVM, (i) @19992000SVI and (iii) weaker over oceanic areas (especially above the east-
@19992000SVM. Estimated core radii for different ern Pacific ocean). Generally speaking, the anomalies
truncation degrees are presentedable 4 trend dominantly North—South in the @rsted model
compared to MAGSAT one. The largest discrepan-
cies are mostly located in the Southern Hemisphere.

Table 4 . . .

Estimated liquid core radius (in km) for different degrees of trun- Th'$ PehaV'Or could be partly explained by the known
cation deficiency of the SIM to properly restore the satel-
Models Ri R Riz Rus lite attitude over the South Atlantic Anoma(plsen

et al., 2000) The mean altitudes of the @rsted mea-
M19791980SVO 3580.5 3714.2 3690.7 3656.0 Surements Kig. 6d) indicate a correlation between
199920005VM these discrepancies and the highest altitudes (espe-
2199920008V 3760.0  3786.0  4098.0  4327.0 cially above the Indian Ocean). Furthermore, the al-
219992000SVM  3555.1 36818 36612 3587.6 ternation of high and low passes, especially over the
- — South Pacific Ocean, could explain the North—South
Radii computed from @19992008V1 correspond to minimum lineation of the observed crustal contributions. The
values for Eq. (12) The seismologically constrained radius is . . .
3486+ 5km. large differences occurring near the poles are linked to
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the inclination of the satellites (96.760r MAGSAT
and 96.62 for @rsted), thus no polar data are avail-
able.

We estimated the correlation coefficients be-
tween maps Kig. 6a and h The correlation be-
tween MAGSAT and drsted crustal contributions at
740km is 0.71, but increases to 0.74 for latitudes
between+75°, and to 0.78 for latitudes between
+60°. Within this latitude band, the rms difference
between MAGSAT and @rsted charts is 0.75nT. The
crustal field predicted by @199920@VM (between
Nint = 14 and 26) is highly correlated with the crustal
field observed by MAGSAT in 1979-1980, although
MAGSAT flew closer to the sources, and the actual
accuracy of @rsted measurements is 2.5nT. This is an
important result in itself, as prior to the mission it was
not clear if the lithospheric field could be measured
by @rsted. Although its instrumental accuracy is bet-
ter than MAGSAT (2.5nT compared with 4nT), the
higher flight altitude makes detecting higher degrees
more difficult.

6. Conclusions

Model @199920005VM has demonstrated its abil-
ity to predict the main magnetic field and its secular
variation at the core-mantle boundary for the period
1980-2000. This model can eventually be used to
measure the radius of the Earth’s core and better de-
fine lithospheric field anomalies. In a previous study
(Hulot et al., 2002)geomagnetic field variations at the
core surface was computed between 1980 and 2000.
Strong small-scale geomagnetic field variations were
found to be localized below the North Pole and in
a region centered below South Africa. In contrast, a
large region below the Pacific and the South Pole ex-
hibits weak variations. These features are compared
with those obtained from historical, archeomagnetic
and paleomagnetic data, as well as with the results
of some numerical computations, suggesting that the
present day behavior of the geomagnetic field could be

e —— |
a0 7010 7080° JRA0 #1850 R 72RO Fig. 6. Amplitude of the crustal field contribution from; = 14
( Mean altitude (km) to 26, in nT, at 740 km, for (a) M10238&ain et al., 1989)(b)

@19992000SVM; (c) the difference between the two models; (d)
the mean altitude of @rsted measurements.
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considered unusual. Another study concerning the dy-  Finally, other satellite data sources should not be
namics of the core was developedLianglais (2001) forgotten. Two more satellites measure the magnetic
where characteristic times of geomagnetic field from field, during and after the @rsted mission. One is
19992000SVI and @19992006VM models were the German CHAMP satellite, launched on 15th July
estimated. FotV; > 8, the characteristic times based 2000, the second is the Argentinean SAC-C satel-
on ¥199920005VI are one order of magnitude higher lite, launched on 8th November 2000 These three
than those based on @19992089M. The combined high-precision magnetic field missions will open op-
MAGSAT and @rsted models will undoubtedly allow  portunities for improving our understanding of the
new studies of mantle electric conductivity, the cou- Earth’s magnetic field and its internal and external
pling between the fluid core and the lower mantle, variations.
electric properties of the Earth’s outer core, and the
relation between length-of-day and geomagnetic pro-
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2.5 Conclusions : comparaison des différents modeles

Nous avons comparé le modele géomagnétique dérivé des mesures du satel-
lite Orsted (Langlais et al., 2001) aux autres modeles disponibles pour la méme
période, I'IGRF 2000 (Mandea et al., 2000a) et ’'OIFM (Olsen et al., 2000b). 11
faut rappeler que ces trois modeles sont calculés a des degrés différents, et que
I’OIFM ne contient pas de variation séculaire. Nous avons donc comparé d'une
part notre modele de champ principal tronqués a différents degrés avec le modele
OIFM, et d’autre part nos modeles de variation séculaire avec celui de 'IGRF
2000. Nous avons utilisé pour la comparaison le jeu de données décrit dans Lan-
glais et al. (2001). Les valeurs du champ magnétique sont prédites en tenant
compte du champ externe (Ney < 2), et du Dst.

L’ensemble de ces comparaisons est détaillé dans le tableau 2.2 : nous y don-
nons les écarts quadratiques moyens associés a chaque modele et a chaque com-

posante dans le repere (B, By, Bs) défini par rapport a la direction du SIM.

Test Modele Niw o(B1) o(Bs) o(Bs) o(F)
1 OIFM (Var. Sec. IGRF) 14 5,417 9,036 5,341 10,022
2 (019992000 (Var. Sec. IGRF ) 14 4916 8916 4,897 8,562
3 (019992000 (Var. Sec. nulle) 14 4,024 8,976 4,768 7,044
4 (919992000 (Var. Sec. libre) 14 3,707 8,835 4,608 6,400
5 (019992000 (Var. Sec. mixte) 14 3,736 8.839 4,623 6,351
6 19992000 (Var. Sec. mixte) 26 3,648 8,828 4,501 6,356

TAB. 2.2 — Comparaison des différents modeles (résidus en nT). Les numéros des

tests renvoient au texte.

Tout d’abord, les lignes 1 et 2 du tableau concernent le test de la partie champ
interne de notre modele et de ’'OIFM. La variation séculaire de 'TGRF 2000 est
utilisée, jusqu’au degré 8. Nous constatons que notre modele rend mieux compte
des données que 'OIFM, pour toutes les composantes (le gain est de l'ordre de
10%). Le test 3 permet lui de tester la partie “instantanée” de notre variation

séculaire (jusqu'au degré 7, les termes de degrés supérieurs étant supposés nuls)
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par rapport a celle de PIGRF 2000 (test 2). Notre variation séculaire, méme
tronquée au degré 7, apparait meilleure que celle de 'IGRF 2000, qui contient plus
de termes. Les résidus sont meilleurs en utilisant notre modele, surtout pour les
composantes B; et F'. Le test 4 permet d’évaluer le modele de variation séculaire
instantanée : les résidus sont presque égaux a ceux obtenus avec notre modele
mixte (test5). Enfin nous évaluons notre modele tronqué au degré 26 (test 6).
Ces tests constituent en fait une justification supplémentaire de notre méthode.
La variation séculaire instantanée et la variation séculaire mixte de notre modele
sont presque identiques en termes de résidus (1’écart est inférieur a 0,03 nT), mais
pas en termes d’énergie (I’énergie associée au degré 12 est 100 fois supérieure pour
le modele instantané). Par contre nous voyons qu’imposer une variation séculaire
nulle pour les hauts degrés (comme c’est le cas pour I'IGRF par exemple) est

bien plus mauvais (les écarts atteignent 0,3 n'T).



Chapitre 3

Interprétation des modeles
Orsted

La modélisation c’est bien, 'interprétation c¢’est mieux! Voici comment nous
pourrions résumer 1’objet de ce chapitre, dans lequel nous abordons 1'utilisation
et l'interprétation des modeles de champ magnétique terrestre, que ce soit a la
surface de noyau (pour vérifier 'hypothese du flux gelé, évaluer les constantes de
temps du champ magnétique, ou encore étudier les variations sur un intervalle de
20 ans), ou a la surface de la Terre (pour déterminer le champ crustal local, ou

estimer I"aimantation de la lithosphere).

3.1 Le champ magnétique nucléaire

Par la suite, nous utilisons les modeles que nous avons calculés a partir des
données des satellites MAGSAT et Orsted. Le premier modele, basé sur les me-
sures de MAGSAT, est en réalité un modele moyen, calculé en utilisant trois
modeles consécutifs, basés sur deux mois de données (dénommé M19791980).
Nous avons privilégié cette méthode de moyenne a celle du calcul d’un modele
global, car les six mois de la mission MAGSAT ne suffisent pas a déterminer
un modele de variation séculaire (Barraclough, 1985). Le deuxieme modele est
*19992000 (Langlais et al., 2001). Les modeles que nous avons calculés ont été
comparés a d’autres : le modele M102389 (Cain et al., 1989) pour la période
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Fi1G. 3.1 — Spectre d’énergie du champ magnétique a la surface de la Terre.

MAGSAT, et le modele calculé par Olsen (2001) pour la période Orsted.

Nous présentons sur la figure 3.1 le spectre d’énergie (Lowes, 1974) des deux
modeles et celui de leur différence. Il faut tout d’abord noter le changement
de pente entre les degrés 14 et 16, marquant la séparation des contributions
magnétiques nucléaires et lithosphériques. Les modeles ont une énergie similaire,
et les écarts sont (i) négligeables par rapport a 1’évolution du champ sur 20 ans,

et (ii) du méme ordre de grandeur que les erreurs estimées pour nos modeles.

Comme nous l'avons indiqué en introduction générale, les longueurs d’onde
du champ magnétique d’origine nucléaire et d’origine lithosphérique sont telles
que la séparation des sources correspond a considérer les modeles en harmoniques
sphériques en deux parties : 'une reflétant les sources nucléaires (pour un degré
inférieur & 13), et 'autre pour les sources lithosphériques (pour un degré supérieur

a 15). Nous abordons ici la partie nucléaire du champ magnétique terrestre.
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3.1.1 Vérification de I’hypothese du flux gelé

Dans le noyau, la variation séculaire (9B/9t) est générée par le champ de
mouvements « du fluide conducteur, et est gouvernée par :
9B <

—r =V AN B) + (uo) 'AB (3.1)

Dans le membre de droite de cette équation dite de I'induction, le premier
terme correspond a ’advection, et le second a la diffusion. La diffusion est controlée
par le coefficient de diffusion n = po, donc par la conductivité o et par la
perméabilité 1 du noyau. Une analyse dimensionnelle du terme de gauche et
du 2°M€ membre du terme de gauche conduit a (Hulot, 1992) :

o8
ot

1 L
n‘Aé‘ ~ nTp

(3.2)

ou T et Lp sont le temps et la longueur caractéristiques du champ magnétique
nucléaire. Pour que les deux termes soient du méme ordre de grandeur, en sup-
posant une valeur de 200 ans pour Tp (d’apres les observations de la variation
séculaire), nous obtenons une valeur de 100 km pour Lg, inférieure a la longueur
d’onde horizontale minimale des observations a la surface du noyau externe (égale
a2mry/(n+ 1/2) = 1620 km, ry étant le rayon du noyau externe). La diffusion
peut étre négligée, et nous ne retenons que le terme advectif de 1’équation de

I'induction :

—— =nAB 3.3

5 " (3.3)

La composante radiale de I’équation 3.3 devient alors a la surface du noyau :
aBT =, —

=—Vy - (uB,) (3.4)

ot
avec Vy le gradient horizontal définit par V —7i(8/9r) et 7 la normale & la surface
du noyau. Cette équation démontre le lien entre la variation séculaire radiale et

les mouvements a la surface du noyau. Cette équation implique (Hulot, 1992) :

OB, d
[ Gras=0=1 (/S BTdS> (3.5)

ou S; est une surface délimitée par B, = 0. En d’autres termes, le flux de la

variation séculaire de la composante verticale du champ magnétique terrestre est
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nul a l'intérieur des surfaces délimitées par B, = 0, et le flux de B, doit rester
constant a l'intérieur de ces taches. C’est '’hypothese du flux gelé.

L’une des applications de cette hypothese est le calcul du rayon “magnétique”
du noyau externe (Hide, 1978). Puisque le flux magnétique de la variation séculaire
verticale est nul a l'intérieur des surfaces délimitées par B, = 0, et que la sur-
face du noyau peut étre découpée en plusieurs de ces surfaces, alors le flux doit
(en valeur absolue) rester constant a la surface du noyau. Nous avons estimé le
rayon “magnétique” du noyau, avec deux approches différentes. Dans la premiere,
nous considérons deux modeles du champ magnétique calculés pour des époques
différentes (les modeles M19791980 et (119992000), et dans la deuxieme nous
considérons un modele de champ principal et un deuxieme, obtenu par extrapo-
lation temporelle de sa variation séculaire associée (le modele (¥19992000, avec
la variation séculaire mixte ou instantanée). Nous résumons dans le tableau 3.1
la valeur du rayon magnétique calculée pour différents degrés de troncature, cor-

respondant a la surface pour laquelle le flux absolu reste constant.

Degré | M19791980 et (019992000 | 119992000 et VS mixte | 119992000 et VS inst.
11 3565,3 3583,0 3227,0
12 3709,4 3716,3 3736,6
13 3696,3 3710,0 3965,0
14 3408,5 3628,1 3932,2

TAB. 3.1 — Rayon du noyau “magnétique” en kilometres.

Les colonnes 2 et 3 du tableau 3.1 montrent une surévaluation du rayon (de
I'ordre de 200 km, soit une erreur de 5 & 6%). Les résultats sont presque identiques
pour les degrés 12 et 13, et different pour le degré 14. Lorsque les modeles sont
tronqués au degré 15, il n’existe pas de rayon pour lequel le flux est constant
(ceci constitue une autre preuve de la domination des sources crustales a partir
du degré 15). Les résultats de la 4éme colonne sont moins bons, ce qui confirme les
doutes émis auparavant concernant le modele instantané de variation séculaire.

Des études précédentes, menées par Hide (1978), Voorhies et Benton (1982),
Bloxham et al. (1989), et Xu (2001) ont abouti & des conclusions identiques : le
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rayon magnétique est proche du rayon sismique (en général, I'écart est inférieur
a 250 km). La différence entre le rayon sismique et le rayon magnétique peut
étre reliées a la qualité des modeles, mais aussi a la troncature de ces modeles. A
la surface de la Terre, le champ magnétique crustal cache le champ magnétique
d’origine nucléaire pour n > 14. Enfin, cette estimation repose sur I'hypothese
du flux gelé, et donc sur une connaissance parfaite du champ magnétique.

Il est également possible de tester ’hypothese du flux gelé localement, en
considérant les surfaces délimitées par B, = 0. Nous représentons sur les figures
3.2 et 3.3 la polarité du champ magnétique vertical en 1980 (modele M19791980)
et en 2000 (modele ¥¥19992000). Les cartes sont presque identiques, sauf au voisi-
nage du pole nord (il y a deux “taches” positives en 1980, mais une seule en 2000).
Nous avons calculé le flux du champ magnétique vertical pour chaque tache. Pour
évaluer les erreurs un bruit blanc gaussien, proportionnel aux écarts types qua-
dratiques calculés par Langlais et al. (2001) est attribué a chaque coefficient de
Gauss. Les valeurs du flux pour les deux époques et les neuf taches communes

sont présentées dans le tableau 3.2.

1980 2000

Tache Aire (km?) [s B.dS (T.km?) Aire (km?) [s B.dS (T.km?)
1492100 (15.10°) | 18,10 (7,9) | 8,24.10° (2,0.10°) | 64,18 (4,1)
2 6,55.10° (3,7.10%) 23,72 (3,3) 9,97.10° (2,4.10%) 71,04 (3,2)
3 6,95.107 (1,2.10%) | -17684,93 (14,3) | 6,96.107 (1,3.10%) | -17763,63 (32,6)
4| 357.10° (28.10%) | 9.86 (1,8) | 4,21.10° (3,7.10%) | 14,24 (2,9)
51 1,02.100 (1,6.10Y) | 56,78 (3,1) | 8,33.10° (4,6.10) | 32,67 (5.8)
6 6,86.107 (7,6.10%) | 19084,22 (20,7) | 6,81.107 (8,2.10%) | 19228,93 (31,7)
7 1,23.100 (22104 | -105,15 (3,5) | 1,29.10° (2,5.10°) | -161,48 (4,0)
8 | 7,2210° (4,0.10Y | -26,73 (3,9) | 7,62.10° (3,5.10) |  -35,79 (6,3)
9 | 9,65.100 (5,0.10%) | -1383,98 (11,7) | 9,79.10° (3,3.10%) | -1450,12 (7.8)

TAB. 3.2 — Superficie et flux du champ magnétique vertical (et erreurs associées)
pour les différentes taches délimitées par B, = 0. La numérotation des taches

correspond a celle indiquée sur les figures 3.2 et 3.3.
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F1a. 3.2 — Polarité (positive en blanc et négative en gris) du champ magnétique
a la surface du noyau en 1980. Vue du pole nord, projection Molweide et vue du

pole sud.
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Fic. 3.3 — Idem figure 3.2 en 2000.
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Les valeurs du flux pour les deux époques montrent que le flux n’est pas
conservé. Les deux hémispheres (taches 3 et 6) évoluent respectivement de 0,5 et
de 0,8% (les erreurs étant évaluées a 0,15%), avec des aires presque constantes. La
tache 9 (sous I’Atlantique Sud) voit son flux augmenter de 5%, pour une superficie
constante. Cette tache semble correspondre a une zone tres dynamique.

Ce dynamisme peut étre évalué par le flux de la variation séculaire du champ

magnétique vertical a I'intérieur de ces neuf taches. Deux quantités sont calculées :

0B,

F. = d .

= s, Ot o (36)
OB,

Fg, = /S | ds (3.7)

L’équation 3.6 définit la variation du flux a l'intérieur de la tache de surface
S;, qui doit étre en théorie nulle (hypothese du flux gelé). L’équation 3.7 définit
I'activité a I'intérieur de la tache. Nous reportons dans le tableau 3.3 les valeurs
de ces flux pour neuf taches. Nous avons supposé pour ce calcul une variation
séculaire identique en 1980 et en 2000, égale a la variation séculaire moyenne
1980-2000.

Les résultats du tableau 3.3 conduisent a une séparation des taches en trois
catégories, selon le niveau de 'activité observée. La premiere catégorie regroupe

les taches 1, 2 et 5, a l'intérieur desquelles Fy et F|;  sont identiques. Dans ces

|Br|
régions, 'hypothese du flux gelé n’est pas respectée, car la variation séculaire est

de signe constant. A I'lintérieur des taches 4, 7 et 8, F B, et Figp  sont du méme

B,
ordre de grandeur : le rapport entre ces deux valeurs est de l’o|rd1ie de 0,5. Enfin,
les taches 3, 6 et 9 ont un comportement différent : la variation séculaire est tres
active, au vu des valeurs de F Brl)‘

L’évolution du flux au sein de ces taches peut étre reliée a leur position sur la
sphere. Les taches du premier groupe sont situées a des latitudes polaires, alors
que celles du deuxieme groupe sont localisées dans la bande équatoriale. Les
taches du troisieme groupe sont plus grandes (les deux taches hémisphériques
et la tache sous I’Atlantique Sud), et localisées sur des étendues latitudinales
plus importantes. Ce comportement géographique peut étre interprété comme

une diffusion plus importante dans les régions polaires (la variation séculaire ne

suffit pas a expliquer la variation importante du flux — il y a méme une tache
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Tache | [q %5:dS | [o, |%B:]dS | [, %BedS | [, |%2:|dS | AF
1| 231(04) | 231(05) | 382(0,1) | 3,82(0,1) | 46,18
2 | 1,56 (0,1) | 1,56 (0,1) | 2,68 (0,1) | 2,68 (0,1) | 47,32
3| 5,66 (0,6) | 178,41 (0,5) | -12,62 (0,4) | 178,28 (0,4) | -78,70
4 |-0,19(0,1) | 056 (0,1) | 061(0,1) | 081(0,1) | 4,38
5| -1,82(0,0) | 1,82(0,0) | -1,48 (0,1) | 148 (0,1) | -24,11
6 | -6,35(0,6) | 180,09 (0,3) | 22,23 (0,3) | 175,92 (0,4) | 144,71
711,39 (0,1) | 642 (0,1) | -453(0,1) | 553 (0,1) |-56,33
8 |-044(0,1) | 0,64 (0,0) | -0,61(0,0) | 0,73 (0,0) | -9,03
9 | 1,85 (04) | 30,63 (0,2) |-10,10 (0,2) | 34,36 (0,1) | -66,14

TAB. 3.3 — Flux de la variation séculaire et de la variation séculaire absolue du
champ magnétique vertical (et erreurs associées) pour les neuf taches délimitées

par B, = 0. Les valeurs du flux sont exprimées en T.an"!.km?, les écarts AF en
T km?.

qui “disparait” entre 1980 et 2000), alors que I'hypotheése du flux gelé apparait
plus respectée dans les régions équatoriales.

Toutefois, les résultats sont tres liés au degré de troncature du modele de
champ magnétique. Nous avons tenté d’évaluer I'importance de ce degré pour le
calcul des valeurs du flux pour certaines de ces taches. De nombreux auteurs (voir
par exemple Langel et Estes (1982); Cain et al. (1989)) ont déja remarqué que le
spectre du champ magnétique nucléaire peut étre représenté par une relation du
type :

R,=A-B" (3.8)

ou R, représente I’énergie associée au degré n. Nous avons utilisé cette propriété
statistique pour calculer un spectre d’énergie du champ magnétique nucléaire
entre les degrés 13 et 26, en utilisant les coefficients A et B déduits du modele
19992000 (A = 18,31.10% et B = 0,268).

Nous calculons 100 modeles “aléatoires”, avec des coefficients de Gauss bruités

aléatoirement entre les degrés 1 et 12, et aléatoires (dérivés des valeurs de R,,),
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entre les degrés 13 et 26. Nous utilisons ces modeles aléatoires pour prédire le
champ a la surface du noyau pour différents degrés de troncature du modele.
Nous nous sommes concentrés sur les trois taches les plus grandes, car les termes
de haut degré introduisent un grand nombre de structures de petites échelles :

la détection et le suivi des petites taches décrites dans le tableau 3.2 sont plus

difficiles.

-17250

-17750 -

-18250 -

YY

Flux (T.km %)

JWWwW ™

-18750 r

-19250
9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26

Degre
F1G. 3.4 — Valeur du flux a l'intérieur de la tache 3 (hémisphere nord) en fonction

du degré de troncature. Voir le texte pour les explications.
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F1c. 3.5 — Idem figure 3.4 pour la tache 6 (hémisphere sud).
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Fic. 3.6 — Idem figure 3.4 pour la tache 9 (Atlantique Sud).

L’évolution du flux pour les taches 3, 6 et 9 en fonction du degré de tronca-
ture du modele est montrée sur les figures 3.4, 3.5 et 3.6. Pour chaque degré la
distribution de probabilité des valeurs du flux est représentée (par intervalles de
20 T.km?). La normalisation est différente pour chaque degré : pour chaque cas,

la probabilité maximale est ramenée a 1, ce qui correspond en échelle horizontale
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a un incrément de 1 degré. La troncature des modeles au degré 9 ou au degré 10
est trop sévere ('écart entre ces degrés et les suivants est tres important). Nous
voyons sur ces figures que I'augmentation du degré de troncature du modele influe
principalement sur le nombre et la taille des différentes taches. Ainsi, la dispersion
croissante observée avec le degré est liée aux structures de petites échelles. Pour
la tache 3 par exemple (figure 3.4), il n’y a que six valeurs de flux “probable”
pour un modele tronqué au degré 11. Mais il y en a 53 pour un modele tronqué
au degré 26. La valeur la plus probable du flux (-18750 T.km?) ne concerne que
6% des modeles. Cependant, le flux lié aux petites échelles apparait négligeable
devant celui des grandes structures : le flux de la tache 3 est égal & -17764 T.km?
pour n = 12 (voir le tableau 3.2), ce qui correspond a 95% du flux observé pour
un degré de troncature égal & n = 26 (en faisant ’hypothese que le prolongement

du spectre d’énergie de notre modele soit vérifié).

3.1.2 Les constantes de temps du champ magnétique nucléaire

Les modeles du champ magnétique (champ principal et variation séculaire)
peuvent étre utilisés pour évaluer les constantes de temps du champ magnétique
terrestre. Dans un premier temps, nous évaluons 7.(n), le temps caractéristique
de corrélation du champ magnétique nucléaire. Ce temps s’exprime en fonction

du degré n du modele considéré (Hulot et Le Mouél, 1994) :

n

> ((gm?+ (h)?)

S ()" + ()

Te(n) = (3.9)

Nous présentons les résultats de ces calculs sur la figure 3.7. Nous avons
utilisé le modele du champ magnétique principal 119992000, avec dans un cas
la variation séculaire instantanée et dans un autre la variation séculaire mixte

(Langlais et al., 2001).
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F1G. 3.7 — Temps caractéristiques du champ magnétique nucléaire en fonction du

degré de développement en harmoniques sphériques.

D’une facon générale, le temps est proportionnel a la longueur d’onde. Le
temps calculé d’apres le modele instantané est petit (environ 1 an pour n = 13);
cela signifie que (i) le champ magnétique modélisé sur cette échelle spatiale est
totalement décorrélé entre 1999 et 2000, et que (ii) par conséquent il ne peut
étre modélisé que sur un intervalle d’au plus quelques mois. En fait, la variation
séculaire instantanée sur ces échelles spatiales peut étre assimilée a du bruit.
Par contre le temps caractéristique correspondant au modele mixte correspond
est plus long, avec un minimum égal a 30 ans pour le degré 12. Cela montre
que notre approche de calcul de la variation séculaire est adéquate, puisque nous

considérons un intervalle de 20 ans, inférieur a ces constantes de temps.

Nous avons vu auparavant que ’hypothese du flux gelé n’était pas respectée
a la surface du noyau. Une estimation du temps caractéristique de la diffusion est
possible, via I’évolution du flux dans les taches délimitées par B, = 0. Deux temps

peuvent étre estimés pour chaque surface S; : 7, le temps diffusif “instantané”,



172 Interprétation des modeles Drsted

et 7;, le temps diffusif “moyen”. Ces temps s’expriment :

7:1' fSi Brzooods ’ £20 <310>
fSi B’V’QOOOdS - fSi Bhgsods
T fSi BTQOOOdS (311)
fSi BTQOOOdS

Les valeurs de 7; et de 7; sont présentés dans le tableau 3.4. Nous comparons
7, a des temps aléatoires 7,. Pour cela, nous considérons le modele 119992000,
extrapolé en 1980 grace a un modele de variation séculaire construit aléatoi-
rement, tel que son spectre d’énergie soit identique a celui de la variation séculaire
moyenne. Nous calculons ainsi 7,, par ’équation 3.10. Les valeurs obtenues et leur
distributions statistiques (basées sur 1000 réalisations) pour les taches 3, 6 et 9

sont présentées sur les figures 3.8, 3.9 et 3.10.

Tache | 7(ans) | 7(ans)
3 | 52934 | 45143
6 1435,3 | 2657,6
9 159,56 | 438,5

TAB. 3.4 — Temps diffusifs instantanés et moyens calculés pour les trois taches

les plus grandes.
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F1G. 3.8 — Distribution des temps aléatoires pour la tache 3 (“+7). Le temps vrai

(tableau 3.4) est indiqué par un trait horizontal, et la distribution cumulée des

temps est tracée en

pointillés.
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Fi1G. 3.10 — Distribution des temps aléatoires pour la tache 9. Voir la figure 3.8

pour la légende.

Ces trois figures permettent d’évaluer la probabilité qu’'une variation séculaire
aléatoire crée une diffusion plus importante que celle observée. Pour les taches 3,
6 et 9, elle est respectivement égale a 15, 25 et 12%. Les temps diffusifs aléatoires
ont une probabilité égale a 50% d’étre inférieurs a 1300, 1200 et 110 ans pour les
trois taches. Sur les figures 3.9 et 3.10, les temps calculés inférieurs a 300 et a 20
ans correspondent a des flux calculés en 1980 dans des taches de polarité inverse
a celle de 2000. Cela est 1ié a notre méthode de calcul, qui suppose un point fixe
a l'intérieur de la tache en 1980 et en 2000. Les temps les plus probables sont
respectivement égaux a 800, 750 et 80 ans pour les taches 3, 6 et 9.

La figure 3.11 montre une comparaison des temps advectifs (d‘apres la figure
3.7) et des temps diffusifs (d’apres le tableau 3.4), en fonction de la surface
considérée (celle-ci est égale a la superficie des taches pour les temps diffusifs, et au
degré du modele pour les temps advectifs). Il apparait clairement que les termes
diffusifs sont moins importants que les termes advectifs. La diffusion peut donc
étre en premiere approximation négligée. Il convient toutefois de ne pas 1'oublier

lorsque les échelles de temps considérées sont comparables a celles montrées par
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les figures 3.7 et 3.11.
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F1a. 3.11 — Comparaison des temps diffusifs et advectifs (au noyau), en fonction

de la surface.
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3.1.3 Les petites échelles de la dynamo

Nous utilisons les résultats précédents pour qualifier les petites échelles de la
dynamo a la surface du noyau. Ce travail fait 'objet d'une publication, reproduite
ici.

Résumé de D’article

Les petites échelles de la dynamo révélées par MAGSAT et Orsted
Gauthier Hulot, Benoit Langlais, Céline Eymin et Mioara Mandea

Soumis a Nature, en cours de révisions.

Lancé en février 1999, le satellite danois Orsted de mesures magnétiques a
haute résolution a fourni assez de données pour permettre la modélisation du
champ magnétique terrestre pour I’époque 2000. A partir de ces modeles, et ceux
calculés des mesures de la mission américain MAGSAT (1979-1980), nous calcu-
lons la variation du champ magnétique terrestre a la surface du noyau (d’ou il
provient) sur une période de 20 ans, avec des échelles spatiales que les observations
ne pouvaient résoudre auparavant. Nous avons trouvé de fortes variations tres lo-
calisées sur et a l'intérieur de ce qui est communément appelé le cylindre tangent,
au pole nord et dans une région localisée sous I’Afrique du sud. Au contraire, les
régions situées sous l'océan Pacifique et le pole sud ne montrent que peu de va-
riations, ce qui confirme les modeles historiques. Les données archéomagnétiques
et paléomagnétiques montre que cette variation asymétrique est un phénomene
récent du champ géomagnétique. Les comparaisons avec des modeles numériques
suggerent que la situation actuelle est inhabituelle. Cela peut étre le début d'une

inversion, comme cela a déja été suggéré.
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Small-scale structure of the
geodynamo inferred from Oersted
and Magsat satellite data

Gauthier Hulot*, Céline Eymin*, Benoit Langlais*, Mioara Mandea*
& Nils Olsen+

* Département de Géomagnétisme et Paléomagnétisme, CNRS UMR 7577,
Institut de Physique du Globe de Paris, 4 Place Jussieu, B89, Tour 24,
75252 Paris cedex 05, France

+ Center for Planetary Science, Danish Space Research Institute,

Julianes Maries Vej 30, DK-2100 Copenhagen, Denmark

The ‘geodynamo’ in the Earth’s liquid outer core produces a
magnetic field that dominates the large and medium length scales
of the magnetic field observed at the Earth’s surface"” Here we
use data from the currently operating Danish Oersted” satellite,
and from the US Magsat” satellite that operated in 1979/80, to
identify and interpret variations in the magnetic field over the
past 20years, down to length scales previously inaccessible.
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Projected down to the surface of the Earth’s core, we found
these variations to be small below the Pacific Ocean, and large at
polar latitudes and in a region centred below southern Africa.
The flow pattern at the surface of the core that we calculate to
account for these changes is characterized by a westward flow
concentrated in retrograde polar vortices and an asymmetric ring
where prograde vortices are correlated with highs (and retro-
grade vortices with lows) in the historical (400-year average)
magnetic field*>. This pattern is analogous to those seen in a large
class of numerical dynamo simulations®, except for its longitudi-
nal asymmetry. If this asymmetric state was reached often in the
past, it might account for several persistent patterns observed in
the palaeomagnetic field”"'’. We postulate that it might also be a
state in which the geodynamo operates before reversing.
Thanks to the recent launch of the Danish Oersted satellite
(inclination 96.5°, altitude 638—849 km), 20 years after the 1979/80
US Magsat” analogous mission (97°, 325-550 km), two data sets at
two different epochs are now available that can be used to construct
high-degree spherical harmonic models of the geomagnetic field.
(Degree 1 is the dipole field; the larger the degree, the smaller the
length scale.) Taking advantage of this opportunity and relying on
models'" well suited for that purpose, we compute and investigate
the changes that have occurred in the geomagnetic field between
1980 and 2000, focusing on the large to medium scales (that is, up to
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—=—-= Error on Oersted
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flow predicted field changes

=—a 1990-1970, Jackson et al.
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Figure 1 Spectra of the Oersted and Magsat models'”, of their error, of their difference,
and of how well flows predict this difference. The spectrum of a model is constructed by
plotting the contribution of each degree n of the spherical harmonic expansion to the
average (B of the predicted field B over the Earth’s surface™ Errors in the Oersted and
Magsat models are computed by analysing differences between models based on various
data subsets'". Note the well-known? knee within the Oersted and Magsat spectra,
showing that the main field probably dominates the signal for degrees less than 13,
whereas the crustal field dominates for degrees larger than 15. A similar knee is seen
around degree 15, in the Oersted—Magsat spectrum of the difference between the
Oersted and Magsat fields. This knee, and the flat section of the spectrum beyond it,
reveals disagreements between the high-degree signal sensed by Oersted and Magsat at
a level slightly less than that of the crustal signal itself'2. Up to degree 13, however, the
Oersted—Magsat spectrum is well above the level (dotted line) defined by both that flat
section and the crustal spectrum (the contribution of which is believed to be weaker at low
degrees than at high degrees?. It is also well above the error level. It thus cannot be
attributed to noise or a crustal source. By contrast, it can be explained by core surface
flows, as is illustrated by the spectrum of the misfit between the predicted and the
observed Oersted minus Magsat field difference. This misfit is at a level comparable to
that of the errors in the models and of crustal contributions, but relaxed at the largest
degrees to account for ‘truncation errors’"”. For reference, the spectrum of the less-
resolved field variations® between 1970 and 1990 is also shown.
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Figure 2 Polar (north and south) and Hammer views of the small-scale structure of the
geodynamo at the core surface. a, Changes in the radial component of the field between
1980 (Magsat) and 2000 (Oersted) ( — 340 T to 333 wT). b, Analogous but less-
resolved field changes between 1970 and 1990 (computed from the historical model of
ref. 5, =186 uT to 147 uT). ¢, The radial component of the average 1990 main field
computed by averaging the Magsat and Oersted main-field models'" (—1,032uT to
908u.T). d, The main field averaged over the historical period 1590-1990 (computed
from the model of ref. 5, -745 T to 594 uT). e, Core surface flow accounting for the
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main-field changes in a by advecting the 1990 main field in ¢ (arrows for the flow,
maximum of 50 kmyr~", colour code for the toroidal scalar associated to the flow).

f, Same as in e but for the non-axisymmetric component of the flow (maximum
65kmyr— ). In all figures, there is a linear colour code: red positive, blue negative,
renormalized to the maximum absolute value, except for b (respectively d) which uses the
same scale as a (respectively ¢). Contours every 50 uT in a and b, every 100 uT in ¢ and
d. Also shown in each polar plot, the surface trace of the tangent cylinder.
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degree 13) thought to be dominated by the main field produced by
the geodynamo"* (Fig. 1).

Figure 2a shows the radial component of those changes plotted at
the core surface where the main field originates. Most remarkable
are the large changes, which occurred at high, especially northern,
latitudes, and in a hemispheric region centred below Africa. These
regions contrast strongly with a wide region below the Pacific, where
far fewer changes occurred. This pattern could not be resolved as
clearly before the Oersted mission (ref. 5, Fig. 2b), and is robust
against model uncertainties (Fig. 1).

We now consider if this pattern could have been produced by
sources other than the geodynamo—perhaps in the crust, iono-
sphere or magnetosphere. Although formal separation of the signals
from these sources is only possible in part, over many years a
framework for practical separation has been constructed”, and the
results of such separation suggest that this could hardly be the case.
First, we consider crustal signals. These are thought to dominate the
field at degree 15 and above (Fig. 1). But there is no evidence at these
wavelengths for any large changes in the field between 1980 and
2000'% and at longer wavelengths, even a 100% change in the
estimated crustal signal would produce weak field changes (Fig. 1).
Second, ionospheric signals. In the field models on which we rely"’,
these signals have been carefully minimized by using night-side
measurements on magnetically quiet days, and field-aligned cur-
rents at high latitudes have specifically been removed by using only
field intensity data there. The remaining ionospheric contamination
at the Earth’s surface can then be estimated to be less than 10 nTat all
latitudes in the Magsat (1980) model, and probably less in the
QOersted (2000) model. Much of this field would in addition show
up in zonal fields in Fig. 2a, as the data for each model were recorded
at similar local times. Such characteristics do not match the typical
100-nT change (mainly in the degrees 8 to 13 and dominantly not in
zonal fields) implied at the Earth’s surface by the intense small-scale
structures seen in Fig. 2a. Magnetospheric signals can also easily be
dismissed, as they are large-scale and can be formally separated from
the core signal® Finally, signals from electrical currents induced in
the crust and upper mantle by all those external sources can again be
shown to be too weak'>'*, Therefore, the results in Fig. 2a are most
likely to be due to the temporal (secular) variation of the main field.

This secular variation is the combined consequence of main-field
diffusion through ohmic dissipation and main-field advection by
flows at the core surface'. Previous studies'®'” have shown that
much of the short-term large-scale variations of the main field could
be explained in terms of its advection by surface flows satisfying the
tangentially geostrophic balance'® (which assumes that the hori-
zontal component of the Coriolis forces is mainly balanced by a
dynamical pressure gradient), in the so-called ‘frozen-flux approxi-
mation’"” (which assumes diffusion to be negligible). Core flows
inferred in this way have further been shown to account for length of
day variations on decade timescales (by angular momentum
exchange with the mantle)'*™, and to reflect dynamical features,
akin to torsional oscillations predicted by dynamo theory*>*'. We
thus decided to try and compute a tangentially geostrophic flow,
which would account for the observed main-field changes (Fig. 2a).

To do this, we computed the average of the two 1980 and 2000
main-field models (Fig. 2¢), together with the average secular
variation accounting for the 1980 to 2000 main-field changes. We
finally computed the flow producing this average secular variation
by advection of the average main-field model. We relied on the
numerical procedure of ref. 21 with some adjustments. More details
about this computation will be provided elsewhere (C.E. and G.H.,
manuscript in preparation). Most important here is the fact that the
flow that we computed (Fig. 2e) succeeds at predicting the field
changes at a satisfactory level (see Fig. 1).

Figure 2e reveals a flow with a number of strong vortices
embedded in a mainly westward axisymmetric flow. This axisym-
metric flow (detailed in Fig. 3) is remarkably symmetric with respect

%4 © 2002 Macmillan Magazines Ltd

Interprétation des modéles Orsted

to the equator. It consists mainly of a westward body rotation of the
core with respect to the mantle (of order 0.1°yr~ ') and two strong
westward (‘retrograde’ when compared to the Earth’s daily rotation)
polar vortices (of order 0.9°yr™ ', the northern vortex being slightly
larger) within the ‘tangent cylinder’ (tangent to the inner core and
intersecting the core surface at latitude +69.5°). The body rotation
is a well-known feature. It varies with time as a result of core—-mantle
coupling acting on decade timescales'®'*~", Far less is known about
the polar vortices, which confine most of the westward drift at high
latitude and appear to be important in explaining the changes seen
near both poles in Fig. 2a. Recently, similar vortices have been
tentatively found with the help of computations based on less-
resolved historical models®"*>. These vortices may thus have been
active over at least the past century, and could be permanent features
of the geodynamo. Figure 3 also shows a small-scale zonal flow that
we believe is the result of a Gibbs effect produced by the flow
computation, which still fails to resolve the finest details of the
probably sharp boundaries of the polar vortices®'. We finally note
that no significant medium-scale zonal flow is present in Fig. 3. This
suggests that the torsional oscillations are currently of low ampli-
tude, a result consistent with both the general trend seen in core
flows computed over the past century”" and the relatively short
decay time which has been inferred for those oscillations®*
Plotting the non-axisymmetric flow alone leads to another
interesting result (Fig. 2f). This part of the flow displays a medium-
to high-latitude ring of vortices roughly, but not exactly, symmetri-
cal with respect to the equator, and clustering around the tangent
cylinder. This is best seen by also plotting the toroidal scalar
associated with the flow, which can be viewed as a filtered (low-
pass) measure of the radial vorticity w, = n:(V X u) of the flow u.
The colour code in Fig. 2e and f is then such that prograde and
retrograde vortices appear respectively red and blue in the Northern
Hemisphere, and respectively blue and red in the Southern Hemi-
sphere (note that equatorial-symmetric flows translate into anti-
symmetric radial vorticity). Computations based on historical
models could not resolve these vortices as clearly'®'”. They are
reminiscent of analogous vortices seen in many numerical simu-
lations of the geodynamo®****, The class of simulations that are
referred to in ref. 6 as being in a ‘fully developed regime’ (see also
ref. 24) also display retrograde polar vortices analogous to those

0.5

0.0

Tangent cylinder

Angular velocity (degrees per year)
Tangent cylinder

-2.0 .
-90 -60 =30 0 30 60 90

Latitude (degrees)

Figure 3 Axisymmetric component of the flow at the core surface. This azimuthal flow is
plotted in terms of angular velocity about the Earth’s rotation axis (positive for eastward
with respect to the mantle, negative for westward) as a function of latitude. Note the
general westward trend, and the strong westward flows at high latitudes. These flows
correspond to retrograde polar vortices occurring within the tangent cylinder (beyond
+69.5° of latitude); see text.
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identified in Fig. 3. Also, for such dynamos, computing surface flows
as we did has been shown to lead to a reasonable surface picture of the
full dynamo flows, provided those flows are not too small scale®.
Even though it is known that such numerical simulations are still
forced to use unrealistic dimensionless numbers®’, this suggests that
the geodynamo could belong to a similar ‘class’ of dynamos.

For such dynamos, it has also been observed that prograde
vortices are associated with slow downwelling flows, which con-
centrate the flux inside the vortices on the long term. By contrast,
retrograde vortices are associated with slow upwelling flows, which
tend to expel field of reversed polarity (compared to that of the main
dipole field) from within the core. It has been speculated that a
similar phenomenon could take place in the Earth’s core®®. In Fig. 2f,
prograde vortices (red in the North, blue in the South) tend to occur
in a region where maxima are seen in the main field (where the so-
called ‘flux bundles™*® are found, Fig 2c). By contrast, retrograde
vortices (blue in the North, red in the South) occur where the main
field tends to be minimum, if not of reversed polarity. This
correlation is much clearer when made with the main field averaged
over the past 400 years (Fig. 2d). Analogous up- and downwelling
flows (weak and non-geostrophic, hence not directly visible in Fig. 2f
which shows the first-order flow computed under the tangentially
geostrophic assumption) could thus be responsible for the global
structure of the main field averaged over secular timescales.

One characteristic of the geodynamo remains puzzling: its
azimuthal asymmetry. In most numerical dynamos, prograde and
retrograde vortices tend to alternate around the tangent cylinder. In
Fig. 2f, the flow in the ‘Pacific hemisphere’ is mainly made up of
prograde vortices, contrasting with the flow in the other hemisphere
where strong retrograde vortices are found. This is also where the
strongest field changes are seen at present (Fig. 2a), and where most
of the reversed polarity field has been produced in the past 400 years
(which led to the creation of the large reverse patch now seen below
South Africa in Fig. 2¢)*. Archaecomagnetic data further suggest that
significant changes have occurred in the (large-scale) main field
over the past 3,000 years (ref. 29), and that the present main-field
pattern is a relatively recent feature. This leads us to speculate that in
the past millennium, retrograde vortices could have progressively
vanished in the Pacific hemisphere, while gaining momentum and
increasing the rate of creation of reversed polarity field in the other
hemisphere. At the present time, the changes that this would have
produced in the main field would still be affected by the strong main
flow associated with the vortices, leading to the locally enhanced
field changes seen in Fig. 2a. It could thus be that the asymmetry at
present observed in all maps of Fig. 2 is only temporary. This would
be consistent with the results of the only dynamo explicitly display-
ing a similar azimuthal asymmetry, which is indeed only tempor-
arily observed™,

Palaecomagnetic data can then be used to try and gain further
insight into this question. The present asymmetric main field is also
associated with a significantly enhanced order 1 (that is, cos ¢ ) non
dipole field component"”. If this were to happen often enough, it
could explain most of the behaviour of the palaeosecular variation
over the past 5Myr (refs 1, 7). This then further suggests that,
although possibly temporary, the present asymmetric state of the
geodynamo could be frequently reached. If this state were prefer-
entially reached in a fixed way with respect to the mantle, as a result
of its likely influence on the core, it could also eventually produce an
averaged palacomagnetic field showing traces of ‘flux bundles™*** as
in Fig. 2d. But whether such traces can in fact be seen in the
palacomagnetic field remains an open question®’.

The growth of the South African patch could also be associated
with the present rapid decrease of the dipole field—a decrease that
some”'” have suggested could eventually lead to a reversal sharing
characteristics with the last known reversal (780 kyr ago"). Although
this does not prove that a new reversal is impending, it suggests
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that the asymmetric state we are witnessing at present is one
through which the geodynamo could also possibly go just before
reversing. O
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3.2 Le champ magnétique lithosphérique

Nous nous concentrons ici sur le champ magnétique d’origine lithosphérique.
Deux résultats sont détaillés par la suite. Tout d’abord, nous calculons les anoma-
lies magnétiques crustales locales enregistrées dans les observatoires. Puis nous
utilisons le champ magnétique pour déduire la valeur de 'aimantation de la li-

thosphere nord-américaine.

3.2.1 Les biais magnétiques des observatoires

Le champ enregistré dans un observatoire magnétique est la somme de plu-
sieurs contributions : le champ du noyau, qui varie sur des échelles de temps
“séculaires”, le champ crustal, supposé constant, et les composantes externes,
avec des variations temporelles périodiques. L’utilisation des données d’observa-
toires pour modéliser le champ magnétique d’origine nucléaire est d’autant plus
difficile que (i) les observatoires ne sont pas uniformément répartis a la surface
de la Terre, et que (ii) le champ magnétique enregistré a ’observatoire contient
une partie non négligeable de champ magnétique local et constant.

A partir de mesures d’observatiores, Malin et Pocock (1969) ont calculé plu-
sieurs modeles du champ magnétique interne en augmentant progressivement le
degré N du développement en harmoniques sphériques. En regardant 1’évolution
de I'écart quadratique moyen en fonction de N (figure 3.2.1), ils notent que ceux-
ci restent quasi-constant pour un degré supérieur a 6. Ils attribuent ces résidus
“constants” au champ magnétique d’oroigine crustal, tres localisé et d’ampli-
tude non négligeable L’utilisation de données satellitaires a confirmé ce résultat
(Langel et al., 1982) : le champ magnétique mesuré dans un observatoire et ce-
lui prédit pour ce méme observatoire differe toujours, cette différence pouvant
atteindre 3000 nT par endroits.

I1 est donc essentiel de tenir compte de ce champ crustal localisé pour modéliser
le cahmp géomagnétique a partir des données d’observatoires. Il existe deux
méthodes pour résoudre ces “anomalies crustales locales”, ou ces “biais crustaux”.
La premiere consiste a prédire le champ magnétique en un observatoire a partir

d’un modele basé sur des données satellitaires (Gubbins et Bloxham, 1985; Bar-
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FIG. 3.12 - Evolution de I'écart quadratique moyen en fonction du degré de tron-

cature du développement en harmoniques sphériques, d’apres (Malin et Pocock,
1969).

raclough, 1985; Bloxham et Gubbins, 1986; Jackson, 1989; Ultré-Guérard, 1996).
En effet, les anomalies locales, de petite longueur d’onde spatiale, décroissent
tres vite ; a 'altitude du satellite, elles sont presque invisibles, ce qui facilite leur
détermination. La deuxieme méthode consiste a tenir compte des biais crustaux
comme d’une inconnue dans 1’algorithme d’inversion, en inversant simultanément
des mesures d’observatoires et des mesures satellitaires (Langel et al., 1982; Lan-
gel et Estes, 1985). Une méthode pour s’affranchir de ces biais crustaux est 1'uti-
lisation des variations temporelles des mesures d’observatoires, mais dans ce cas

seule la variation séculaire est résolue (Cain et al., 1983).
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Nous avons utilisé la premiere méthode, directe, pour recalculer les biais crus-
taux des observatoires qui fonctionnaient a la fois en 1979 et en 1999, soit pendant
les missions MAGSAT et Orsted. Nous avons également calculé les biais crustaux
des observatoires qui ont été mis en fonction depuis 1980, et pour lesquels les
biais crustaux n’étaient pas déterminés. Ces résultats sont I’'objet d'une publica-

tion (Mandea et Langlais, 2001), que nous reprenons ici.

Résumé de D’article

Vers une meilleure connaissance des biais crustaux magnétiques aux
observatoires grace a Qrsted
Mioara Mandea et Benoit Langlais

Soumis a Geophys. Res. Lett., en cours de révision

Pour un modele de champ magnétique interne, basé sur des mesures effectuées
a bord du satellite Orsted (donc a haute altitude), I'influence du champ crustal
sur ces mesures satellitaires peut étre considérée comme un bruit aléatoire. Les
données satellitaires peuvent alors étre utilisées conjointement avec les mesures
d’observatoires pour isoler le champ non nucléaire aux positions des observatoires.
Les anomalies pour les composantes nord X, est Y et verticales Z sont cal-
culées pour tous les observatoires dont les données sont disponibles pour I’année
1999. Pour quelques observatoires fonctionnant en 1979/1980 (pendant la mission
MAGSAT) et en 1999/2000 (pendant la mission Orsted), les biais calculés sont

comparés et analysés.
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[1] Computing main-field models derived from MAGSAT
and Orsted satellite magnetic measurements, the crustal
influence on satellite data can be treated as random noise.
Satellite data can thus be used in conjunction with magnetic
observatory measurements to isolate the non-core field at
the observatory locations. Crustal biases for the horizontal
northward X, eastward Y and vertical downward Z
components are computed for all magnetic observatories
where data are available for MAGSAT (1979-1980) and
@rsted (1999-2000) epochs, to study their correlation over
twenty years. For a set of observatories installed after 1979
new crustal biases are computed. INDEX TERMS: 1532
Geomagnetism and Paleomagnetism: Reference fields (regional,
global); 1545 Geomagnetism and Paleomagnetism: Spatial
variations (all harmonics and anomalies); 1599 Geomagnetism
and Paleomagnetism: General or miscellaneous

1. Introduction

[2] For determining the temporal variation of the internal
field, measurements from magnetic observatories remain the
most useful source of information. The use of observatory
data in main-field modeling needs the crustal magnetic field
contribution be taken into account. This is also true when
using combined satellite and ground datasets. Omitting the
crustal biases in modeling can lead to local errors of about
2000 nT (about 10% of the total field over some areas),
affecting the large scales of the field (in the spherical
harmonic analysis truncation). One method to avoid these
artifacts is to use only the time derivative of the observatory
measurements, i.e. the secular variation, the main field being
derived from the satellite dataset [Cain et al., 1983]. Apply-
ing this method, the ionospheric field contribution can not be
estimated (simultaneous ground and satellite measurements
are needed [Langel et al., 1996]). Another method is to take
into account the crustal magnetic biases, by solving them
together with the Gauss coefficients [Sabaka et al., 2001], or
by computing and removing the a priori known crustal biases
from the magnetic observatory measurements. The crustal
biases are estimated by comparing the magnetic components
measured in an observatory with those predicted by a geo-
magnetic model, truncated to its nuclear part (i.e., up to
degree and order 13, based on the energy spectrum of the
field [Langel and Estes, 1982]). The differences are consid-
ered as the signature of the crustal field with an induced or
remanent origin. These short wavelength biases characterize
the observatory area [Langel et al., 1982; Gubbins and
Bloxham, 1985; Langel and Estes, 1985; Bloxham and

Copyright 2002 by the American Geophysical Union.
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Gubbins, 1986]. The accurate determination of the observ-
atory location is crucial, as well as the quality of the measure-
ments. [Langel et al., 1982] noted that the biases can be partly
related to a poor knowledge of the position of the observ-
atory, or to some problems linked to measurements.

[3] Some sets of crustal biases have been published,
using MAGSAT data to model the geomagnetic field. These
crustal bias sets have been computed using two slightly
different approaches. The first one is a direct method: the
observatory biases are the differences between the observ-
atory annual mean values and the values predicted by a
model computed only from satellite data, for the same
spatial and temporal parameters [Barraclough, 1985; Gub-
bins and Bloxham, 1985; Bloxham and Gubbins, 1986;
Jackson, 1989; Ultré-Guérard, 1996]. In this method the
main-field model based on satellite data is assumed not to
be affected by the local crustal biases. The second method is
an inverse one: the crustal biases are considered as
unknowns in inverting jointly satellite and observatory data
[Langel et al., 1982; Langel and Estes, 1985]. The observ-
atory crustal bias is then the constant, non-modeled part of
the observatory magnetic field measurement.

[4] In this study we compare the crustal biases computed
for the MAGSAT epoch with new crustal biases re-evaluated
using Orsted-based models. We also compute the crustal
biases for some new observatories installed after 1979.

2. Method and Data

[s] We consider that the internal field B; at a given
observatory location can be represented as the vector sum:

B =B, +B. (1)

where B,, is the main (core) field and B, is the crustal bias
which may change appreciably over a distance of a few km.

[6] At the satellite altitude, the magnetic signature B, of
the short wavelength of lithospheric origin can be consid-
ered as a random noise with respect to the large wavelength
of the core magnetic field B,,. In this study we consider the
satellite data free from the effects of the crustal fields and
thereafter the biases (X, Y, Z.) are computed as differences
between the magnetic components (X, ¥;, Z;) measured at
the observatory and the components (X,,, Y,,, Z,,) predicted
by a model based on satellite data.

[7] The method is applied for two-month satellite datasets:
November and December 1979 for MAGSAT and November
and December 1999 for @rsted. The two-month period is
chosen as a reasonable compromise between modeling errors
due to an uneven geographical coverage [Langlais and
Mandea, 2000] and errors due to the secular variation
[Langel and Estes, 1985]. Moreover, considering the same
period of the year it is not necessary to take into account the
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Figure 1. The observatory crustal biases determined in the

present study (star); the minimum value (triangle up),
maximum value (triangle down) and the mean of the eight
available sets (diamond) are also indicated.

annual and semi-annual external variations. Main-field mod-
els are denoted as M19791112 and @19991112 as described
in [Langlais et al., 2002]. Noting ¢ the associated time in hour
of a satellite measurement, the selection criteria were Kp(f) <
1", Kp(t +3) < 27, |Dst| < 5 nT, |d(Dst)/df| < 3 nThour .
Only night time data were kept (0600 LT for MAGSAT, 2200
LT for Orsted). Finally, data were sorted to get their geo-
graphical distribution as equiangular as possible.

[8] Observatory daily mean values, for all three compo-
nents and available over the same two months as the satellite
data, were obtained from the WDC - Copenhagen, Denmark,
or directly from the observatories. All data have been
screened to assert their validity. We checked the consistency
of data [Alexandrescu, 1998] using the available daily or
monthly mean values over the 1979—-1999 period. This

MANDEA AND LANGLAIS: OBSERVATORY BIASES USING SATELLITE DATA

revealed that in some observatories changes in the baseline
levels occurred between 1979 and 1999, and they were
applied. All daily mean values were then averaged to obtain
two-month mean values for the epochs 1979.92 and 1999.92.

3. Results

[9] Crustal magnetic field may be of induced or remanent
origin. We here assume a purely remanent field, which is
expected to be constant over time. Magnetic crustal biases
computed from two independent satellite-based models
should thus be equivalent. However, accurate determination
of the crustal biases highly relies on the capability of the
model to well describe the main magnetic field. Two distinct
main-field models, for two different epochs, computed with
the same parameters ensure a more credible estimation and
comparison of the crustal biases.

[10] We first compare the observatory magnetic biases
published by different authors [Langel et al., 1982; Barra-
clough, 1985; Gubbins and Bloxham, 1985; Langel and
Estes, 1985; Bloxham and Gubbins, 1986; Langel, 1987,
Jackson, 1989; Ultré-Guérard, 1996] with the biases com-
puted in this study. Only 30 observatories are common to
all. Figure 1 shows this comparison: for each observatory
and component, the minimum, maximum and mean crustal
biases are plotted, together with the value computed in this
study, based on the MAGSAT model. The rms and the
correlation coefficients between previously computed crus-
tal biases and those computed in this study for the MAG-
SAT epoch are presented in Table 1. Except for a few
differences (FCC for X., CMO for Y., CMO and VIC for
Z.), all our estimations are within the interval delimited by
the minimum and maximum previous computed biases. It is
also worth noting that these intervals may be large, as for
ABG, ANN and FCC for X,, and for ABG, ANN and FRD
for Z. (~200 nT). The observed differences may be related
to the different methods used by the authors. Another
explanation may be the change in the observatory position,
or the use of different coordinates. For example, the location
of GDH observatory (not shown on Figure 1) changed of a
few tens of kilometers in 1976. Some authors computed the
crustal biases for the first site [Langel et al., 1982; Gubbins
and Bloxham, 1985], some others for the second [Jackson,
1989; Ultré-Guérard, 1996]. We strongly recommend that
crustal biases are published with the coordinates used.

[11] A more interesting result is obtained when comput-
ing the crustal biases for the MAGSAT and Orsted epochs.
We consider 62 observatories for which data are available

Table 1. Comparison With Previous Studies

Study O'Xa O'Ya O'Za CXb Cyb Czb
[1] 27.7 232 42.6 0.974 0.977 0.981
[2] 41.5 22.7 39.9 0.940 0.981 0.982
[3] 28.3 15.2 31.3 0.973 0.990 0.990
[4] 34.0 13.3 352 0.963 0.992 0.987
[5] 58.3 419 62.2 0.873 0.929 0.959
[6] 27.5 23.2 42.0 0.974 0.977 0.982
[7] 62.8 37.4 72.3 0.851 0.942 0.949
[8] 21.0 13.3 27.1 0.985 0.992 0.992

[1] [Langel et al., 1982]; [2] [Barraclough, 1985); [3] [Gubbins and
Bloxham, 1985]; [4] [Langel and Estes, 1985]; [5] [Bloxham and Gubbins,
1986]; [6] [Langel, 1987]; [7] [Jackson, 1989]; [8] [Ultré-Guérard, 1996].

“rms misfits in nT.

®Correlation coefficients.
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Table 2. Observatories Considered in the Present Study
Observatory X, Y, 7,

Code® \° ¢° M4 o4 M o4 M ¢
AAA 43.15 76.55 79 29 -2 3 —62 —54
ABG 18.64 72.87 —100 —9%4 451 439 707 686
APIL —13.81 188.23 —48 —31 212 204 —872 —886
BEL 51.84 20.79 89 89 137 148 303 313
BFE 55.63 11.67 62 52 —87 -97 —182 —180
BLC 64.33 263.97 128 150 —62 -37 —80 —-78
BNG 4.44 18.57 —173 —161 =27 7 234 202
BOU 40.14 254.76 —41 —60 48 31 —193 —162
BRW 71.32 203.38 —13 16 —76 —62 —-34 —14
CBB 69.20 255.00 74 87 —87 -99 95 131
CLF 48.02 2.27 —102 —103 -9 —15 106 112
CMO 64.86 212.16 -36 —15 —1 -2 10 —13
CZT —46.43 51.87 —774 —767 1088 1090 142 154
DOU 50.10 4.69 —15 —13 -9 —17 77 82
DRV —66.67 140.01 —138 —119 —429 —382 —2820 —2837
ESK 55.32 356.80 2 —4 —47 —41 —60 —49
FCC 58.67 265.91 —218 —183 15 60 —259 —231
FRD 38.21 282.63 48 38 -75 -59 131 142
FUQ 5.47 286.26 65 107 —-56 —38 72 71
FUR 48.17 11.28 —45 —42 -5 —1 1 2
GDH 69.25 306.47 255 244 —293 -301 749 762
GNA —31.78 115.95 -3 —37 —135 —107 108 102
GUA 13.58 144.87 98 96 83 66 56 59
HAD 51.00 355.52 —57 —66 13 14 79 80
HBK —25.88 27.71 77 46 —18 0 77 35
HER —34.43 19.23 19 3 13 15 10 11
HLP 54.61 18.82 38 23 —164 —166 —89 —86
HON 21.32 202.00 —188 —191 81 82 —-329 —311
HRB 47.87 18.19 —14 -5 —18 —21 —49 -76
KAK 36.23 140.19 —26 —-26 7 2 —83 -85
KNY 31.42 130.88 -35 -30 52 54 -36 —-32
LER 60.13 358.82 —123 —133 172 164 34 55
LRV 64.18 338.30 —-279 —281 596 594 —469 —468
MAW —67.61 62.88 38 43 30 —12 199 191
MBO 14.39 343.04 90 81 45 37 45 62
MCQ —54.50 158.95 263 267 -5 10 274 282
MEA 54.62 246.67 110 80 -2 14 —152 —150
MMB 4391 144.19 —257 —252 139 139 71 65
NEW 48.26 242.88 —-59 —61 108 105 —122 —127
NGK 52.07 12.68 -50 —44 4 5 —77 —78
NUR 60.51 24.66 282 278 —102 -99 112 115
NVS 55.03 82.90 170 182 —88 —93 —12 0
OTT 45.40 284.45 107 111 —156 —143 161 148
PAF —49.35 70.26 446 434 —146 —136 —357 —324
PBQ 55.28 282.26 94 129 386 343 34 79
PPT —17.57 210.43 —720 —738 -969 —-957 76 91
RES 74.70 265.10 32 34 20 21 73 125
SBA —77.85 166.78 —2211 —-2190 —-906 —924 —3751 —3683
SIT 57.06 224.68 —12 —11 —-19 —14 —49 —69
SIG 18.11 293.85 —81 —88 183 143 172 156
SOD 67.37 26.63 —159 —175 —101 —104 —566 —583
STJ 47.60 307.32 41 23 20 32 16 25
SUA 44.68 26.25 —15 —4 -32 —18 —58 —55
TFS 42.09 44.71 —283 —261 2 -3 -95 —114
THL 77.48 290.83 —72 =75 116 88 19 45
THY 46.90 17.89 —16 —48 —17 —4 —47 —-50
TSU —19.22 17.70 52 21 —71 —43 111 80
TUC 32.25 247.17 —173 —185 —534 —556 884 873
VAL 51.93 349.75 95 95 —47 —-56 —12 —14
VIC 48.52 236.58 13 -3 -3 —1 —267 —269
WNG 53.74 9.07 33 34 50 49 —72 -70
YKC 62.48 245.52 —23 —14 —52 —47 —172 —157

# According to the IAGA convention.
®Latitude of the observatory, in degrees.

“Longitude of the observatory, in degrees, positive eastward.
dCrustal biases for MAGSAT (M) or Orsted (@) epoch, in nT.
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for both epochs (Table 2). Correlations between the biases
computed for each magnetic component are presented in
Table 3. The obtained crustal biases for 1979 and 1999 are
as close as 20 nT for 85% of the observatories. Considering
CLF observatory, for which the changes in the magnetic
environment are well-known by us, the differences between
the crustal biases are 0, —6, 5 nT, infor the X, Y., Z.. The
largest differences are 49 nT in X. (AAA), 46 nT in Y,
(DRV) and 58 nT in Z. (SBA). These differences may be
related to the external magnetic perturbations as the two
epochs (1979.92 and 1999.92) are near the solar maximum:
the averaged a, indices are 10 and 9 in November and
December 1979, compared with 14 and 10 in 1999; mean
Dst values over these periods are —7 and —13 nT, corre-
sponding to changes in the magnetic field of about 1-2 nT.

[12] Finally, we compute the crustal magnetic biases for
the observatories installed between 1979 and 1999. These
new crustal biases are presented in Table 4. Some of these
observatories are crucial in main-field modeling, as they are
located in regions with a paucity of observatories (AMS,
CTA, SPT). Furthermore, some biases are very large, and
their omission could lead to large modeling errors.

4. Conclusions

[13] Detailed studies of the crustal biases are important
when observatory data are used in geomagnetic field model-
ing. Thus it is important to remove these crustal biases from
the observatory data to avoid modeling errors when using
combined observatory and satellite datasets. In this study we
compute the observatory crustal biases a posteriori the model
generation. Our comparison of published crustal biases
indicates that the crustal field is larger in Z than in the other
elements. Not surprisingly, the most important differences
between the biases previously published are found for this
component. This could be the signature of induced field.
However, when analyzing the bias evolution (AB,.) versus
the field evolution (AB,,) or the magnetic latitude, no clear
relationship is found.

[14] The new biases computed using the Orsted model
are very close to the ones computed with the MAGSAT
model, supporting the idea that the crustal field did not
change over the last twenty years. Clearly the computation
of crustal biases relies not only on the observatory measure-
ment quality but on the quality of the satellite-based model.

[15] A possible improvement in estimating the crustal
biases is the use of “quiet” monthly means, i.e. based on
the five quietest days per month. Such dataset would help in
separation of induced and remanent contributions. This test
requires more work in obtaining the data from observato-
ries, and will be the subject of further study.

Table 3. Comparison of 1979 and 1999 Crustal Biases

X Y Z.

R* N° ¢ ct N o° ct N o° c!
1 62 176 0999 62 174 0998 62 20.0 0.999
259 17.6 0991 57 177 0993 55 184 0.993
3 51 178 0978 52 161 0980 47 18.0 0.983
4 37 170 0949 40 157 0939 30 163 0964

#Considered ranges: (1) all, (2) £500 nT, (3) 200 nT, (4) £100 nT.
®Number of observatories within the range.

“rms misfits in nT.

dCorrelation coefficients.
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Table 4. New Observatories Considered in the Present Study

Code* Year \° ©° x4 Y4 z4

AMS 1981 —37.833 77.567 —597 —661 —1985
ASP 1992 —23.761 133.883 16 —-19 35
BSL 1986 30.400 270.400 —86 45 36
CTA 1984 —20.088 146.254 —472 —101 176
DLR 1982 29.483 259.083 83 86 75
FRN 1982 37.083 240.283 —46 27 —209
GUI 1993 28.321 343.559 3149 —821 —475
IQA 1995 63.750 291.482 157 —11 —-297
KOU 1996 5.300 307.200 80 92 —159
PHU 1985 21.100 105.900 2 —4 —122

# According to the IAGA convention.

®Latitude of the observatory, in degrees.

“Longitude of the observatory, in degrees, positive eastward.
dCrustal biases, in nT.
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(Langlais et Mandea, 2000) avait évalué (par extrapolation) la valeur de cer-
tains de ces bias crustaux pour le calcul d’'un modele candidat a I'IGRFE 2000.
Pour d’autres observatoires, les biais avaient été ignorés, par manque de données.
Dans le tableau 3.5, nous comparons ces biais évalués (ou ignorés) avec ceux

calculés par Mandea et Langlais (2001).

Observatoire Xee (nT) Yee (nT) Zee (nT)
code | lat. (°) | lon. (°) | [1] 2] 1] | [2] 1] 2]
AMS | -37.833 | 77.567 | -643 | -597 | -413 | -661 | -2341 | -1985
ASP | -23.761 | 133.883 - 16 - -19 - 35
BSL | 30.400 | 270.400 - -86 - 45 - 36

CTA | -20.088 | 146.254 | -585 | -472 | -107 | -101 | 141 176
DLR | 29.483 | 259.083 | 88 83 23 86 86 75

FRN | 37.083 | 240.283 | -51 -46 | -67 | -27 | -110 | -209
GUI | 28.321 | 343.5539 | -3103 | -3149 | -829 | -821 | -490 | -475

IQA | 63.750 | 291.482 - 157 - -11 - -297
KOU | 5.300 | 307.200 - 80 - 92 - -159
PHU | 21.100 | 105.900 - 2 - -4 - -122

TAB. 3.5 — Valeurs des biais crustaux estimés par [1]Langlais et Mandea (2000)
et par [2]Mandea et Langlais (2001). Le code de I'observatoire est donné selon les

conventions du IAGA.

Nous constatons que les estimations sont proches des valeurs calculées, et que
les biais ignorés sont moins importants que les autres. Afin d’estimer I'influence de
ces biais crustaux sur le modele, nous avons calculé deux modeles géomagnétiques
jusqu’a N = 10, en utilisant d’une part les mesures d’observatoires corrigées avec
les biais estimés ou ignorés, et d’autre part les mesures corrigées avec les nouveaux
biais. Les observatoires utilisés sont au nombre de 145 (Langlais et Mandea, 2000).
La figure 3.13 montre la différence a la surface de la Terre entre les deux modeles
modeles. Les écarts peuvent atteindret 400 nT, comme dans 'océan Pacifique
sud. Les autres différences importantes sont localisées dans I’Atlantique Sud, et

dans 'océan Indien.
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FIG. 3.13 — Ecart & la surface de la Terre entre un modele basé sur des me-

sures d’observatoires corrigées par les biais estimés (ronds) ou négligés (étoiles)
(Langlais et Mandea, 2000) et un modele basé sur des mesures d’observatoires

corrigées par les biais calculés (Mandea et Langlais, 2001).

L’étude de cette figure révele 'importance de la bonne connaissance des biais
crustaux des observatoires magnétiques : a cause de la répartition tres inégale
des observatoires a la surface de la Terre, ceux-ci ont une influence sur tous
les coefficients de Gauss (pour le champ principal). L’erreur induite par cette
méconnaissance des biais crustaux sera d’autant plus importante que I'observa-
toire est isolé. Une partie du champ local est alors modélisée par les coefficients de
petites longueurs d’onde spatiale, ce qui engendre des erreurs sur toute la surface
de la Terre. Par exemple, ignorer le biais crustal de 'observatoire d’Amsterdam
Island (AMS) crée des erreurs dans le Pacifique sud de l'ordre de 10000 n'T.

3.2.2 Aimantation de la lithosphere

Une autre contribution de la mission Orsted concerne le champ lithosphérique
de grande longueur d’onde (décrit par les coefficients de Gauss de degré supérieur

a 15, soit des échelles spatiales horizontales inférieures a 2500 km environ). Sur de
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telles échelles, les anomalies magnétiques ne peuvent étre déterminées a partir des

mesures aéromagnétiques seules, y compris celles des levés de grande extension..

Les missions POGO et MAGSAT avaient déja permis de mettre en évidence
certaines anomalies magnétiques de la lithosphere terrestre (Hamoudi et al.,
1995). Certaines de ces anomalies, comme ’anomalie de Bangui (en Afrique),
ou celle de Kursk (en Ukraine) atteignent en amplitude quelques dizaines de

nanoTeslas & 400 km d’altitude.

Les premieres études menées sur les mesures du satellite Orsted montrent
que malgré la haute altitude des mesures, la géométrie et I’'amplitude du champ
lithosphérique sont bien caractérisées (Neubert et al., 2001; Langlais et al., 2001).
De plus il existe une forte corrélation entre les anomalies détectées respectivement
par MAGSAT et par Orsted (Kim et al., 2001).

Ces anomalies magnétiques peuvent étre interprétées en termes de structures
d’aimantation de la lithosphere (LaBrecque et al., 1985), et peuvent ensuite étre
corrélées avec des informations thermiques et géologiques (Frost et Shive, 1986).
L’aimantation de la lithosphere étant controlée par la susceptibilité magnétique
et son épaisseur, il n’est possible d’avoir acces qu’au produit des deux, soit une
susceptibilité intégrée verticalement (Hamoudi, 1996). Il est donc essentiel d’avoir

une information a priori sur I'une ou l'autre de ces quantités.

La lithosphere océanique est caractérisée par une épaisseur faible, qui reste
relativement constante depuis sa création aux dorsales jusqu’a sa disparition
dans les zones de subduction. La variation des propriétés magnétiques sont de
tres courte longueur d’onde, ce qui créé des anomalies magnétiques difficilement
détectables a l'altitude du satellite. La seul exception concerne la lithosphere
océanique créée pendant le superchron du Crétacé (Yanez et LaBrecque, 1997).
La lithosphere continentale possede quant a elle une épaisseur, une composition,
et des propriétés d’aimantation qui varient beaucoup. Ces différences sont a la
source de forts contrastes dans le champ magnétique mesuré. Cependant lors
de mesures satellitaires, ces contrastes peuvent étre masqués, soit par le champ
magnétique de plus grande échelle spatiale, ou tout simplement a cause de 'alti-

tude des mesures satellitaires (Arkani-Hamed , 1990; Counil et al., 1991).

Diverses approches sont possibles pour rendre les mesures magnétiques satel-
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litaires et les propriétés lithosphériques compatibles. Elles peuvent étre directes
(Cohen and Achache, 1994), basées sur la modification d’un modele initial pour
prédire les observations, inverses (Hamoudi et al., 1995), basées sur la minimi-
sation d’une norme entre les mesures et les données calculées, ou mixtes. Cette
derniere méthode (Purucker et al., 1998) consiste & prendre un modele initial de
distribution d’aimantation pour la lithosphere terrestre, et a ajuster les valeurs
d’aimantation pour réduire I’écart entre le champ magnétique observé et le champ
magnétique calculé.

A partir de modeles en harmoniques sphériques du champ magnétique ter-
restre, calculés d’une part a partir des données MAGSAT (Cain et al., 1989) et des
données Prsted (Olsen, 2001) (ce modele est équivalent a notre modele 119992000
(Langlais et al., 2001), mais il incorpore plus d’observations), nous avons tenté de
raffiner les modeles d’aimantation de la lithosphere nord-américaine. Ces modeles
sont basés sur des observations indépendantes des mesures satellitaires. L’age de
la lithosphere océanique, la régionalisation des propriétés élastiques déduite des
modeles de tomographie sismique, et ’épaisseur des couches sédimentaires sont
pris en compte. Nous reproduisons ici les résultats de ces travaux, qui font ’objet
d’une publication soumise a Geophys. Res. Lett..

Résumé de D’article

La signature de la bordure sud du craton de I’Amérique du Nord dans des
nouvelles mesures magnétiques satellitaires.
Michael Purucker, Benoit Langlais, Nils Olsen, Gauthier Hulot et Mioara
Mandea

Soumis a Geophys. Res. Lett., en cours de révision

Un modele global d’aimantation induite et rémanente est développé pour la
lithosphere terrestre. Le modele est tres bien décrit par les observations du sa-
tellite Orsted. L’interprétation de ces observations au-dessus du continent nord-
américain suggere que les importantes anomalies magnétiques de l'intensité, as-
sociées aux coefficients en harmoniques sphériques entre les degrés 15 et 26 et
centrées au-dessus du Kentucky et de la partie centrale sud des Etats-Unis sont

la signature du contraste magnétique lié au craton nord-américain. Les techniques
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The southern edge of cratonic North America: Evidence from new

satellite magnetometer observations
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[1] A global model is developed for both induced and remanent
magnetizations in the terrestrial lithosphere. The model is compared
with, and well-described by, Orsted satellite observations.
Interpretation of the observations over North America suggests
that the large total field anomalies, associated with spherical
harmonic degrees 15-26 and centered over Kentucky and the
south-central United States, are the manifestations of the magnetic
edges of the southern boundaries of cratonic North America. The
techniques and models developed here may be of use in defining
other cratonic boundaries. INDEX TERMS: 1545 Geomagnetism
and Paleomagnetism: Spatial variations (all harmonics and
anomalies); 1219 Geodesy and Gravity: Local gravity anomalies
and crustal structure; 7218 Seismology: Lithosphere and upper
mantle; 9350 Information Related to Geographic Region: North
America

1. Background

[2] The launch of the Orsted high-precision geomagnetic field
satellite [Neubert et al., 2001] has invigorated efforts to understand
the magnetic field of the earth’s lithosphere. Early attempts [Langel
and Hinze, 1998] to model the lithospheric field relied on forward
and inverse approaches over local regions. After the realization that
much of the lithospheric magnetic signal might be obscured by
overlap with the long-wavelength magnetic field from the core
[Meyer et al., 1985], recent work has explored the potential of
global forward [Cohen and Achache, 1994; Dyment and Arkani-
Hamed, 1998] and inverse models [Purucker et al., 1998]. Our
work elaborates on but differs from previous work which 1)
included remanent magnetizations associated only with the Creta-
ceous Quiet Zones [Cohen and Achache, 1994; Purucker et al.,
1998], 2) did not consider induced magnetizations at all [Dyment
and Arkani-Hamed, 1998], 3) used a model of induced magnet-
ization that had fewer geologic and geophysical inputs [Purucker
et al., 1998].

2. A New Global Magnetization Model

[3] The global model of induced magnetization is based on an
estimate of the volume of the magnetic crust and its magnetic
susceptibility. We assume that induced magnetizations are
restricted to the crust [Wasilewski and Mayhew, 1992] and utilize
a global seismic tomography model [Nataf and Ricard, 1996] for
estimating crustal thickness. The model also contains a tectonic-
based subdivision of the crust into three categories, each of which
has an associated geotherm. These geotherms, when coupled with
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an assumption about the magnetic mineral(s) responsible for the
bulk of the magnetization, allow for the calculation of a depth to
the Curie isotherm. We assume here that the magnetic mineral is
magnetite or low-Ti magnetite. The magnetic layer thickness is
calculated as the thickness of the igneous crust above the
magnetite Curie isotherm. We utilize a sediment thickness model
[Laske and Masters, 1997] to account for the presence of
effectively non-magnetic sediment or sedimentary rock which
serves to decrease the effective magnetic layer thickness.
Although we calculate our induced magnetization model globally,
the models shown here depict only a hemisphere centered on
North America because our interpretation will focus on this
region (Figure la). We use magnetic susceptibility values of
0.035 SI for the continental crust and 0.04 SI for the oceanic
lithosphere [Purucker et al., 1998]. The resulting maps are not
strongly sensitive to the exact choice of magnetic susceptibility
contrast between oceans and continents.

[4] The remanent magnetization model is restricted to the
oceanic lithosphere, not because of the lack of continental rema-
nent magnetization [Clark, 1999], but because not enough is
known of continental remanent magnetization to make a global
model. The oceanic remanent model [Dyment and Arkani-Hamed,
1998] that we use is based on non-satellite magnetic input and has
been subsequently calibrated using observed Magsat anomalies in
the South Atlantic ocean [Purucker and Dyment, 2000]. The
remanent model consists of magnetization vector direction and
intensity. The vector direction and its variation with paleolatitude
have been determined using ocean floor ages, relative motion
parameters for each plate, and the apparent paleomagnetic polar
wander path for Africa. The total field calculated from the
remanent magnetization model is shown at 400 km in Figure 1b.

[5] The sum of the total field from the induced and remanent
models is shown in Figure 1c. Because the core field overlaps with
the lithospheric field between degrees 1—14 we discard those
degrees [Arkani-Hamed et al., 1994], as well as all degrees greater
than 26 (to be consistent with the satellite observations discussed
below). The remaining total fields of lithospheric origin are shown
in Figure 1d.

3. New Satellite Magnetic Field Observations

[6] Maps of the magnetic field from Magsat (Years: 1979—
1980) and Orsted (Years: 1999-present) spacecraft missions are
based on sets of spherical harmonic coefficients, estimated using
geomagnetically quiet, night-time, vector and scalar observations.
The Magsat map, termed M102389, [Cain et al., 1990] estimated
static fields to degree and order 49 while the @Orsted map estimates
static fields to degree and order 29. The Qrsted map uses techni-
ques described in Olsen et al. [2000]. Additional techniques and
data utilized for this Ursted map include iteratively reweighted
least-squares with Huber weights and the incorporation of satellite
data from March, 1999—March, 2001. We also incorporate ground
magnetic observatory data. The secular variation model is of
degree 13. We consider the @rsted map robust through at least
degree 26 and so for comparison we truncate both maps at degree
26. Earlier Orsted maps [Olsen et al., 2000; Langlais, personal
communication] show many of the same features as the new maps.

ORS 1-1



213
ORS 1-2

Figure 1.

Interprétation des modéles Orsted

PURUCKER ET AL.: EVIDENCE FROM NEW SATELLITE MAGNETOMETER OBSERVATIONS

nT P

=~

w

-

(a) A map of the modeled magnetic field (all harmonics) due to induced magnetization. (b) A map of the modeled magnetic

field (all harmonics) due to remanent magnetization in the oceans. (c) The sum of induced and remanent magnetizations (all harmonics).
(d) Induced and remanent magnetization model between degrees 15 and 26. (e) The magnetic field as measured by Magsat between
degrees 15 and 26. (f) The magnetic field as measured by @Orsted between degrees 15 and 26. Features poleward of 83 degrees latitude are
less reliable because the inclination of the satellites was approximately 97 degrees. All maps are of the total field and are shown at an
altitude of 400 km using an orthographic projection centered at 90 degrees West, 30 degrees North.

We again discard the field originating largely in the core (Degrees
1—14) and the resulting maps from Magsat (Figure 1¢) and Orsted
(Figure 1f) are shown for comparison with the models. The global
correlation (in the spherical harmonic domain) between these two
maps generally ranges from 0.65 to 0.85, with only two degrees (18
and 26) showing lower but still significant correlations (0.5 to 0.6).

4. Derivation of Improved Magnetization Maps

[7] The major features shown in the observations of Figures le
and 1f show an almost one-to-one correspondence to the model’s
features shown in Figure 1d. The model is closest to the observa-
tions over North America and the North Atlantic Ocean, in contrast
to the North Pacific [Yanez and LaBrecque, 1997] where the
observations record stronger magnetic signatures than predicted
by the model. In North America (Figure 2), the model high
centered over Georgia (Figure 2b) appears to be the same feature
as that centered over the Kentucky region in the observations
(Figures le and 1f), but shifted slightly to the northwest. This
difference may be a consequence of the crude three-fold thermal
subdivision provided by the global seismic tomography model
[Nataf and Ricard, 1996]. This subdivision divides the continental

crust into 1) Archean-floored (>1.7 Ga) with a heat flow that
produces a magnetite Curie isotherm at 81 km, 2) Younger but still
stable crust (0.25 to 1.7 Ga) with a heat flow that corresponds to a
magnetite Curie isotherm at 58 km depth, and 3) basement younger
than 0.25 Ga with a heat flow that yields a magnetite Curie
isotherm at 29 km depth. As in any potential field inverse problem,
there are several possible ways in which the crustal model, the
magnetic thickness of which is shown in Figure 2a, might be
modified to more closely fit the observations. One possibility is an
increase in magnetic thickness over the Kentucky region and a
decrease over Georgia [Purucker et al., 1998]. This is equivalent to
enhanced magnetic susceptibilities or magnetizations over Ken-
tucky and proportionally weaker ones over Georgia. Another
option is to markedly reduce the magnetic thickness over Georgia,
Florida, and the rest of the Atlantic and Gulf Coastal Plains. This is
appealing because this corresponds to decreasing the magnetic
thickness over non-magnetic sedimentary rocks of the coastal
plain, while retaining the original model thickness over the
magnetic igneous and metamorphic rocks of the adjacent Piedmont
(Figure 2a). This would be consistent with the fact that the surface
boundary between these two regions is 50—150 km east of a
prominent regional Bouguer gravity gradient, inferred to represent
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South-central U.S. Kentucky

(a) A map of the magnetic crustal thickness from the initial induced magnetization model (5 km contour interval) over the

North American region. The solid red line locates the boundary between the relatively non-magnetic sediments of the Coastal Plain and
the inboard, more magnetic igneous and metamorphic rocks. (b) the magnetic field calculated from initial induced (Figure 2a) and
remanent magnetization model. (¢) The vertically integrated magnetization model (shown in color as Figure 3) that explains the satellite
observations over the North American region (5 kA contour interval), and (d) the magnetic field calculated from the vertically integrated
magnetization model of Figure 2c. The RMS misfit between this map and the observations (Figure 1f) is 0.5 nT while the maximum
difference between the two maps is 1.5 nT. All maps are shown using a Cylindrical Equidistant projection centered at 95 West Longitude.
All magnetic field maps are of the total field at 400 km altitude and are shown between degrees 15 and 26.

the buried edge of the deep Precambrian craton in the Appalachian
orogen [Hinze and Zietz, 1985].

[8] An iterative inverse approach was developed [Purucker
et al., 1998] that will generate a vertically integrated magnet-
ization model which reproduces the measured field to any desired
precision. However, this approach will modify wavelength com-
ponents that are largely within the measurement range (spherical
harmonic degrees 15-26). We utilize other geological and geo-
physical data sets to modify the longer wavelengths, and make a
final correction to the model using the Orsted magnetics data
alone in an iterative inverse approach. Adopting this approach,
we modify (i.e. edit by hand) our initial model so as to place the
boundary between thicker (35 km) and thinner (12 km) magnetic
crust at the inboard Coastal plain boundary. The final correction
to our model is based on differencing the magnetic observations
and the total field of the modified model. This difference is
globally modeled for magnetizations using an iterative equivalent
source approach [Purucker et al., 1996]. The resulting vertically
integrated magnetization solution (Figures 2¢ and 3) is an ex-
ample of a global magnetization model that simultaneously fits
the spacecraft observations (Figure 1f), other geological and geo-
physical knowledge on the near surface and depth extent of the
magnetic sources, and has the virtue of simplicity.

5. Interpretation

[9] Previous interpretations of the southeastern U.S. region
[Mayhew et al., 1985; Ruder and Alexander, 1986], using forward
and inverse modeling approaches, invoked enhanced magnetiza-
tions (1—4 A/m over a thickness of 10—30 km) in the Kentucky
and Tennessee regions, paired with weaker magnetizations over the
Georgia region. We suggest here an interpretation of the satellite
observations that explains the Kentucky total intensity high as a

manifestation of the magnetic edge of the southeast corner of
cratonic North America. The magnetic boundary, shown as the
steep gradient in Figures 2¢ and 3, is located close to the maximum
gravity gradient and the geologic boundary between magnetic and
non-magnetic surficial rocks. At an altitude of 400 km, the
magnitude of the Kentucky anomaly is 7 nT in the model, and in
the Orsted and Magsat observations. Additional power can be seen
at higher harmonic degree (for example, in Magsat and in aero-
magnetic surveys of North America) and this probably indicates
the presence of enhanced magnetization locally in Kentucky. But
the feature seen by the new Orsted satellite observations, from
spherical harmonic degrees 15—-26, can be explained without
invoking enhanced magnetizations. This suggests that the Ken-
tucky anomaly as seen by Magsat (degrees 15-40 total field
anomaly increased by 3 nT and center shifts by about 2 degrees
relative to the position and strength shown here) has two distinct
origins. While such an interpretation might also have been made
from the earlier Magsat satellite observations, the lower resolution
view afforded by QOrsted allows for regional interpretations uncom-
plicated by local features. In a similar way, the high over the south-
central United States (Figures 2b and 2d) is a manifestation of the
southwest corner of cratonic North America. Another prominent
feature on the new magnetization model (Figures 2c and 3) is the
enhanced vertically integrated magnetization over the Mid-con-
tinent high [Hinze and Zietz, 1985], a prominent gravity and
magnetic high on near-surface maps that is not normally seen on
satellite magnetic maps. The new model is available at http://
core2.gsfc.nasa.gov/research/purucker/craton_edge.html.

[10] The magnetization distribution in Figure 3 is very different
from estimates made using simple local inversion schemes uncon-
strained by information on the local geology and geophysics. It
illustrates the difficulty of inferring magnetization distributions
from magnetic field observations, especially in cases where mag-
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Figure 3. A vertically-integrated magnetization model of induced
and remanent magnetization that explains the satellite magnetic
field observations. The model also incorporates information from
near-surface magnetic field observations. Areas of negative
magnetization are dominated by magnetizations in directions
oblique and opposite to that of the present earth’s field. The
model shows the long-wavelength magnetizations (dominated by
the continent-ocean contrast) in color and the short wavelength
magnetizations (dominated by seafloor spreading) as a gray-scale
shaded relief. The map is shown on an orthographic projection
centered at 90 degrees West, 30 degrees North. A contour map of
this same figure over North America is shown as Figure 2c.

netic fields of multiple origins are superimposed. Finally, the
explanation of the large total field anomalies over southern North
America as being due to induced magnetization alone make the
large remanent magnetic anomalies at Mars [Purucker et al., 2000]
even more enigmatic.

[11] Acknowledgments. We thank J. LaBrecque, D. Ravat, and two
anonymous reviewers for comments on this manuscript. Supported by
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Chapitre 4
Conclusions et perspectives

Tout au long de cette partie nous avons constaté que 1'utilisation de données
d’origine satellitaire nécessite un travail soutenu. En effet, le grand nombre de
données, les artefacts liés aux mesures, et le grand nombre de parametres rend
le travail délicat. Toutefois, nous avons été en mesure de produire un premier
modele “Orsted” en harmoniques sphériques (Langlais et al., 2001) du champ
magnétique d’une qualité comparable & ceux basés sur les données MAGSAT. Ce
nouveau modele constitue une avancée importante, car nous disposons enfin de
deux modeles d’une grande résolution, qui permettent de mieux comprendre la

Terre.

A partir de ces modeles, nous avons évalué les caractéristiques spatiales et
temporelles de la variation séculaire a la surface du noyau (Hulot et al., 2001).
Une telle description de la variation séculaire nous renseigne sur la dynamique
des mouvements a la surface du noyau, et apporte de nouvelles contraintes sur
les modeles numériques de la géodynamo. La précision de ces modeles améliore
aussi nos connaissances de la lithosphere et de son aimantation, mais aussi les
propriétés thermiques de la lithosphere profonde. Nous n’avons étudié qu’une
seule région (Purucker et al., 2001), mais les méthodes décrites pourraient étre
appliquées dans d’autres zones ou la structure de la lithosphere est moins connue.
Enfin, ce nouveau modeéle du champ magnétique nous permet de mieux prendre en
compte le champ crustal local enregistré aux observatoires magnétiques (Mandea
et Langlais, 2001).
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Il reste toutefois des études a entamer. De nombreux parameétres n’ont pas
été pris en compte lors de la modélisation, comme les termes périodiques de la
magnétosphere et de I'ionosphere. La prise en compte de ces nouveaux parametres
nécessite I'utilisation de mesures effectuées au sol (pour la séparation des termes
ionosphériques), mais aussi de mesures effectuées a toutes les heures locales (pour
déterminer les variations diurnes de ces termes). Cette amélioration est la suite

logique de notre travail.

De plus, les mesures magnétiques satellitaires peuvent étre utilisées conjointe-
ment avec les mesures aéromagnétiques. En effet ces mesures sont effectuées lors
de campagnes dont les extensions sont plus petites que les grandes structures
lithosphériques. Il est malheureusement difficile d’exploiter conjointement ces
campagnes aéromagnétiques, car elles ont été effectuées a des époques distinctes
(le champ inducteur est alors différent), avec des précisions et des méthodes
différentes (Langel et Hinze, 1998). L'une des méthodes pour utiliser de telles
mesures aéromagnétiques est de pouvoir les corriger par rapport a une référence,
qui ne peut étre donnée que par les mesures satellitaires (Ravat et Purucker,
1999)

En plus de Orsted, deux autres satellites, CHAMP et SAC-C, ont été lancés.
Ces satellites volant sur des orbites différentes, les nouvelles mesures vont améliorer
la résolution des modeles géomagnétiques, ainsi que la connaissance de la va-
riation séculaire rapide, du champ magnétique crustal, et des termes externes
périodiques. En outre, ces satellites, et ceux, nombreux, qui sont proposés pour
les prochaines années (figure 1.7), assureront une observation spatiale et tempo-
relle du champ magnétique terrestre. Ces satellites seront également un outil pour
redéfinir les prochaines missions spatiales (inclinaison, altitude). Nous serons a
méme de définir la configuration optimale d’un réseau d’observatoires satellitaires

(comme pour le projet franco-danois SWARM).

Pendant les prochaines années, ces satellites vont fournir une couverture conti-
nue dans le temps du champ magnétique terrestre. Ces mesures pourront étre
utilisées pour étudier la conductivité du manteau (Mandea-Alexandrescu et al.,

1999), et également pour la détection des secousses magnétiques (Mandea et al.,
2000Db).
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Enfin, I'utilisation conjointe des données magnétiques satellitaires, effectuées
a différentes altitudes et des données sismiques ou gravimétriques permettra, a
terme, de mieux définir les propriétés physiques de la lithosphere, et par conséquent
du manteau, autorisant ainsi une meilleure exploration des structures profondes

terrestres.
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Le champ magnétique martien
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Chapitre 5
Introduction

Dans le cas de la Terre, le champ magnétique est mesuré en continu dans
les observatoires, les satellites n’étant, pour l'instant, qu'une source discontinue
dans le temps mais certes non négligeable de données. Dans le cas de Mars (et des
autres planetes et satellites), 'unique source de données est 1’'observation spatiale.
Dans cette partie, nous résumons 'historique de ’exploration spatiale de Mars,
puis nous décrivons plus en détails la mission Mars Global Surveyor. Apres un
résumé des premiers résultats obtenus par différentes équipes, nous introduisons
les méthodes de modélisation, et nous présentons quelques résultats et quelques

tentatives d’interprétation.

5.1 La planete Mars, ...

Les quelques lignes qui suivent sont extraites de Antoniadi (1930). Elles

résument la fascination dont Mars a toujours été I'objet.

“La planete Mars était connue sous le nom d’Harmakhis en
Egypte ancienne, ou on 'appelait aussi Har Décher, ¢’est-a-dire
I’Hor Rouge, a cause de sa couleur. Les Chaldéens lui donnaient
le nom de Nergal, le Mars babylonien, le grand Héros, le roi
des meélées, le maitre des batailles et le champion des dieux, et
I’astre était encore connu sur les rives de I’Euphrate sous les noms

d’Allamou et d’Almou. Les grecs 'appelaient Apns (Mars), nom
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du dieu de la Guerre, et, quelque fois aussi, parait-il, HpaxAng
(Hercule). De plus ils qualifiaient ce monde voisin de mvpdec,
igné, et de fovpos, impétueux. Proclus Diadochus l'appelle
mUp ovpaviov, feu céleste, et ajoute qu’il symbolisait le fer. Le
signe o sous lequel il est désigné, représente comme on sait, la
lance et le bouclier.

Les Arabes, les Perses et les Turcs le nomment Mirikh, qui signi-
fie aussi torche, fer, acier, et une longue fleche lancée a grande
distance. Il était encore connu en Perse sous le nom de Bahram,
et de Pahlavani Siphir, ou le guerrier céleste.

Mars était appelé Angaraka (de angara, charbon ardent) chez
les Indiens, qui le nommaient encore Lohitanga, le corps rouge,
de lohita, rouge, et anga, corps. Son influence astrologique était
considérée comme étant essentiellement maligne. .. ]

La planete a été observée de bonne heure en Egypte, puis en
Chaldée et en Assyrie. Déja 2540 ans avant notre ere, le jour
du mardi portait le nom de Mars, Martis Dies en latin [...].
Les observations de Bel, écrites en caracteres cunéiformes sur
des tablettes trouvées dans les ruines de Ninive, en Assyrie,
et qui datent d’au moins dix sept siecles avant Jésus-Christ,
contiennent déja un livre tout entier dédié a la planete. Mais la
plus ancienne observation précise de Mars qui nous soit parvenue
ne date que de la 52°™M€ année qui a suivi la mort d’Alexandre
Le Grand, [...], 'année 272 avant Jésus-Christ. Le [...] 17 janvier
de cette année-la, Mars passa en effet tout pres de 'étoile (3
du Scorpion, d’apres ce que nous a transmis Ptolémée dans sa

Syntaxe mathématique.”

La quatrieme planete du systéme solaire (en s’éloignant de son centre), Mars,

doit sa couleur rouge a des dépots superficiels d’oxydes de fer. Ses principales

caractéristiques sont présentées dans le tableau 5.1. La distance qui sépare Mars

de la Terre varie de 55 a 400 millions de km, a cause de la forte excentricité

de l'orbite martienne. Mars possede deux petits satellites, Phobos et Deimos,
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découverts en 1877 (Hall, 1878). Ces satellites sont tres petits, et treés cratérisés.
Leur origine demeure sujette a discussion, mais 1'idée la plus répandue est celle
d’astéroides dont les trajectoires auraient été modifiées par Jupiter, permettant
leurs captures par Mars (Sasaki, 1990). Une autre théorie est I'acrétion in-situ

des satellites, conséquence de la formation de Mars (Safronov et al., 1986).

Mars Terre
Rayon équatorial (km) 3397 6378
Aplatissement 0,0034 0,0052
Masse (kg) 6,4185 10% | 5,9736 10**
Période de rotation (heures) 24,622962 23,934471
Période de révolution (jours) 686,980 365,256
Reliefs (km) 6/ +27 | -11,52 / +8,85
Demi-grand axe de lorbite (UA) | 1,523679 1,000001

TaAB. 5.1 — Caractéristiques planétaires

Mars possede une atmosphére, composée de gaz carbonique (95,3 %), d’azote
(2,7%) et d’argon (1,6%). Cependant, la faible gravité martienne ne permet que
le maintien d'une enveloppe gazeuse insignifiante : au niveau du sol, la pression
moyenne n'est que de 6 mb (1013 mb pour la Terre). A cause de sa position
par rapport au Soleil, et du fait de cette faible atmosphere, les températures
varient de fagon importante, entre -140°C (la nuit, en hiver, aux poles) et 20°C
(le jour, en été, a I’équateur). Ces forts écarts de températures sont a ’origine
d’un régime de vents qui peuvent atteindre par endroits 200 km/h, créant ainsi
des tempétes de poussieres, dont certaines peuvent recouvrir toute la planete d'un
linceul poussiéreux et opaque (Martin et Zureck, 1993)

La superficie de la planete Mars est égale a celle des continents terrestres. Sa
surface est couverte de volcans, de crateres d’impact, mais aussi de bassins et de
plaines. Elle est entaillée par des vallées, des gorges, des canyons, des fractures,
des canaux sinueux. Une courbe inclinée de 35° par rapport a 1’équateur, dite
“dichotomie”, sépare les terrains de I’hémisphere nord, peu élevés, peu cratérisés

(et donc plus jeunes) des terrains de ’hémisphere sud, ou le relief est beaucoup
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plus marqué par des crateres d'impact (dont Hellas et Argyre sont les plus im-
portants), et des réseaux de vallées et chenaux. Une origine possible de cette
dichotomie est celle d'un impacteur géant, qui aurait créé un cratere large de
7700 km (Wilhelms et Squyres, 1984).

Ces crateres d’impact, ou plus précisément leur densité et leur taille, sont
utilisés par les scientifiques pour dater les différentes parties de Mars. En effet,
les météorites étaient beaucoup plus volumineuses et nombreuses au début de
la formation du systeme solaire que maintenant (Neukum et Ivanov, 1994). La
chronologie relative déduite des crateres martiens peut étre reliée a une chronolo-
gie absolue (Ivanov, 2001), en utilisant les résultats obtenus pour la Lune, ou des
analyses isotopiques ont permis de dater de maniere absolue les différents crateres
(Hartmann et al., 1981). La chronologie de Mars comporte trois ages (Neukum
et al., 2001), détaillés dans le tableau 5.2.

Période age (Ma) Caractéristiques

Noachien | 4,60 - 3,80 | terrains tres cratérisés

Hespérien | 3,80 - 3,55 | matériel strié de plaine

Amazonien | 3,55 - 0,00 plaines lisses

TAB. 5.2 — Les ages de Mars.

La structure interne de Mars est mal connue. La densité de Mars est égale
4 3,94 g.em™3, ce qui indique que Mars contient moins de minéraux lourds que
la Terre. Le moment d’inertie de la plancte est égal a 0,365 M R* (Folkner et
al., 1997), avec M la masse de Mars et R son rayon moyen. Ces deux éléments
suggerent une différenciation interne (Longhi et al., 1992). Schématiquement,
trois enveloppes solides constitueraient I'intérieur de Mars : une crotite épaisse de
40 km, un manteau — riche en olivine et en oxydes de fer — d’épaisseur comprise
entre 1850 et 2050 km, et un noyau solide, métallique, de rayon compris entre
1300 et 1500 km (Stevenson, 2001).

Les seuls moyens pour affiner notre connaissance de Mars sont les mesures in-
situ, ou les mesures en orbite. De nombreux satellites, avec ou sans atterrisseurs,

ont déja été envoyés a proximité de Mars. Ces différentes missions, et en particu-
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lier Mars Global Surveyor (Acuna et al., 1999), dont nous parlerons plus en détails
par la suite, ont notamment révélé que Mars ne possede pas (ou plus) de champ
magnétique nucléaire (caractérisé par ses grandes longueurs d’ondes). Il n’est pos-
sible de mesurer qu’'un champ magnétique ancien, ou rémanent, reflétant proba-
blement I'existence passée d'une dynamo martienne. La description de ce champ
ancien, et sa compréhension par rapport aux autres données disponibles (géologie,
topographie, gravimétrie, géochimie) devraient permettre d’estimer lintervalle
temporel pendant lequel cette dynamo a fonctionné. Cela permettra d’apporter

alors de nouvelles contraintes pour la dynamo terrestre.

5.2 ... destination extraterrestre

Du fait de la différence entre les périodes de révolution de Mars et de la
Terre, les possibilités de lancement sont espacées de 26 mois. Dans le tableau
5.3 nous reprenons l’ensemble des 35 lancements de missions martiennes. Il faut
noter que seules huit missions ont été couronnées de succes, et que trois sont
toujours en cours : Mars Global Surveyor (qui est I'objet du reste de cette partie),
Nozomi (arrivée prévue en janvier 2004, soit avec un retard de quatre années sur
le calendrier prévu, a cause d’une erreur de manceuvre), et Mars Odissey (arrivée
prévue le 24 octobre 2001). D’autres missions d’exploration de Mars sont déja
prévues, comme Mars Sample Return ou NetLander. Nous y reviendrons dans la

conclusion de ce chapitre.
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Date Nom Pays R.* Descriptif

10/10/1960 Marsnik 1 URSS E incapacité a atteindre l'orbite
terrestre

14/10/1960 Marsnik 2 URSS E incapacité a atteindre 'orbite
terrestre

24/10/1992 Sputnik 22 URSS E incapacité a quitter 'orbite ter-
restre

01/11/1962 Mars 1 URSS E  perte de communications

04/11/1962 Spunik 24 URSS E incapacité a quitter 'orbite ter-
restre

05/11/1964 Mariner 3 USA E e bouclier ne se sépare pas

28/11/1964 Mariner 4 USA S survol a 9846 km, photogra-
phies, atmosphere

30/11/1964 Zond 2 URSS E  perte de communications

18/07/1965 Zond 3 URSS E  lancement hors fenétre

24/02/1969 Mariner 6 USA S survol équatorial a 3431 km

27/03/1969 Mariner 7 USA S survol polaire a 3430 km

27/03/1999 Mars 1969A URSS E  explosion du lanceur

02/04/1999 Mars 1969B URSS E  explosion du lanceur

08/05/1971 Mariner 8 USA E  incapacité a quitter l'orbite ter-
restre

10/05/1971 Kosmos 419 URSS E incapacité a quitter 'orbite ter-
restre

19/05/1971 Mars 2 URSS P crash de la sonde

28/05/1971 Mars 3 URSS P  perte de communications apres
I’atterrissage de la sonde

30/05/1971 Mariner 9 USA S photographies, gravimétrie, at-

mosphere

Résultats * :

S = succes, E = échec, P = succes partiel, C = en cours
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Date Nom Pays R.* Descriptif
21/07/1973 Mars 4 URSS E  mauvaise trajectoire
25/07/1973 Mars 5 URSS P seulement 20 orbites
05/08/1973 Mars 6 URSS E perte de communications pen-
dant la descente
09/08/1973 Mars 7 URSS E  mauvaise trajectoire
25/08/1975 Viking 1 USA S cartographie, atmosphere, at-
terrisseur
09/09/1975 Viking 2 USA S cartographie, atmosphere, at-
terrisseur
07/08/1988 Phobos 1 URSS E  perte de contact
12/08/1988 Phobos 2 URSS P  survol de Mars mais pas de Pho-
bos
25/09/1992 Mars Observer  USA perte de contact
07/11/1996 Mars Global USA S cartographie, magnétisme, ...
Surveyor
16/11/1996 Mars 96 Russie E  incapacité a quitter 'orbite ter-
restre
04/12/1996 Mars Pathfinder USA S 83 jours de fonctionnement au
sol
04/07/1998 Nozomi Japon C  correction apres échec de ma-
noeuvre
11/12/1998 Mars  Climate USA  E  mauvaise trajectoire
Orbiter
03/01/1999 Mars Polar Lan- USA E  perte de communications pen-
der dant la descente
03/01/1999 Deep Space 2 USA E  perte de communications
07/04/2001 Mars Odyssey USA  C arrivée prévue en octobre 2001

Résultats * : S = succes, E = échec, P = succes partiel, C = en cours

TAB. 5.3 — Les missions martiennes
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Chapitre 6
La mission Mars (Global Surveyor

En terme de résultats scientifiques, les missions les plus importantes sont
Mariner 9, Viking 1, Viking 2 et Mars Global Surveyor. Alors que Mariner 9
a révolutionné les connaissances de la géologie de Mars, les missions Viking et
leurs atterrisseurs, qui ont fonctionné pendant plusieurs années, alors que leur
durée de vie théorique était de 90 jours, ont apporté de nombreuses contraintes
sur les propriétés physiques comme la pression atmosphérique, la température, la
concentration d’électrons. Un résumé des études basées sur les données fournies
par les missions Viking peut étre trouvé dans Snyder (1979).

En novembre 1996, la NASA et le Jet Propulsion Laboratory (JPL) sonnent le
retour victorieux de 'exploration martienne (apres une absence de pres de 20 ans
et I’échec de Mars Observer en 1993), en langant la sonde Mars Global Surveyor
(MGS). Le lancement a lieu le 7 novembre 1996, pour un voyage de 750 millions

de kilometres.

6.1 Caractéristiques orbitales

La mission MGS devait initialement se dérouler en cing phases : la croisiere
vers Mars, l'insertion en orbite, le freinage atmosphérique, la cartographie de
Mars, pour servir enfin de relais radio pour les autres missions martiennes (figure
6.1). La phase de croisiere a duré 309 jours, avec une insertion en orbite le 2

septembre 1997. La premiere orbite autour de Mars a duré 45 heures, avec un
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apoapse a 54026 km au dessus de ’hémisphere sud et un périapse a 262 km au
dessus de I'hémisphere nord. La phase de freinage atmosphérique (“aerobraking”)
devait a I'origine durer de septembre 1997 a janvier 1998, la phase de cartographie
commencant alors.

Juste apres le lancement, les ingénieurs avaient noté que 'un des deux pan-
neaux solaires ne s’était pas correctement déployé, restant bloqué a 20° de sa
position de vérouillage. L'une des méthodes pour corriger ce défaut est le frei-
nage atmosphérique : durant la traversée des couches supérieures de I’atmosphere,
les panneaux sont en effet soumis a des contraintes tres fortes, et les ingénieurs
espéraient que le panneau atteindrait apres quelques orbites sa position prévue.
En effet, apres deux orbites, ce panneau a atteint sa position théorique. Malheu-
reusement, lors de la troisieme orbite, le panneau a dépassé de 17° cette position
de vérouillage. Il a alors été décidé de mettre un terme a ’aérofreinage. L’orbite
alors atteinte était tres elliptique, avec un périapse a 172 km. Puis apres réflexion,
la NASA a décidé de poursuivre I’aérofreinage, mais de facon moins brutale : le sa-
tellite ne doit pas descendre en dessous de 124 km, alors que le périapse théorique
était de 105 km. Finalement, cette phase s’est déroulée en deux parties, de no-
vembre 1997 & mars 1998, et de septembre 1998 a4 mars 1999 (I'arrét de six mois
est du a la conjonction Terre/Soleil/Mars, empéchant les communications avec
la sonde). Les scientifiques ont profité de cette période pour faire fonctionner
quelques instruments : le satellite a couvert environ 20% de la surface martienne
a une altitude inférieure a 200 km, une aubaine puisque les mesures scientifiques
devaient initialement s’effectuer a environ 400 km. Les caractéristiques orbitales
finales sont une période de 118 minutes, avec une altitude moyenne de 450 km
(excentricité 0,007, inclinaison 92,886°). La phase de cartographie a alors débuté.
Cette phase devait durer une année martienne, le satellite devant servir de relais

radio pour les futurs atterrisseurs martiens.
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F1G. 6.1 — Les différentes phases de la mission MGS (©NASA).

6.2 Objectifs scientifiques

Les objectifs scientifiques de Mars Global Surveyor sont en fait les mémes
que ceux de la mission Mars Observer, perdue en 1993. Pour des raisons écono-
miques, deux des expériences de Mars Observer sont délaissées et reportées sur
d’autres missions : PMIRR (Pressure Modulator Infrared Radiometer — reportée
sur Mars Climate Orbiter), et GRS (Gamma Ray Spectrometer — reportée sur
Mars Odissey).
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F1G. 6.2 — Les différents instruments de la mission MGS (©NASA).

Mars Global Surveyor embarque six instruments (voir la figure 6.2). Le pre-
mier d’entre eux est le MOC (Mars Orbiter Camera), qui fournit des images
détaillées de la surface de Mars (ouverture de 0,4°, résolution jusqu’a 1,4 metres),
ou des images grand-angle (140° avec une résolution de 280 a 2000 metres/pixel).
Les autres instruments sont le MOLA (Mars Orbiter Laser Altimeter) qui mesurer
de maniere précise les reliefs martiens, le TES (Thermal Emission Spectrometer),
pour déterminer les propriétés du sol et des roches (composition, quantité et
distribution & la surface de Mars), le MAG/ER (Magnetometer Electron Reflec-
tometer) pour mesurer le champ magnétique martien, et 'USO (Ultra Stable
Oscillator), capable de mesurer les perturbations des signaux radios liées aux
accidents de terrain. Enfin le systeme de communications est lui aussi exploité,
pour étudier notamment les variations du champ de gravité martien : celui-ci
ralentit ou accélere le mouvement de la sonde sur son orbite, ce qui modifie les

caractéristiques du signal radio.
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F1a. 6.3 — Le magnétometre de MGS (©NASA).

L’instrument qui nous intéresse est le MAG/ER. C’est la copie conforme de
'instrument qui était a bord de la mission Mars Observer (Acuna et al., 1992).
La partie MAG comporte deux magnétometres triaxiaux, dits fluxgate (fig.6.3).
IIs sont capables de mesurer le champ magnétique sur sept échelles (de + 4 nT
a + 65536 nT, avec une résolution de 12 bits), le passage d'une gamme a une
autre étant automatique. La fréquence des mesures peut atteindre 16 mesures
par seconde, en fonction du taux de transmission autorisé par le systeme de
télécommunications. Les magnétometres sont situés a l'extrémité des panneaux
solaires : la distance entre le corps du satellite et les capteurs est de 5 metres,
ce qui permet de minimiser les perturbations électromagnétiques engendrées par
I’électronique des autres instruments du satellite. L’instrument ER est monté sur
le corps du satellite. Il mesure la fonction de distribution des électrons, de 1 a
20 KeV, pour détecter le champ magnétique d’origine interne dans les couches
supérieures de l’atmosphere martienne. Le poids de 'expérience MAG/ER est de
5,2 kg.
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6.3 La découverte du champ magnétique mar-
tien

Les données pré-MGS ne permettaient pas de confirmer ou non la présence
d’un champ magnétique global sur Mars. En effet, les mesures disponibles ne
permettaient d’estimer qu’une limite supérieure du moment magnétique de Mars
(Trotignon et al (1993) donnent 2.10' T.m?, contre 8.10' T.m?* pour la Terre).
Les mesures magnétiques de MGS étaient donc tres attendues. Celles-ci ont été
meilleures que prévues, grace notamment aux problemes liés au déploiement
défectueux de I'un des panneaux solaires, ce qui a ralenti les manceuvres d’aéro-
frei-nage, permettant ainsi d’acquérir de nombreuses données a basse altitude

dans I'hémisphere sud.
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Fia. 6.4 — Intensité du champ magnétique mesuré par MGS lors des 4éme7 peme

et 6% orbites (de haut en bas).
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Les instruments scientifiques de MGS ont été mis en fonction lors de la
troisieme orbite de la manceuvre de la phase d’aérofreinage, le 15 septembre
1997. Malheureusement, le satellite est resté trop haut lors du troisieme passage
au périapse pour que les données soient exploitables. La figure 6.4 montre les
mesures acquises lors des 4°M€ 56Me o geme passages au périapse, en fonction
de l'altitude de la sonde. Une analyse rapide de ces mesures révele que Mars ne
possede pas de champ magnétique dipolaire d’origine nucléaire : si tel était le
cas, le maximum devrait étre atteint au périapse (Acuna et al., 1998). Les trois
séries de mesures permettent de mettre en évidence un comportement distinct en
fonction de I'altitude : un champ magnétique a haute altitude tres faible, qui aug-
mente légerement entre 250 et 150 km. Le comportement a basse altitude (pres du
périapse) est lui tres différent dans les trois cas : il n’y a pas de champ magnétique
global, mais il existe de forts champs magnétiques de petites échelles spatiales.
D’autres mesures, effectuées ultérieurement lors de passages tres proches, ont
révélé le caractere constant et tres localisé de ces mesures. Une premiere compa-
raison avec des données terrestres peut étre faite : le champ magnétique terrestre
d’origine crustale a 400 km atteint environ £ 20 nT (Cohen et Achache, 1990),
alors qu’il atteint localement + 1500 n'T a 100 km et & 200 n'T' a 400 km au-dessus

de la surface martienne (Connerney et al., 1999).

6.4 Les données magnétiques

Les données magnétiques acquises durant la mission MGS sont de trois types :
les données AB1 et AB2 (pour “AeroBraking”, les deux phases d’aérofreinage),
les données SPO (pour “Science Phase Orbit”, la phase scientifique qui a eu lieu
entre les deux phases d’aérofreinage), et les données MO (pour “Mapping Orbit”,
la phase de cartographie).

L’altitude des données AB est en général assez basse. En y ajoutant les
données SPO acquises en dessous de 200 km, la couverture de la surface mar-
tienne a basse altitude est de 1'ordre de 20%. La derniere source de données, MO,
concerne toutes les données magnétiques de la phase de cartographie, acquises

entre 380 et 430 km environ.
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Les données sont disponibles aupres de la NASA, sur demande au Planetary
Data System (PDS!). Les données sont exprimées dans deux reperes orthonormés
planétocentriques, le premier défini par rapport a 1’axe de rotation de la planete,
et le deuxieme par rapport au Soleil. Nous utiliserons ce repere pour trier les

données nocturnes des données diurnes.

6.5 Les premiers résultats de la mission MGS

L’un des résultats les plus excitants de cette mission a donc été la découverte
d’un champ magnétique martien, localement tres important. Mars ne possede
pas de dynamo actuellement, mais il existe un champ magnétique, sans doute
d’origine crustale, avec des échelles, des directions et des intensités qui varient
énormément. Les résultats que nous reprenons ici sont ceux publiés par Acuna et
al. (1999) et par Connerney et al. (1999).

Acunia et al. (1999) ont considéré toutes les données magnétiques acquises
durant les phases AB1, SPO et AB2. Les données AB1 et SPO ont été mesurées
entre septembre 1997 et novembre 1998, avec un périapse passant progressivement
de 30°N a 90°N et redescendant ensuite vers le sud, avec des périapses entre 150
et 200 km environ. La phase AB2, de décembre 1998 a mars 1999, a entrainé un
mouvement vers le sud tres rapide du périapse pour atteindre finalement 87°S,
avec des altitudes proches de 100 km. En tout, 916 orbites, tres elliptiques, ont
été utilisées.

La fréquence des mesures durant ces périodes varie de 0,75 a 3 mesures par
seconde. La précision estimée des données est d’environ 3 n'T (Acufia et al., 1999).
La couverture des données est globale, mais discontinue. A partir de toutes ces
mesures, Acunia et al. (1999) ont tracé les valeurs du champ magnétique vertical
mesuré, sans les moyenner et sans les ramener a une altitude constante. Par
contre, ils se sont attachés a conserver une résolution géographique constante : la
surface du “pixel” magnétique est inversement proportionnelle a ’altitude de la
mesure. Le résultat est montré sur la figure 6.5. Cette carte représente les données

“brutes”, sans aucun traitement.

thttp ://pds.jpl.nasa.gov
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F1a. 6.5 — Le champ magnétique vertical mesuré par MGS, d’apres (Acuna et al.,
1999). Les trajectoires en vert clair représentent les passages en-dessous de 200
km. Sont également montrés les crateres et les volcans les plus importants (dont

Tharsis, Olympus, Hellas et Argyre), et la dichotomie.

Diverses interprétations peuvent étre effectuées a partir de ces mesures. Les
auteurs constatent que les valeurs les plus élevées du champ magnétique sont
principalement situées dans I'hémisphere sud (ou, du moins, au sud de la dicho-
tomie). Ils notent également une corrélation entre les régions les plus cratérisées
et les régions ol sont mesurées les larges anomalies magnétiques. Cela est tres
visible en regardant la carte des ages de la surface de Mars (montrée en figure
6.6). Cette carte est basée sur la distribution des crateres a la surface de Mars
(d’apres Kieffer et al. (1992) et compilée par Mike Caplinger, Malin Space Science
Systems?). Les plus grands crateres, Hellas et Argyre, dont 1’age de la formation
est estimé a environ 4 milliards d’années, sont dépourvus de fortes anomalies.
Aucune anomalie n’est détectée au-dessus des édifices volcaniques comme Olym-

pus, Elysium ou Tharsis. La conclusion des auteurs est que la dynamo de Mars

http ://cmex-www.arc.nasa.gov/MarsEssy/age2.htm
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a di fonctionner pendant les premiers 500 millions d’années de I’histoire de Mars.

Un deuxieéme résultat est apporté par Connerney et al. (1999), qui utilisent
les mesures du champ magnétique vertical dans I’hémisphere sud, entre les lon-
gitudes 120°E et 240°E, la ou les anomalies magnétiques détectées sont les plus
fortes (jusqu’'a 1500 nT & 100 km d’altitude, au-dessus de Terra Sirenum). Les au-
teurs, en remarquant les linéations est-ouest des anomalies magnétiques (jusqu’a
2000 km — voir la figure 6.7), concluent a une possible signature de phénomeénes
semblables a ceux observés sur la Terre, a savoir I’expansion océanique (Vine et
Matthews, 1963; Pitman et Heirtzler, 1966) et ’acrétion continentale a la surface
de Mars. Ces évenements se seraient produits en des temps tres anciens, proba-
blement datés au Noachien moyen, fixant encore une fois une limite temporelle

supérieure pour la dynamo martienne.

F1G. 6.6 - Ages relatifs de la surface de Mars, basés sur le comptage de crateres :
Noachien (rouge), Hespérien (vert), Amazonien (bleu). Les édifices volcaniques

majeurs sont également indiqués. D’apres Kieffer et al. (1992).
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F1Gc. 6.7 — Le champ magnétique vertical mesuré par MGS (Connerney et al.,
1999). L’altitude varie de 103 & 200 km. Lorsque deux traces se superposent,

celle qui a son périapse le plus au sud est au premier plan.
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Chapitre 7

Modélisation du champ

magnétique martien

Les premieres descriptions et tentatives d’interprétation de Acuna et al. (1999)
et de Connerney et al. (1999) sont limitées par les différentes altitudes de mesures
contigties. Il est en effet difficile de suivre latéralement certaines des linéations est-
ouest, car les sources magnétiques étant superficielles, les mesures magnétiques
sont tres dépendantes de 'altitude.

Afin de confirmer — ou d’infirmer — les hypotheses de Connerney et al.
(1999), il est nécessaire d’obtenir des cartes du champ magnétique a altitude
constante. Différentes méthodes peuvent étre utilisées. L'une d’entre-elles est la
modélisation en harmoniques sphériques (Ferguson et al., 2000). Cependant, I’ob-
tention de modeles a haute résolution spatiale est limitée par ’altitude et ’erreur
associée aux données (Schmitz et al., 1989) : 'utilisation de données a des al-
titudes de l'ordre de 200 km nécessite que ces données soient moyennées par
cellules de 2° ou 3° de coté, mais avec une erreur inférieure a 1 nT. Compte tenu
des grandes variations latérales du champ magnétique observées sur Mars, nous
pensons que cette méthode n’est pas la plus adaptée.

Une autre méthode est celle des dipoles équivalents (Le Mouél et al., 1975;
Achache et al., 1987). Cette méthode est particulierement adaptée dans notre
cas : les données sont acquises dans une coquille sphérique, et les sources sont —

a grande échelle — décorrélées. Dans la suite nous décrivons les aspects théoriques
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et pratiques de cette méthode.

7.1 Dipoles équivalents : méthodologie

Le formalisme des dipoles équivalents a été introduit par Mayhew (1979) et par
von Freese et al. (1981). Cette méthode consiste a calculer I'aimantation de blocs
d’iso-épaisseur, répartis sur une surface, a partir de mesures de champ magnétique
inégalement réparties au-dessus de la distribution des dipoles. Cette méthode peut
également s’appliquer aux mesures gravimétriques, et en regle générale a tous les
champs dérivant de potentiels.

Nous définissons ici les expressions pour les composantes magnétiques qui
dérivent d’un dipole. Les coordonnées sphériques du point d’observation sont (r,

0, ¢), celles du dipoles sont (r', ', ¢'). Le potentiel magnétique V' observé est :

1
V=-M-V; (7.1)

ou [ est la distance entre le dipole et le point d’observation, et M est le moment

du dipole, avec pour composantes (m,., mg, mg). La distance { peut s’exprimer :
1/2
= (7“2 + 7% — 2y COS(C)) / (7.2)

ou ( est 'angle entre les deux positions. Il est alors facile d’exprimer le potentiel

V' a partir des équations 7.1 et 7.2 :
V = [m, (rAl —1') —mg rB1 +m, rC1] /I? (7.3)
Les coefficients A1, B1, C'1 s’expriment :
Al = cos(f) cos(f') + sin(f) sin(f') cos(¢p — ¢') = cos(()
Bl = cos(f) sin(0') —sin(6) cos(0") cos(¢p — @)
C1 = sin(f) sin(¢ — ¢') (7.4)

Le champ magnétique total g, et ses composantes B,, By et By dérivent du
potentiel scalaire V :
B = —-VV
o 0 0
— | =, , — V (7.5)
Or’ rdf’ rsin(0)0¢
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En dérivant A2, B2, C2, A3, B3 et ('3, les dérivées partielles de Al, B1 et

C'1 par rapport a # et a ¢, nous avons :

A2 — %gzhﬁmwmqu+aM®$M9N%w—¢ﬁ
By — %?ZEﬁmwnqu—wqwmd%aM¢—¢)
09 — %?:m%wnmw—¢0

A3 — miﬁw:—gmwgm¢—w

B3 = Si%;b cos(¢) sin(¢ — ¢)

3 = m?ﬁw—w%w—¢ﬁ

En utilisant les quantités D1 = r — 1’ Al, D2 = —'A2, D3 = —r'A3, F1 =
rAl —r', F2 = —rBl, et F3 = r(C1, les composantes de B peuvent s’exprimer :

3D1F1 — Al 3D1F2 —|—Bl 3D1F3 —C1

B = m—t— = m e e m— o (T6)
3Dl22F1 — A9 3D2F2 + B2 3D2F3 yeD)

By = m— e my = (1)
3D3F1 — A3 3D3F2 +BS 3D3F3 -3

By = m— = my = pm,E (79)

Le probleme inverse consiste a calculer 'aimantation de m dipoles, répartis
sur une surface sphérique, a partir de n mesures magnétiques effectuées au-dessus

de cette surface. La relation inverse peut s’exprimer :
b= Dz + 0 (7.9)

ot b est le vecteur des observations magnétiques (de dimension n), x est le vecteur
des aimantations recherchées (de dimension m), D est la relation entre x et b (de
dimension m xn). La matrice D est composée des dérivées partielles des équations
7.6, 7.7, et 7.8, par rapport ar, 6, et ¢. U est I’erreur sur les observations, supposée
aléatoire de moyenne nulle et de covariance W~!. La multiplication de 1’équation

7.9 par W'/2 assure la normalisation de 7, et nous obtenons :

b= Dz +v (7.10)
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T

La solution recherchée z est obtenue en minimisant L(z) = v' v, ce qui cor-

respond a I’équation normale :

DTDz = D"b (7.11)

7.2 Meéthode du gradient conjugué

Le choix de la méthode de résolution est crucial. Il est en effet possible d’'uti-
liser les méthodes dites newtoniennes ou quasi newtoniennes. Ces méthodes im-
pliquent la résolution a chaque itération du systeme linéaire. Dans le cas de
problemes de petite taille (ou locaux), les données et les parametres du modele
peuvent étre rangés sous la forme de matrice colonne (Tarantola, 1997). Le calcul
de la solution est alors relativement simple.

Dans le cas de problémes globaux, le calcul de DT D peut étre fastidieux. 11
est alors plus aisé d’utiliser des méthodes dites de gradient conjugué (voir par
exemple Nakatsuka, 1995). Le minimum de L s’obtient en recherchant le point ou
son gradient VL = Dz —b s’annule (Press et al., 1992). Le processus est itératif : a
chaque étape sont générées des directions de recherche py, et une quantité scalaire
ay est retenue, minimisant L(xy + agpg). La nouvelle solution .1 est égale a

T + agpr. La quantité ay peut s’exprimer :

T
Qp = 7.12
p;}FDTDpk ( )

ou 1y, est le vecteur des résidus pondérés apres chaque itération :
re = DTb — DT D, (7.13)

Cette méthode, dite NMA (Normal Matrix Approach), nécessite le calcul ex-
plicite de DT D. L’identité matricielle p} DT Dp, = (Dpy.)T Dpy, autorise I'emploi
direct de la matrice D. C’est 'approche dite DMA (Design Matrix Approach),
introduite par van der Sluis et van der Vorst (1987).

La matrice doit étre pré-conditionnée (Tarantola, 1997), ce qui accélere la
convergence. Le parametre de pré-conditionnement choisi est en fait la norme

L1 de chaque colonne de la matrice D. Cette méthode de gradient conjugué,
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quoique efficace, est tout de méme limitée : le processus itératif évolue en général
tres longtemps, mais les solutions peuvent diverger. Il convient donc de limiter
le nombre d’itérations (au plus quelques dizaines), et de regarder I’évolution des

résidus calculés apres chaque itération (Press et al., 1992).

7.3 Discrétisation de la matrice utilisée

La taille de la matrice D devient tres vite importante des que nous nous
intéressons a des problemes globaux car la taille est égale au produit n x m. Les
études précédentes étaient souvent limitées géographiquement (von Freese et al.,
1988; Nakatsuka, 1995), ou construites par juxtaposition de cartes se recouvrant
partiellement (Langel et al., 1984). Purucker et al. (1996) résolvent cette diffi-
culté en combinant les méthodes de gradient conjugué DMA et les méthodes des
matrices discretes ou éparses. En effet, le champ magnétique observé en un point
quelconque décroit selon l'inverse du cube de la distance qui sépare la source et
le point d’observation : il n’est pas nécessaire de retenir tous les termes de la ma-
trice D. Les simulations démontrent qu’une distance de 1500 km est suffisante,
la solution ainsi obtenue ne différant pas de celle calculée a partir de la matrice

enticre. La taille de la matrice ainsi choisie est environ 3% de la matrice d’origine.

7.4 Choix de la distribution des sources

Il convient de choisir soigneusement la localisation des dipoles. De nombreux
auteurs ont essayé et évalué différentes distributions (Vestine et al., 1963; Co-
vington, 1993) : le meilleur découpage géographique est celui en icosahedres.
Ce découpage est a la fois simple, facile a mettre en ceuvre, et reproduit as-
sez fidelement la sphere. Le principe est le suivant : la sphere est tout d’abord
découpée en 3 régions (les deux calottes polaires et la ceinture équatoriale) ; cha-
cune de ces trois régions a une extension nord-sud de 60°. Les deux calottes
sont alors découpées en cinq triangles sphériques, et la bande équatoriale en 10
triangles sphériques. Enfin, un découpage est effectué au sein de chacun de ces

20 triangles en fonction d'un parametre de bande N qui contraint le nombre de
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ceintures longitudinales au sein de ces triangles sphériques. Un exemple de cette

distribution en icosahedres est montré en figure 7.1.
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Fia. 7.1 — Distribution icosahédrale de dipoles (vue du poéle nord, projection
Molweide et vue du pole sud). Le parametre de bande est égal a 20, soit 3612

dipoles avec un espacement moyen de 3,4°.
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Chapitre 8

Résultats

Apres avoir testé notre algorithme, en reproduisant les résultats présentés
par Purucker et al. (2000), nous avons utilisé les mesures magnétiques de la
sonde MGS pour les réduire a une altitude constante. Ce travail a surtout permis
d’obtenir I'une des premieres cartes completes du champ magnétique vertical de
Mars. Apres avoir discuté quelques résultats globaux, nous présenterons plus en
détail quelques les cartes de quelques régions de la planete.

Purucker et al. (2000) n’ont utilisé que les données AB et SPO, qui ne suffisent
pas a fournir une couverture complete de la surface martienne. Nous avons utilisé
les mémes criteres de sélection et de calcul de la moyenne par cellule, qui sont

repris dans le tableau 8.1.

Données Cellules
Type | Nombre Taille Remplies | Utilisées
AB | 186344 | 1° x 1° x 10km | 49300 30100
SPO | 80969 | 1° x 1° x 10km | 16960 10448

TAB. 8.1 — Criteres de sélection des données, d’apres Purucker et al. (2000).

Les données AB utilisées étaient provisoires et déja moyennées (Acuna, 2000).
Leur couverture géographique s’étend de 78°N a 87°S en latitude, avec une al-
titude variant de 80 a 200 km (par rapport a une sphere de rayon 3393,5 km).

Si les cellules contiennent plus de deux mesures, un écart type (par rapport a
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la moyenne) y est associé; si non, cet écart type est fixé a 3 nT, d’apres les
estimations d’Acuna et al. (1999). Elles sont depuis disponibles sous une forme
calibrée et brute (non moyennées). La couverture géographique des données SPO
est moins importante, s’étendant de 86°N a 47°N, et avec une altitude minimale
de 150 km. Nous nous sommes limités aux mesures effectuées en-dessous de 200
km.

Seules les mesures du champ vertical B, sont utilisées. Cela réduit notamment
I'effet des perturbations magnétiques d’origine externe, qui sont plus importantes
dans le plan horizontal (Acuna et al., 1999). De méme, seules les cellules dans
lesquelles il y a au moins trois mesures sont retenues (tableau 8.1). Le nombre de
dipoles dont nous recherchons 'aimantation est égal a 11550, entre les latitudes
88°N et 88°S. L’espacement moyen des dipoles est de 1,89°, soit environ 112 km
(le parametre de bande est égal a 35). Les dipoles sont supposés radiaux, avec
une épaisseur égale a 40 km.

La taille de la matrice éparse résultante est supérieure & 2.1 10°. Cette matrice
discrete est stockée en utilisant une méthode dérivée de la méthode de stockage
par indexation des colonnes de Press et al. (1992) : elle est en fait stockée dans
deux vecteurs, le premier contenant les termes significatifs de la matrice, et le
deuxieme l'emplacement de ces termes dans la matrice. Nous avons limité le
nombre d’itérations a 100, et I’évolution minimale des résidus pondérés (éq. 7.13)
entre deux itérations successives a 107*. Les résultats obtenus sont similaires
a ceux de Purucker et al. (2000). L’écart quadratique moyen entre les valeurs
moyennées et les valeurs recalculées a partir des aimantations trouvées est 18,20
nT, avec un coefficient de corrélation (entre observations et prédictions) égal a
0,976 apres 42 itérations. Nous présentons sur la figure 8.1 le champ magnétique
vertical recalculé a 200 km, en ne montrant pas les régions non couvertes par les

données. Nous reviendrons sur la description de la carte par la suite.
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F1G. 8.1 — Le champ vertical recalculé a 200 km au-dessus de la surface martienne.
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8.1 Etude globale

Il subsiste de nombreuses régions ou le champ magnétique ne peut pas étre
calculé du fait de I'absence de données (figure 8.1. Afin de pallier ce manque
de données, nous avons décidé d’incorporer les données magnétiques de la phase
de cartographie MO. Ces mesures, quoique effectuées a une altitude plus élevée,
ont une couverture géographique complete, autorisant ainsi le calcul de cartes
globales..

Nous avons, dans un premier temps, vérifié la cohérence des données MO
avec les données AB et SPO. Nous avons utilisé le modele précédemment décrit
pour simuler le champ magnétique vertical aux positions des mesures MO. Le
coefficient de corrélation est égal a 0,918, pour un écart quadratique moyen de
7,41. Ce résultat confirme 1'origine crustale du champ magnétique.

Il est donc possible d’incorporer les données de la phase MO dans le calcul
de 'aimantation d’une couche de dipoles équivalents. Nous avons sélectionné
toutes les données nocturnes de la phase MO de 'année 1999. La sélection sur
I’heure locale se fait grace a I'information sur le courant électrique produit par les
panneaux solaires, ou, si cette information n’est pas disponible, par la position
du satellite dans le repere défini par rapport au Soleil. Nous décrivons dans le

tableau 8.2 les différentes statistiques des données retenues.

Données Cellules
Type Nombre Taille Remplies | Utilisées
MO (noc) | 8664031 | 1° x 1° x 10km | 75958 75336
AB 2678228 | 1° x 1° x 10km | 207683 153211
SPO (noc) | 40529 | 1° x 1° x 10km | 12103 6300

TAB. 8.2 — Criteres de sélection des données pour le modele global.

L’altitude des données MO varie entre 340 et 420 km. Nous avons représenté
les mesures du champ vertical de la phase MO sur la figure 8.3, par tranche
de 10 kilometres d’altitude (de 360 a 420 km), et globalement : la couverture

géographique de ces données est quasiment parfaite. Comme nous pouvons le
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voir également sur la figure 8.3, le périapse de l'orbite a une position constante,
toujours dans I’hémisphere sud. La conséquence de ces parametres orbitaux est
qu'une région n’est survolée qu’a une seule altitude, ce qui pourrait induire une
mauvaise modélisation. Toutefois ce biais est réduit grace a I'utilisation conjointe
des données basse altitude (AB et SPO) et des données décrites ici.

Nous avons également retraité les données AB, sans sélection sur I’heure locale
(80% des données sont du coté diurne — ne retenir que les données nocturnes
serait trop sévere par rapport a la répartition géographique des données), et
les données SPO, en ne gardant que les données nocturnes. Nous avons utilisé
les mesures effectuées jusqu’a des altitudes égales a 430 km. Le résultat de ces
sélections est repris dans le tableau 8.2. La répartition des cellules remplies en
fonction de l'altitude, pour les trois types de données, est représentée en figure
8.2.

2.0e+04

1.5e+04 -

1.0e+04 -

Nombre de cellules

5.0e+03

0.06+00 !Bg U‘HHHHHHHHHHHMH

125 175 225 215 325 375 425
Altitude (km)

F1G. 8.2 — Altitude des données utilisées : AB (gris clair), SPO (noir) et MO (gris

foncé).

L’inversion de ces données est faite pour une distribution de dipoles radiaux,
répartis a la surface de Mars avec un espacement moyen de 1,311°, ou 77,6 km. Il
y a 24000 dipoles entre 88°N et 88°S, ce qui correspond a un parametre de bande
égal & 50. La matrice entiere contient 7,10.10° éléments, mais seuls 2,33.10% sont
utilisés, ce qui correspond a 3,28% de la matrice entiere. Il faut noter que la

taille de la matrice obtenue correspond en fait au maximum autorisé par les ma-
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sélectionnées selon l'altitude. De a a g : intervalles de 10 km centrés de 365 a 415
km; h : de 360 a 420 km.
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chines sur lesquelles nous travaillons. Celles-ci sont des PC, dont la mémoire vive
originelle de 500 Mo a été augmentée artificiellement a 2,5 Go. Cette augmenta-
tion pourrait étre accrue, mais le temps de calcul augmenterait lui-aussi de fagon
inconsidérée.

Sur la figure 8.4, nous représentons 1’évolution du coefficient de corrélation
et de 'écart quadratique moyen entre observations et prédictions en fonction du
pas d’itération. Pour cette étude globale, nous avons délibérément imposé une
évolution minimale des résidus fixée & 1075 — donc trés petite —, afin de mieux

suivre I’évolution de I’écart quadratique moyen et du coefficient de corrélation.
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F1G. 8.4 - Evolution de Pécart quadratique moyen (trait pointillé) et du coefficient

de corrélation (trait plein) en fonction de l'itération.

La convergence est rapide, puisque pour la jo0me itération, le coefficient de
corrélation est égal a 0,95. La solution finale est atteinte apres 108 itérations,
lorsque 1'évolution des résidus — pondérés — est inférieure & 107°. Sur la figure
8.5 nous avons représenté ’évolution de I'aimantation équivalente verticale en
fonction de l'itération. La valeur moyenne de l'aimantation est tres stable (0,020
A.m~! atteinte apres 21 itérations) et la valeur quadratique moyenne évolue
presque linéairement (pente égale a 1072 apres la gpeme itération). Par contre les
extrémas ont un comportement tres différent : une croissance rapide pendant les
25 premieres itérations, puis un comportement stable jusqu’a la goeme itération,
et enfin une croissance a nouveau rapide. Cette croissance de ’aimantation in-

dique probablement une divergence de la solution, puisque ni le coefficient de
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moyenne quadratique (tirets-pointillés) — sur I’axe de droite — de I"aimantation

verticale du modele en fonction du pas d’itération.

corrélation ni I’écart quadratique moyen n’évoluent de maniere significative. Nous
avons donc choisi de retenir les aimantations calculées apres la 90°™€ jtération.
Le coefficient de corrélation est alors égal a 0,985 et 1’écart quadratique moyen a
6,736 n'T.

Afin d’évaluer la pertinence du modele, nous avons analysé le comportement
a grande échelle des résidus, en fonction de la position des mesures mais aussi
en fonction de 'amplitude du champ magnétique observé. Nous avons pour cela
repris toutes les données utilisées, en les moyennant par cellule de 0, 5° x 0, 5° x 10
km, afin de disposer d'une distribution plus fine des données. De méme, nous
n’avons pas rejeté les cellules qui contenaient moins de trois données. Au total,
nous disposons de 710791 cellules.

Les résidus calculés (observation - prédiction) varient de -966 & 487 n'T, mais
ces valeurs extrémes sont probablement dues a des mesures du champ magnétique
erronées. 99,62% des résidus sont inférieurs a 50 nT (en valeur absolue), 97,83%
a 20 nT et 76,96% a 20 (ou 6 nT, voir Acuna et al. (1999)). Lorsque |B, |
est supérieur a 20 (50) nT, 54,87% (49,24%) des résidus sont inférieurs a 2.
L’écart quadratique moyen est égal a 9,19 n'T, soit une valeur supérieure a celle

précédemment indiquée. Néanmoins, toutes les valeurs décrites ici n’ont pas été



8.1 Etude globale 265

utilisées pour la modélisation. D’une part, les forts contrastes magnétiques (plus
fréquents dans les zones fortement aimantées) étaient masqués par la taille des
cellules utilisées pour 'inversion (elles étaient plus grandes que celles utilisées
pour cette comparaison). D’autre part, les valeurs moyennes de chaque cellule
étaient pondérées par ’écart quadratique moyen (calculé pour chaque cellule), ce
qui diminue l'influence des mesures fausses, s’il y en a.

Nous avons cherché a visualiser une éventuelle dépendance des résidus vis-a-
vis de la position et de l'altitude. La figure 8.6 montre les résidus en fonction de
leur position géographique (en moyennant les résidus observés pour les différentes
altitudes), et les résidus en fonction de la latitude et de I’altitude (en moyennant
les résidus pour des longitudes différentes) sur la figure 8.7. Ces figures révelent
que les résidus sont plus importants au sud de la dichotomie, soit aux endroits
ol les anomalies mesurées sont les plus fortes. Il faut noter qu’en général les
anomalies et les résidus sont de méme signe, ce qui indique que notre modele
sous-estime les sources. La figure 8.7 montre qu’il existe une symétrie de part
et d’autre de I’équateur, méme si celle-ci est en partie masquée par les résidus
plus élevés de I’hémisphere sud. Les forts résidus constatés vers une altitude 200
km et une latitude de 55°S sont probablement liés & des mesures erronées. Le
comportement général des résidus ne montre toutefois pas de dépendance claire
vis-a-vis de laltitude, sauf dans ’hémisphere nord, ou il y a un changement de

signe aux environs de 150 km.
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F1G. 8.7 — Valeur des résidus en fonction de la latitude et de altitude.

Nous avons représenté le champ magnétique vertical recalculé a 200 km (figure
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8.8). Cette figure est a comparer avec la figure 8.1. Les caractéristiques générales
du champ magnétique vertical observées sur les deux cartes sont identiques. Ainsi,
les anomalies les plus importantes sont localisées au sud de la dichotomie, et ont
une tendance est-ouest. Elles ont des extensions latitudinales de quelques degrés
et longitudinale de quelques dizaines de degrés. Cependant, la symétrie nord-
sud, mise en avant par Connerney et al. (1999) comme indice d'une extension
océanique ou crustale, n’est pas visible ici. Cela est accentué par une vue ortho-
graphique (figure 8.9).

Les crateres les plus larges de Mars, Argyre (50°S, 318°E) et Hellas (43°S,
69°E), sont dépourvus de fortes anomalies magnétiques. Par contre, le cratere
Copernicus (50°S, 191,4°E) est marqué un champ magnétique vertical tres im-
portant, négatif, alors que ses bordures ouest, sud et est possedent un champ
magnétique vertical positif (zone 1 sur la figure 8.8). Au-dessus de Valles Mari-
neris, il y a plusieurs anomalies nord-sud, qui apparaissent tronquées ou décalées
a 'aplomb de la vallée, peut-étre le signe de mouvements tectoniques de grande
échelle (zone 2 sur la figure 8.8). Enfin nous notons un champ magnétique vertical
non négligeable a 'aplomb d’Apollinaris Patera, un volcan relativement jeune au

sud de Lucus Planum (zone 3 sur la figure 8.8).
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F1G. 8.8 — Le champ vertical recalculé a 200 km au-dessus de la surface martienne.
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8.2 FEtudes Locales

Dans cette partie, nous détaillons les résultats obtenus dans quelques régions
particulieres de Mars (zones encadrées sur la figure 8.8). Les régions auxquelles
nous nous sommes intéressés sont au nombre de trois : (1) Terra Cimmeria et
Terra Sirenum (de 150°E a 210°E, et de 30°S & 80° S), (2) Valles Marineris (de
280°E a 340°E, et de 20°N a 30°S), et (3) Lucus Planum (de 164°E a 230°E, et
de 10°N a 26 °S). Les études présentées ici sont limitées géographiquement, car la

taille maximale de la matrice est imposée par les ordinateurs a notre disposition.

8.2.1 Terra Cimmeria et Terra Sirenum

Terra Cimmeria et Terra Sirenum sont deux régions adjacentes de 1'hémis-
phere sud martien, localisées respectivement autour de (34°S, 145°E) et de (37°S,
200°E), avec des diametres environ égaux a 2200 km. C’est au-dessus de ces
régions que MGS a enregistré le champ magnétique le plus fort, avec des valeurs
atteignant jusqu’a £1400 nT a une altitude de 95 km.

C’est une région tres cratérisée, comme on peut le voir sur la figure 8.10 : le
cratere Copernicus, par exemple, a un diametre de 300 km. Les roches de cette
région semblent étre surtout faites de basaltes. La surface de cette région est
également caractérisée par de longues rides, linéaires ou sinueuses, qui mesurent
en général quelques kilometres de largeur sur quelques dizaines de kilometres de
longueur. Ces rides seraient liées a des coulées rapides et tres localisées de lave peu
visqueuse, recouvrant toutes les unités géologiques voisines, sauf quelques unes,
plus jeunes. C’est probablement 1'une des régions les plus anciennes de Mars.

Les criteres de sélection des données sont reprises dans le tableau 8.3. La
zone de sélection des données dépasse de 25° celle des dipoles, afin de minimiser
les effets de bord. Toutes les cellules ont été utilisées, en attribuant a chacune
d’entre elles une erreur égale a 3 nT (Acuna et al., 1999). Nous avons cherché
I'aimantation de 8948 dipdles, supposés radiaux, avec un espacement moyen de
0,43° (ou 25 km, soit un parametre de bande égal a 150). La matrice résultante

contient 1,81.10% éléments.
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150 160 170 180 190 200 210

Fia. 8.10 — Vue de Terra Sirenum et de Terra Cimmeria. Les principaux crateres

sont indiqués par des étoiles, d’autres (sans nom) par des cercles.

Données Cellules
Type | Nombre Taille Remplies | Utilisées (£25°)
AB | 372847 | 0,50 x0,5° x 10 km | 20863 64355

TAB. 8.3 — Sélection des données pour la région de Terra Cimmeria et Terra

Sirenum.

Nous avons représenté sur la figure 8.11 I’évolution des extrémas et des moyennes
de l'aimantation des dipoles équivalents. Cette figure montre que les extrémas
suivent un comportement similaire a celui décrit dans le cas global : une crois-
sance rapide (premieére itération), suivie d’une quasi stabilité (pendant 9 pas
d’itération environ), et enfin une assez nette croissance. La solution semble étre

atteinte apres environ une dizaine d’itérations. Cela est confirmé par la figure 8.12,
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ou nous avons représenté 1’évolution du coefficient de corrélation et de I’écart qua-
dratique moyen entre les mesures magnétiques moyennées et les valeurs prédites
a chaque itération. La solution n’évolue presque plus apres la 1peme itération, ou
la corrélation est égale a 0,9918 (0,9945 apres la ggeme itération).

Le champ magnétique vertical a été calculé a 100 et 200 km d’altitude, en
utilisant les modeles obtenus & la 10€™M€ et 29€M€ jtération. Nous discutons de
ces deux modeles afin de visualiser l'effet de la divergence des aimantations sur

le champ magnétique vertical a différentes altitudes.
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Fia. 8.11 — Evolution des parametres du modele d’aimantation au dessus de

Terra Cimmeria et de Terra Sirenum. Voir la figure 8.5 pour la légende.

24 +

N

o o
© ©
&

°
%
& .
Correlation

108

Ecart quadratique moyen (nT)

n L L L 07
0 5 10 20 25 30

15
Iterations
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F1G. 8.13 — Champ magnétique vertical recalculé a (a) 100 km apres 10 itérations,

(b) 100 km apres 29 itérations, (c) 200 km apres 10 itérations, et (d) 200 km apres

29 itérations.

Le champ magnétique a 200 km est identique quelque soit le modele utilisé

(figures 8.13c et 8.13d). Nous retrouvons ainsi une succession de bandes de po-
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larité opposée et d’extension est-ouest, quasi-paralleles. Les bordures ouest, sud
et sud-est du cratere Copernicus correspondent a un changement brutal de la
polarité du champ magnétique vertical observé a 200 km. Au dessus de quelques
autres petits crateres, le champ magnétique semble étre de polarité opposée a
celui qui entoure les cratéres (voir par exemple au sud-est de Rossby, au nord de
Bjerkness, et au sud de Mendels, notés sur la figure 8.10).

Par contre, I’étude des cartes du champ magnétique a 100 km (figures 8.13a
et 8.13b) montre une certaine dépendance du champ magnétique par rapport au
nombre d’itérations : le modele obtenu apres 29 itérations introduit beaucoup de
biais, tres localisés, rendant la distribution des anomalies magnétiques tres hachée
(cela est plus visible dans la partie nord-est de la carte). Pour cette raison, nous
avons choisi de baser nos interprétations sur le modele calculé apres 10 itérations.

La plupart des anomalies observées a 200 km sont également présentes a 100
km, mais beaucoup d’entre elles sont plus localisées. Cela pourrait signifier une
origine plus superficielle de certains corps, notamment au sud-est de Rossby, au
nord de Bjerkness, et au sud de Mendels. Ainsi, 'anomalie centrale se sépare en
deux corps distincts, 'un au nord et 'autre au sud, celui du nord apparaissant
plus aimanté.

Avant de poursuivre plus avant la discussion de cette carte, il convient d’in-
troduire quelques notions sur les phénomenes de désaimantation par impact. En
effet, les crateres d’impact sont souvent associés a une excavation et a une va-
porisation de matériel, et également & de la fusion partielle (Melosh, 1989). Un
impact dans des terrains aimantés va entrainer une baisse de ’aimantation locale,
a cause de 'éjecta, de la désaimantation thermique (si la température dépasse
celle de Curie et s’il n’existe pas de champ magnétique principal lors de I'impact),
de la désaimantation de choc (Cisowski et Fuller, 1978), et de la rotation de blocs
due a la fragmentation (Beals et al., 1963). Ces effets ont fréquemment été ob-
servés sur la Terre (Pilkington et Grieve, 1992). Nous pouvons donc essayer de
déterminer ’age relatif d’un cratere d’apres I'anomalie magnétique enregistrée a
son aplomb par rapport a celle des terrains environnants.

Le champ magnétique au-dessus du cratere Copernicus est de polarité in-

verse a celui qui l'entoure (seule la bordure nord-est est de méme polarité). Le



8.2 Etudes Locales 269

cratere Newton semble se trouver au sein d’une zone faiblement aimantée. C’est
un cratere relativement profond, auquel une forte anomalie gravimétrique est as-
sociée (voir la figure 8.14, d’apres le modele de Lemoine et al. (2001), mais aussi
présente dans le modele de Yuan et al. (2001)). C’est 'une des plus fortes ano-
malies gravimétriques négatives de I’hémisphere sud, si 'on excepte les crateres
Hellas et Argyre. Cependant de nombreux crateres ne sont pas associés a de
tels changements de polarité du champ magnétique, comme c’est le cas pour les

crateres Mariner, Magelhaens, Charlier ou Reynolds.
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F1G. 8.14 — Anomalies gravimétriques, d’apres Lemoine et al. (2001).

La morphologie du champ magnétique vertical au-dessus et autour de Coperni-
cus suggere que I'impact est postérieur a la mise en place de ’anomalie positive au
sud, mais synchrone a la mise en place de I’anomalie négative au nord. L'impact a
I'origine du cratere Newton serait lui postérieur a la dynamo martienne, comme
cela est suggéré par le faible champ mesuré a ’aplomb du cratere. Les autres
impacts cités précédemment seraient contemporains avec la mise en place des

anomalies environnantes, le champ magnétique vertical enregistré a leur aplomb
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étant similaire a celui enregistré autour. Ces hypotheses doivent étre confirmées
par des données géologiques et stratigraphiques, mais si celles-ci confirmaient la
séquence chronologique suggérée ici, nous disposerions alors de contraintes tres
fortes pour dater la dynamo et éventuellement caractériser ses échelles tempo-

relles.

8.2.2 Valles Marineris

Valles Marineris est un réseau de vallées d’extension est-ouest qui, pour la
plupart, s’alignent le long de I’équateur sur pres de 4000 km. Large de 700 km,
ces vallées atteignent par endroits 10 km de profondeur. Ce réseau a été nommé
ainsi en 'honneur de la mission Mariner 9.

Ce complexe de vallées a été arbitrairement découpé en trois zones : a I'ouest,
Noctis Labyrinthus, composé de vallées tres encaissées; au centre le canyon,
constitué de plusieurs vallées paralleles les unes aux autres et orientées selon la
direction ouest-est (comme Ophir Chasma, Candor Chasma et Melas Chasma) ;
a ’est une vaste dépression, encombrée par I'accumulation de blocs rocheux pro-
venant de I’érosion du canyon. Sur la figure 8.15 nous avons représenté les parties
centrale et est de Valles Marineris, auxquelles nous nous sommes intéressés.

La formation de Valles Marineris est probablement liée a celle du dome Tharsis
(2,8°N, 246,7°E). Ce dernier s’éleve a 11 km d’altitude, et a été formé a la suite
d’une montée magmatique qui a soulevé puis fracturé la lithosphere (Lucchitta et
al., 1992). Le dome est ceinturé par un vaste ensemble de failles mesurant entre
un et cing kilometres de large pour plusieurs centaines de kilometres de long. Ces
fractures de la crotite martienne sont apparues soit lors de la surrection du dome,
soit apres, lorsque le dome s’est affaissé sur lui-méme. La direction dominante des
grabens qui constituent Valles Marineris est alignée radialement sur le sommet de
Tharsis, ce qui confirme le lien entre le dome Tharsis et Valles Marineris (Plescia
et Saunders, 1982), sans toutefois expliquer la grande profondeur des canyons.
Une extension crustale localisée (Frey, 1979) et des failles (Tanaka et Golombek,
1989) sont des hypotheses avancées pour expliquer la topographie trés marquée
de Valles Marineris. La modélisation et I'interprétation du champ magnétique au-

dessus de cette région est essentielle. Des fractures éventuelles seraient en effet
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visibles, confirmant ainsi des mouvements tectoniques a la surface de Mars.

280 290 300 310 320 330 340

Fi1aG. 8.15 — Vue des parties centrale et est de Valles Marineris.

Nous avons utilisé les données des trois phases orbitales, en nous limitant a
une région au-dessus et autour de Valles Marineris. Aucune sélection par rapport
a ’heure locale n’a été effectuée pour les données AB et SPO, mais nous n’avons
retenu que les données nocturnes de la phase MO (tableau 8.4). Les données
retenues sont représentées sur la figure 8.16 pour les phases AB et MO (il n’y a
pas de données SPO a 'aplomb des dipoles). Les altitudes sont comprises entre
90 et 430 km, mais seules 15% des mesures ont été effectuées en-dessous de 200
km.

Le parametre de bande retenu est égal a 130, soit un espacement moyen des
dipoles de 0,50° (30 km environ), ce qui correspond a 11610 dip6les. Nous n’avons
considéré que les mesures du champ vertical, et nous avons supposé des dipoles

verticaux. 1,72.10% éléments sont retenus dans la matrice.
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Données Cellules
Type Nombre Taille Remplies | Utilisées (£25°)
AB 401218 | 0,6° x 0,6° x 10km | 13715 53289
SPO 6903 | 0,6° x 0,6° x 10km 0 1449
MO (noc) | 2129912 | 0,6° x 0,6° x 10km 9977 37080

TAB. 8.4 — Criteres de sélection des données pour la région de Valles Marineris.
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F1aG. 8.16 — Données de la phase AB (en haut) et MO (en bas) retenues au-dessus
de Valles Marineris. Les échelles sont différentes, car inversement proportionnelles

a 'altitude moyenne des données.
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La figure 8.17 montre les évolutions de I'écart quadratique moyen et le coeffi-
cient de corrélation entre les données moyennées et celles prédites par le modele
résultant a chaque itération. La convergence vers la solution est tres rapide :
le coefficient de corrélation est égal a 0,947 apres 6 itérations, et a 0,957 apres
16 itérations. En regardant 1’évolution de I'aimantation des dipoles équivalents
(figure 8.18), nous constatons que le comportement des extrémas peut étre rap-
proché de celui observé sur la figure 8.5 : une croissance rapide des extrémas,
suivie d’une stabilité (entre les itérations 3 et 6), et enfin une croissance rapide.

Nous présentons deux modeles, ceux calculés apres 6 et 16 itérations.
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FIG. 8.17 — Evolution de I'écart quadratique moyen (trait pointillé) et du coeffi-

cient de corrélation (trait plein) en fonction du pas d’itération.
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FI1G. 8.18 — Evolution des parametres du modele d’aimantation au dessus de

Valles Marineris. Voir la figure 8.5 pour la légende.
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Nous avons calculé le champ magnétique vertical produit par les modeles que
nous avons obtenus a 100 et a 200 km. La différence entre les deux modeles est
importante a 200 km, cela est li¢ a la mauvaise distribution des données en-dessous
de cette altitude. Ces différences s’accentuent davantage lorsque nous regardons
le champ magnétique vertical a 100 km : la succession de petites anomalies de
forme oblongue et alignées sur un axe nord-sud est probablement un biais lié au

manque de données a haute altitude.
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D’une maniere générale, le champ magnétique vertical est moins fort dans la
partie ouest de Valles Marineris, proche du dome Tharsis, ce qui est probablement
du au réchauffement thermique de la lithosphere lié au soulevement du dome. La
partie est de Valles Marineris ne montre pas non plus un champ magnétique
vertical important. Mais cela peut signifier que la distribution des directions d’ai-
mantation est trop aléatoire pour qu'un champ magnétique de grande échelle
puisse étre détectable. Quelques anomalies sont suffisamment robustes pour que
nous tentions de les interpréter. Tout d’abord, la principale anomalie, qui suit
Shalbatana Vallis, apparait tronquée a ’aplomb de Coprates Chasma. Elle ap-
parait également étre décalée a 'aplomb de Ganges Chasma. La diminution de
I'intensité du champ a I'aplomb de Coporates Chasma (quatre anomalies nord-
sud juxtaposées et de signes opposés) peut s’expliquer par le relief : nous avons
supposé une épaisseur constante de 40 km pour les dipoles équivalents, alors qu’il
y a un canyon profond de 10 km. Toutefois, deux de ces quatres anomalies ne sont
pas mises en évidence d’une facon certaine, et il conviendrait de resélectioner plus
de données, avec des cellules différentes et des dipoles différents pour confirmer
leur persistance. Enfin le cratere Mutch semble se trouver au centre d’une zone
moins aimantée, ce qui encore une fois pourrait étre le signe d’une désaimantation

locale lié a I'impact.

8.2.3 Lucus Planum

Lucus Planum est I’'un des nombreux hauts plateaux de la planete Mars. Ces
hauts plateaux sont en général situés dans la région équatoriale, ou dans les
régions polaires. Lucus Planum est situé pres de (0,0°N, 200,0°E), avec un rayon
d’environ 1500 km (figure 8.20). Sa formation remonte a I’Amazonien. Cette
région est tres cratérisée au sud, et beaucoup moins au nord et a l'est.

Apollinaris Patera est un volcan situé a (8,5°S, 174°E), remarquable car il
ne semble pas associé a d’autres alignements de volcans (comme par exemple les
volcans Arsia, Pavonis et Ascraeus, a I'est d’Olympus), et ne repose pas non plus
sur une zone de faille (comme c’est le cas pour la région Tharsis). Son histoire
se décompose en plusieurs phases, avec probablement des premieres coulées —

basaltiques — datant de I’'Hespérien inférieur (ou du Noachien supérieur), mais
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avec une activité intermittente durant toute la période Hespérien. Les évenements
les plus récents ont probablement été plus explosifs, avec des éruptions de roches
pyroclastiques et de laves qui ont construit la partie supérieure et plus escarpée du
dome volcanique. Il est important de noter que les derniers évenements éruptifs
de ce volcan semble étre postérieurs a la dynamo martienne. La figure 8.21 montre
la distribution des anomalies gravimétriques, d’apres Lemoine et al. (2001) : le
volcan Apollinaris Patera est associé a une anomalie gravimétrique importante,

indiquant une origine tres profonde du volcan.
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Fi1G. 8.20 — Vue de Lucus Planum.
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F1G. 8.21 — Cartes des anomalies gravimétriques, d’apres Lemoine et al. (2001).
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Nous avons utilisé les données des phases AB et MO, en ne retenant que les
données nocturnes pour cette derniere phase (il n’y a pas de données SPO au-
dessus de cette région). Cette sélection de données est résumée dans le tableau
8.5. Nous avons recherché 'aimantation de 8854 dipodles verticaux, espacés de
0,50° (ou 30 km, soit un parametre de bande égal a 130). La matrice d’inversion

associée a cette région contient 1,61.10% éléments.

Données Cellules
Type Nombre Taille Remplies | Utilisées (4:25°)
AB 339850 | 0,5° x 0,5° x 10 km | 11110 55981
MO (noc) | 1889465 | 0,5° x 0,5° x 10 km | 11007 46089

TAB. 8.5 — Sélection des données pour la région de Lucus Planum.

Nous avons observé 1’évolution du coefficient de corrélation et de ’écart qua-
dratique moyen entre les données mesurées et celles prédites par nos modeles
(figure 8.22), mais aussi I’évolution des extrémas et des moyennes des aiman-
tations calculées en fonction de l'itération (figure 8.23). Le comportement des
extrémas de 'aimantation est identique a ceux que nous avons décrits aupara-
vant (figures 8.5, 8.11, et 8.18). Le coefficient de corrélation suit quant & lui un
comportement chaotique a partir de la 128M€ itération. Pour ces raisons, nous
avons décidé de retenir la solution calculée apres la 118M€ itération : le coefficient
de corrélation est égal a 0,980, pour un écart quadratique moyen de 11,48 n'T.

Nous avons calculé le champ magnétique vertical a 100 et a 200 km d’alti-
tude, en utilisant les modeles donnés par les 118M€ o 798Me jtération (figure
8.24). Comme pour les régions décrites auparavant, la différence a 200 km est
minime. Par contre, a 100 km, elle est dramatique : les anomalies linéaires d’axe
nord-sud ne peuvent étre considérées comme probables. Le modele calculé apres
la 118M€ jtération confirme Panomalie magnétique enregistrée a I’aplomb d’Apol-
linaris Patera. La région de Lucus Planum (nord-est de la carte) est moins ai-
mantée. Le cratere Nicholson semble étre dans une région faiblement aimantée,

ce qui pourrait indiquer une désaimantation locale (il faut remarquer 1’anomalie

gravimétrique associée a ce cratere sur la figure 8.21). Le méme phénomeéne est
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observé pour le cratere Gusey, mais pas pour le cratere Williams.
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F1G. 8.22 — Evolution de I'écart quadratique moyen (trait pointillé) et du coeffi-

cient de corrélation (trait plein) en fonction du pas d’itération.
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Lucus Planum. Voir la figure 8.5 pour la légende.



8.2 Etudes Locales

279

-2100 -1050 -525 -210 -105 -53 -21 21 53 105 210 525 1050 2100
BrnT

PRI I - Il P " | IR | — 10 PRI SRS | Il P " Il Il

1a - 1b

] -0 -

] .10 i

] 20 -

AL L L L L L B xwxwxw

170 180 190 200 210 220 230 170 180 190 200 210 220 230

-750 -375 -188 -75 -38 -19 -8 8 19 38 75 188 375 750
BrnT

P P Il P | | L 10 P Il Il P Il Il

1€ - 1d

1 - 0] 5

i }_105 L

i }_205 L

AL L L L L L L B xwxwxw

170 180 190 200 210 220 230 170 180 190 200 210 220 230
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72 itérations.
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Chapitre 9

Conclusions et perspectives

9.1 Des problemes a résoudre ...

Les travaux présentés dans cette partie sont basés sur l’exploitation d’une
seule composante magnétique des mesures effectuées par la sonde MGS. De plus
les mesures utilisées ont toutes été effectuées avant le 1¢7 janvier 2000. Il reste
donc de nombreuses données non traitées, dont la redondance avec les mesures
de 'année 1999, devrait permettre d’améliorer la description des anomalies déja
mises en évidence.

Les cartes a haute résolution de la composante radiale du champ magnétique
(section 8.2) ne couvrent que trois régions de la surface martienne. Les résultats
obtenus sont encourageants, car ils permettent de mettre en évidence de nom-
breuses corrélations entre le champ magnétique et les éléments gravimétriques
et géologiques dont nous disposons actuellement. Il est ainsi possible de postuler
sur la datation relative de certains crateres d’impact par rapport a leur milieu
encaissant.

Les études menées ici sont a compléter. Tout d’abord, nous pourrions utiliser
les trois composantes magnétiques. Dans ce cas, la direction des dipoles peut étre
laissée libre. La différence entre nos travaux et ceux a trois dimensions réside
dans la taille de la matrice & inverser : celle-ci est neuf plus grande (trois fois
plus de données et trois fois plus de parametres). Calculer des cartes pour les

trois régions décrites dans ce mémoire nécessiterait des ordinateurs dotés d'un
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minimum de 10 Go de mémoire vive ; cela est possible sur des super calculateurs
de type Cray.

L’étude tridimensionnelle de I'aimantation de la surface de Mars devrait ap-
porter plus de contraintes sur la description du champ magnétique martien et
sur les processus dyngmiques de la mise en place des structures géologiques. Les
corrélations entre la topographie et la composante verticale du champ sont-elles
également présentes dans les autres composantes? Y-a t’il un lien entre I'orien-
tation des dipoles et leur localisation géographique ? Peut-on déterminer la posi-
tion d’éventuels paléopoles a partir des directions d’aimantation, dans I’hypothese
d’un champ indcteur dipolaire, et ainsi reconstituer les mouvements tectoniques
éventuels comme nous le faisons sur la Terre ? Et surtout, est-ce que ces modeles
permettront de confirmer (ou d’infirmer) les différentes hypotheses émises jus-
qu’ici sur la dynamo martienne (voir Stevenson (2001) pour une bibliographie).

Une autre approche envisageable est celle utilisée en aéromagnétisme. Les ano-
malies martiennes ont des échelles spatiales telles que ces techniques pourraient
étre utilisées, pour déterminer la profondeur et ’épaisseur des sources. Il serait
également possible d’utiliser la loi de décroissance du champ magnétique avec le
cube de la distance pour déterminer de fagon globale une “épaisseur magnétique”
de la lithosphere martienne.

D’autres questions importantes, comme la composition minéralogique de la
lithosphere, et le lien avec les fortes anomalies, devront trouver des réponses.
Le fer, dans des minéraux aimantés tels que la magnétite ou I’hématite, est tres
fréquemment associé a d’autres minéraux, comme le titane, I'uranium, le zinc, le

cuivre, ..., autant de minéraux qui pourront, un jour, étre exploités par I’lhomme
(Purucker et Clark, 2000).

9.2 ... avec de nouvelles missions

Les futures missions d’exploration spatiale martienne devraient permettre de
faire des avancées importantes en ce qui concerne notre connaissance de Mars.
La prochaine mission, Mars Odissey, qui doit se placer en orbite le 13 octobre

2001, embarque une expérience de spectrométrie. La cartographie globale de la
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composition élémentaire de la surface martienne, avec une précision d’au moins
10% et une résolution spatiale de 300 km, sera alors possible. Une vingtaine
d’éléments majeurs (dont le silicium, I'oxygene, le fer, le magnésium, le potassium,
I"aluminium, le calcium, le soufre et le carbone), ainsi que des éléments mineurs et
des éléments trace pourront étre détectés. La distribution de ’eau en surface et sa
présence dans le proche sous-sol sera étudiée, ainsi que la composition élémentaire
des calottes polaires permanentes et 1’épaisseur et la variation des calottes polaires
saisonnieres.

Nozomi, qui devrait arriver en orbite autour de Mars en janvier 2004, fournira
une nouvelle cartographie magnétique, avec des parametres orbitaux différents
de ceux de MGS. La mission européenne Mars Express, dont le lancement est
prévu pour 2003, devra par exemple étudier la topographie, la morphologie et
la géologie de la surface martienne a haute résolution (10 metres/pixel), dres-
ser une carte minéralogique globale et a haute résolution (100 metres/pixel),
étudier le sous-sol martien a I’échelle du kilometre, pour y déceler en particu-
lier de I'eau ou de la glace. NetLander (mission internationale, dont le lance-
ment est prévu en 2007) doit emporter a la surface de Mars un réseau minia-
ture (4 stations) d’observatoires géophysiques, avec notamment des sismometres
tres large bande, des magnétometres, des stations météorologiques. Cette mis-
sion apportera des éléments nouveaux quant a la structure interne de la planete.
Enfin, Mars Sample Return (mission “retour d’échantillons”), dont le lancement
est continuellement retardé, apportera des informations sur la composition chi-
mique et minéralogique de la lithosphere superficielle martienne, et sur I'intensité
rémanente des échantillons collectés.

La réussite de toutes ces missions (et de celles, nombreuses, non citées ici
mais que le lecteur pourra trouver sur le site internet de Stéphane Labrot!) est
essentielle, car 1’échec d’une seule mission peut provoquer le report et méme

I’annulation des autres missions.

Thttp ://www.nirgal.net/
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Chapitre 10

10.1 La Terre, Mars, ...

La modélisation du champ magnétique de la Terre et de celui de Mars néces-
sitent de techniques différentes. Comme nous ’avons indiqué dans le chapitre 7,
I’emploi des harmoniques sphériques pour la description du champ magnétique
martien est difficile, car le calcul de tels modeles requiere des données réparties
de fagcon homogene sur une coquille située a une altitude constante, donc sur
des orbites circulaires ou quasi circulaires. Le satellite MGS est quant a lui sur
une orbite faiblement excentrique (1,5.1072), avec un périgée toujours localisé
au voisinage du pole sud (Pargument du périgée est constant pendant la période
considérée). Les mesures ne sont donc pas effectuées a une altitude constante.

Il est néanmoins possible de calculer un modele en harmoniques sphériques, en
utilisant des valeurs magnétiques prédites par notre modele de dipoles équivalents
verticaux. La grille synthétique est calculée a une altitude de 200 km, avec une
résolution angulaire égale a 2°. Seule la composante B, est utilisée. Le modele
en harmoniques sphériques est calculé a l'altitude des données, soit 200 km (le
rayon de référence a de I'équation 2.6 est 3593,5 km). Le degré maximum du
développement est égal a 64, pour rester comparable aux modeles calculés pour
la Terre.

Nous présentons sur la figure 10.1 les spectres d’énergie du champ géomagnétique
a la surface de la Terre (d’apres le modele M102389 de Cain et al. (1989)), et
celui correspondant a notre modele martien a l'altitude des mesures (Mohamed

Hamoudi, communication personnelle). Nous représentons également le spectre
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d’énergie du champ magnétique martien a différentes altitudes : a la surface de
Mars, et a des profondeurs égales a 50 km et a 100 km.

10

10 LI O e e L

o—— Terre, R =6371,2 km
10" r o—— Mars, R = 3593,5 km
*——+ Mars, R = 3393,5 km
~——-= Mars, R = 3343,5 km
100 r oo Mars, R = 3293,5 km

Energie (nT 2)
=
o

1 11 21 31 41 51 61
Degre

Fi1c. 10.1 — Spectres d’énergie du champ magnétique terrestre et du champ

magnétique vertical martien.

Ces spectres confirment ’absence d’un champ magnétique planétaire pour
Mars. En effet, les termes du développement en harmoniques sphériques de degré
inférieur a 15 ne sont pas énergétiques par rapport a ceux du modele terrestre,
et par rapport aux termes martiens de degré supérieur a 15. La morphologie

du spectre en dega de ce degré indique plutot des sources proches du rayon
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de référence. Ces sources peuvent étre assimilées soit a une source magnétique
externe, soit a un bruit au niveau du satellite. Au dela du degré 15, le spectre
martien a la surface n’est pas plat ; il tend méme vers 0. Ce comportement signifie
que les sources magnétiques ne se trouvent pas a la surface de Mars, mais plutot
en dessous, vers une profondeur égale a 100 km. Cette conclusion est confirmée
par les spectres calculés a des profondeurs de 50 et 100 km.

Ces résultats confirment nos hypotheses, méme si celles-ci sous-estimaient la
profondeur des sources équivalentes. Il apparait que le champ magnétique (ver-
tical) martien est 10 fois supérieur au champ magnétique terrestre pour des lon-
gueurs d’onde spatiales proches de 1300 km, correspondant a ’extension longitu-
dinale des fortes anomalies de ’hémisphere sud.

L’apport de la combinaison des techniques décrites dans ce mémoire est considérable.
Loin d’étre concurrentes, elles sont complémentaires, puisque 'une et 'autre
menent a des résultats qui concernent des longueurs d’onde spatiales différentes.
La caractérisation du champ magnétique lithosphérique de la Terre reste imprécise.
L’utilisation conjointe des mesures de Orsted avec celles de MAGSAT, de CHAMP
ou de SAC-C, mais aussi avec les mesures d’observatoires, devraient améliorer la
résolution des modeles, et donc par conséquent notre compréhension du champ
magnétique terrestre serait accrue. Concernant le champ magnétique martien,
il reste aussi beaucoup a faire, notamment mieux appréhender les corrélations
entre la morphologie du champ magnétique martien avec la topographie, et dans
le futur avec les données géologiques, thermiques, et tectoniques. Dans nos études
sur les champs magnétiques martiens et terrestres, nous avons négligé le champ
externe, mais celui-ci pourrait apporter beaucoup d’informations quant a la mor-
phologie des anomalies magnétiques.

La somme de toutes ces contributions devraient permettre d’énoncer des hy-
potheses sur la datation de la dynamo martienne et de son arrét. Une information
temporelle pourrait en effet étre corrélée avec des données thermiques (flux de
chaleur a la surface de Mars, refroidissement de la planete, différenciation interne
et croissance de la graine solide), ce qui pourrait donner de nouvelles contraintes

pour la géodynamo terrestre.
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10.2 ... et les autres planetes

Le champ magnétique n’est pas seulement présent sur la Terre et sur Mars, il
est en général associé a toutes les planetes possédant des couches fluides électriques
en convection et/ou des roches superficielles contenant des minéraux comportant
du fer.

Mercure, la plus petite des planetes telluriques (avec un rayon Rj; égal a
2440 km), est la planete la plus proche du Soleil. Cette planete possede proba-
blement un noyau interne tres important, composé de fer. Le champ magnétique
de Mercure est tres mal connu, puisque une seule sonde, Mariner 10, est passée a
proximité de la planete (en 1974-1975). Les estimations du moment magnétique
de la plandte oscillent entre 2 et 5.101T.m3 (Connerney et Ness, 1987), contre
8.10""T.m3 pour la Terre. Cette valeur est comparable avec les estimations faites
pour Mars. Il est probable que le champ magnétique mercurien soit d’origine
interne, mais rien ne permet de différencier un champ magnétique rémanent ou
permanent d’'un champ magnétique entretenu par une dynamo (Russel, 1987).
C’est 'un des objectifs scientifiques de la mission Bepi Colombo, en cours de
développement & 1’Agence Spatiale Européenne (ESA)'. Comme dans le cas de
Mars, I'absence ou la présence d’une dynamo interne apporterait des informations
sur la structure interne de Mercure, son évolution thermique, mais aussi sur la
dynamo terrestre.

Une autre planete est actuellement la source de “convoitises” spatiales. Il
s’agit de Vénus, la planete la plus proche de la Terre. Il est probable que Vénus ne
possede pas de noyau interne solide (Stevenson, 1983). Vénus est géologiquement
active. Sa surface est recouverte de volcans, de montagnes et de quelques grands
cratéres météoritiques. La température a sa surface (470°) est sous le point Curie
de quelques minéraux, comme la magnétite (580°). Le moment magnétique de
cette planete, estimé d’apres les mesures effectuées notamment par les sondes Ve-
nera 9 et Venera 10 (1975), et par Pionneer Venus (1978). Si les premiers résultats
indiquaient une dynamo faible (Dolginov et al., 1976), les signes d’un champ

magnétique planétaire ne sont maintenant plus tres clairs (Russel, 1987). La mis-

Thttp ://solarsystem.estec.esa.nl/projects/mercury_cornerstone.htm
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sion Lavoisier, a ’étude a ’'ESA, devrait apporter une réponse définitive quant a
I'existence d'une dynamo sur Vénus et a la persistance d'un champ magnétique
crustal, qui pourrait étre éventuellement utiliser pour définir les propriétés d’une
dynamo passée.

La combinaison des études terrestres (satellites et observations a la surface),
et des études extra-planétaires spatiales ou in-situ permettra peut-étre un jour
d’apporter suffisamment de contraintes pour mieux comprendre les phénomenes

liés a l'origine et a 1’évolution du champ magnétique terrestre.
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