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Chapitre 1. Présentation générale de Vénus

1.1 Historique des Observations

Ce que nous identifions désormais comme la seconde planète de notre système solaire, que nous
appelons Vénus, est connue depuis bien longtemps. On peut facilement l’observer dans le ciel nocturne
à l’œil nu. Vénus est le troisième astre le plus brillant a de notre ciel, après le Soleil, la Lune et avant
Jupiter. C’est un astre que l’on ne peut pas manquer comme le montre cette photographie :

Figure 1.1 – Photographie de Vénus dans le ciel nocturne. Le croissant de Lune est clairement identifiable. Le second objet le plus
brillant est Vénus et est aussi le plus proche de la Lune sur la photographie. On distingue tout à droite Jupiter et l’étoile Regulus en
haut de l’image. Photographie prise par César Cantù, juillet 2015.

1.1.1 Observations anciennes.

Les premières références écrites de Vénus nous viennent des tablettes d’Ammi-s.aduqa, souverain
de Babylone de −1646 à −1626 avant JC, et sont la chronique des emplacements de Vénus dans le ciel.

Par la suite, les Égyptiens identifièrent deux objets célestes qu’ils nommèrent Tioumoutiri, ou
« Étoile du matin », et Ouaiti « pour Étoile du soir ». Ces deux objets sont en réalité le même, Vénus.
Cette distinction provient de la position de Vénus par rapport à la Terre. Étant plus proche du Soleil
que la Terre, Vénus n’est jamais très éloignée du Soleil dans le ciel. Selon la position de Vénus sur son
orbite, elle « suit » ou « devance » la course du Soleil. Si elle le suit, Vénus sera observable peu après
le coucher de Soleil. Selon qu’elle le devance, Vénus s’élèvera à l’horizon avant le lever de Soleil. Les
Égyptiens l’appelèrent donc suivant ces deux phénomènes. La tradition a perduré chez les Grecs de
l’antiquité et c’est Pythagore qui mit fin à cette méprise.

a. La magnitude apparente de Vénus peut atteindre −4, 6. Le Soleil a une magnitude apparente de −26, 7, la pleine
Lune de −12, 6 et Jupiter −2, 7.
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Vénus brille sur la Terre entière et chaque culture sous le ciel lui a donné un nom. Que ce soit la
Chine, Jin-Xing « la planète d’or », l’Inde, Shukra Graha la planète du saint Shukra qui évoque la
clarté dans l’astrologie védique. Ou encore les Mayas qui l’utilisaient dans leur calendrier religieux.

L’observation des satellites galiléens se poursuit jusqu’en 1611 avant d’avoir les résultats finaux
sur les périodes de ces satellites. Fin 1610, Galilei fait une autre découverte qui vient enterrer pour de
bon le géocentrisme antique, les phases de Vénus (figure 1.2). Les phases de Vénus sont l’observation
de la partie éclairée de Vénus depuis la Terre, qui évolue dans le temps et la position respective des
deux planètes par rapport au Soleil. On remarque également le diamètre apparent qui change selon
les phases. Ainsi, Vénus a le diamètre apparent le plus petit lorsqu’elle est pleine et donc le plus loin
de la Terre. Inversement, on observe des croissants de Vénus lorsque celle-ci est plus proche de nous.

Figure 1.2 – Les phases de Vénus observées reportées par Galileo Galilei.

Les phases de Vénus ont été prédites par Copernic et les observations de Galilei viennent donc
renforcer l’héliocentrisme. Cependant, le système de géo-héliocentrisme demeure cohérent avec les ob-
servations disponibles à l’époque et ne sera définitivement réfuté que lorsque sera observé une parallaxe
stellaire par Friedrich Bessel en 1838. En effet, la parallaxe stellaire était le dernier argument contre
l’héliocentrisme. Galilei fit remarquer durant son procès en inquisition que si les distances aux étoiles
étaient grandes, alors la parallaxe serait infime. Il fallut attendre 1838 pour lui donner raison.

Vénus fut également un objet d’étude précurseur en sciences planétaires. La première atmosphère
en dehors de la Terre y fut observée par Lomonosov (1761) lors d’un transit de Vénus. Sur la figure 1.3,
le point A et B de la Fig 1 montrent les observations faites par MV. Lomonosov. Respectivement,
un épaississement brillant et un flou. Ces phénomènes sont expliqués par la courbure des rayons so-
laires lors du passage à travers l’atmosphère de Vénus tel que MV. Lomonosov le détaille dans sa Fig 7.
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Figure 1.3 – Observations de l’atmosphère de Vénus par Lomonosov (1761) lors du transit de Vénus du 26 mai 1761.
Le texte traduit en anglais de Lomonosov (1761) est disponible à cette adresse : http://arxiv.org/abs/1206.3489

Suite à la découverte de la présence d’une atmosphère sur Vénus, Huggins and Miller (1864)
concluent que Vénus est couverte d’une couche nuageuse globale. Arrhenius (1918) propose que ces
nuages doivent être probablement comparables à ceux de la Terre, constitués de vapeur d’eau conden-
sée, et imagine un monde-jungle semblable aux zones humides et marécageuses de notre planète. Les
caractéristiques des nuages de Vénus s’écartent de leurs analogues terrestres avec les premières pho-
tographies dans l’UV de Wright (1927) et Ross (1928) qui dévoilent un absorbant UV dans la couche
nuageuse. Cet absorbant UV fait toujours débat de nos jours quant à sa nature. Les espoirs d’Ar-
rhenius d’une Vénus habitable sont de courte durée car St John and Nicholson (1922) ne détectent
pas par spectroscopie depuis la Terre la vapeur d’eau ni l’oxygène. Et toujours en cherchant à déceler
l’eau dans l’infra-rouge, Adams and Dunham (1932) découvrent alors le dioxyde de carbone comme
composant principal de l’atmosphère et en bien plus grande abondance que sur Terre. Cette décou-
verte mène Wildt (1940) à supposer un intense effet de serre. Il conclut que la température de surface
doit largement dépasser le point d’ébullition de l’eau. Vient alors l’hypothèse d’un monde aride. Les
mesures dans la bande à 3,15 cm de Mayer et al. (1958) impliquent une température à la surface de
Vénus de près de 600 K. Mais si la découverte d’une telle température a fait débat en son temps,
car les mesures peuvent être expliquées par la présence d’une ionosphère chaude, la sonde américaine
Mariner 2 permettra d’établir en 1962 que c’est bien la température de surface qui est très éle-
vée (Chase et al., 1963). Il reste alors beaucoup d’inconnues concernant Vénus alors que les États-Unis
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et l’URSS préparent leurs premières missions spatiales et que les mesures depuis la Terre s’améliorent.
De quoi sont constitués les nuages ? Quelle est la température et la pression exacte à la surface ? Y a
t-il une magnétosphère ? Quelle est la composition chimique et la dynamique au sein de l’atmosphère ?

1.1.2 Les observations contemporaines.

L’épaisse couche nuageuse qui recouvre entièrement Vénus est un diffuseur de lumière très efficace,
procurant à Vénus un albédo de 0, 9 contre 0, 3 pour la Terre, le plus élevé des planètes telluriques.
Ce fort albédo nous permet de la voir à l’œil nu sur Terre mais la couche nuageuse nous dissimule
également sa surface. Sans accès visible à sa surface, certaines caractéristiques orbitales comme sa
rotation ou son inclinaison sont longtemps restées très spéculatives. N’ayant aucun satellite naturel,
il n’y a aucun moyen de connaître exactement sa masse sans à priori sur sa composition et structure
interne. C’est en pointant un radar vers Vénus que Victor and Stevens (1961) déterminent que sa
rotation est lente et rétrograde. La période de rotation aux alentours de 240 j sera calculée par Gold-
stein and Carpenter (1963) grâce aux mêmes données radar. Vénus est alors une cible de choix pour
l’exploration spatiale et fait l’objet d’une forte compétition entre les USA et l’URSS. Le tableau 1.1
fait la liste des missions spatiales à destination de Vénus.

Tableau 1.1 – Missions spatiales ayant étudié Vénus

Nom Date de lancement Date d’arrivée Date d’arrêt Résultats principaux
Tyazhely Sputnik 4 février 1961 • • Échec au lancement

Venera 1 12 février 1961 • • •
Mariner 1 22 juillet 1962 • • Échec au lancement

Venera 2 2MV-1 No.1 25 aout 1962 • • Échec au lancement
Mariner 2 27 aout 1962 14 décembre 1962 2 janvier 1963

Température de surface d’au moins
700 K. Rotation rétrograde et
lente. Pas de magnétosphère.

Venera 2 2MV-1 No.2 1 septembre 1962 • • Échec au lancement
Venera 2 2MV-2 No.1 12 septembre 1962 • • Échec au lancement

Kosmos 21 11 novembre 1962 • • Échec au lancement
Venera 3 2MV-1 No.2 19 février 1964 • • Échec au lancement

Kosmos 27 7 mars 1964 • • Échec au lancement
Zond 1 2 avril 1964 • Échec

Venera 2 12 novembre 1965 • • Échec
Venera 3 16 novembre 1965 • • Échec

Kosmos 96 23 novembre 1965 • • Échec
Venera 4 12 juin 1967 18 octobre 1967 18 octobre 1967

Première sonde à analyser la
composition atmosphérique.

Mariner 5 14 juin 1967 19 octobre 1967 Novembre 1967
Kosmos 167 17 juin 1967 • • Échec

Venera 5 5 janvier 1969 16 mai 1969 • Sondes atmosphériques. Détection
de composés azotés et oxygénés.
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Nom Date de lancement Date d’arrivée Date d’arrêt Résultats principaux
Venera 6 10 janvier 1969 17 mai 1969 •
Venera 7 17 aout 1970 15 décembre 1970 15 décembre 1970 Premier atterrisseur sur une autre

planète. Mesure température et
pression au sol.

Kosmos 359 22 aout 1970 • • Échec
Venera 8 27 mars 1972 22 juillet 1972 22 juillet 1972 Atterrisseur. Mesure de la vitesse

des vents pendant la descente.
Mesure de la composition de
surface.

Kosmos 482 31 mars 1972 • • Échec
Mariner 10 3 novembre 1973 5 février 1974 24 mars 1975 Photo dans l’UV de la couche

nuageuse. Observations de
l’absorbant UV.

Venera 9 8 juin 1975 20 octobre 1975 25 décembre 1975 Premiers satellites artificiels
autour de VénusVenera 10 14 juin 1975 23 octobre 1975 •

Pioneer Venus Orbiter 20 mars 1978 4 décembre 1978 aout 1992 13 ans et 6 mois d’observations de
Vénus. Étude de l’atmosphère
photochimique de Vénus

Pioneer Venus Multiprobe 8 aout 1978 9 décembre 1978 9 décembre 1978 4 sondes atmosphériques. Mesures
de la structure des nuages de
Vénus.

Venera 11 9 septembre 1978 25 décembre février 1980 Atterrisseur, mesure de la
composition et structure de
l’atmosphère moyenne. Mesure de
la dynamique par doppler shifting.Venera 12 14 septembre 1978 19 décembre avril 1980

Venera 13 30 octobre 1981 1 mars 1982 1 mars 1982 Atterrisseur, analyse du sol,
composé de leucite et de basalte
tholeitique.Venera 14 4 novembre 1981 5 mars 1982 5 mars 1982

Venera 15 2 juin 1983 10 octobre 1983 juillet 1984 Étude par spectroscopie de
l’atmosphère photochimique.

Venera 16 7 juin 1983 11 octobre 1983 juillet 1984
Vega 1 15 décembre 1984 11 juin 1985 13 juin 1985 Survol pendant le trajet en

direction de la comète de Halley,
larguent les premiers ballons qui
mesurent la vitesse des vents sur
une autre planète.Vega 2 20 décembre 1984 15 juin 1985 15 juin 1985

Magellan 4 mai 1989 10 aout 1990 12 octobre 1994 98 % de la surface cartographiée.
Galileo 18 octobre 1989 10 février 1990 21 septembre 2003 Survol pendant le trajet en

direction de Jupiter. Détecte des
émissions radio, possibles éclairs
dans l’atmosphère de Vénus.

Cassini 15 octobre 1997 26 avril 1998 - 24 juin 1999 en vol Survol avant l’étude du système de
Saturne

MESSENGER 3 aout 2004 5 juin 2007 30 avril 2015 Survol avant d’étudier Mercure
Venus Express 9 novembre 2005 1 avril 2006 16 décembre 2014 7 ans et 6 mois d’observations de

Vénus. Sept instruments d’étude
exhaustive de l’atmosphère depuis
la surface jusqu’à l’ionosphère.
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Nom Date de lancement Date d’arrivée Date d’arrêt Résultats principaux

Akatsuki 20 mai 2010 7 décembre 2015 En cours La première mise en orbite a
échoué le 6 décembre 2010.
Actuellement en orbite, cette
sonde a pour objectif l’étude de
l’atmosphère, sa dynamique et ses
nuages.

Les explorations listées dans le tableau 1.1 ont définitivement mis fin à la vision de Arrhenius
(1918), sa Vénus humide et propice à la vie. Au lieu de cela, notre planète jumelle se transforme plutôt
en enfer qu’en paradis tropical. Une surface où règne une chaleur de plus de 700 K à faire fondre le
plomb. En surface la pression atteint plus de 90 bar, équivalente à la pression d’1 km d’eau. Sill (1972);
Young (1973) établissent grâce à des observations depuis la Terre et des sondes Mariner et Venera de
l’indice de réfraction des gouttelettes des nuages qu’ils doivent être composés d’acide sulfurique. Une
couche nuageuse opaque d’acide sulfurique qui couvre la planète entière (figure 1.4).

Figure 1.4 – Photo de l’hémisphère sud de Vénus prise par l’instrument VMC à bord de Venus Express. Cette image
est tirée de Khatuntsev et al. (2013) qui utilise les données de VMC pour analyser la vitesse des vents au sommet des
nuages.

Le monoxyde de carbone CO, l’acide fluorhydrique HF et l’acide chlorhydrique sont identifiés
par Connes et al. (1967, 1968) à l’aide de la spectroscopie haute résolution dans l’infra-rouge. Les
missions Pioneer et leurs sondes atmosphériques nous procurent des données essentielles sur les ca-
ractéristiques des nuages (Knollenberg and Hunten, 1979; Knollenberg and Hunten, 1980) que l’on
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sait désormais constitués d’une couche principale, de 50 à 70 km, entourée de brumes. Barker (1979)
identifie le SO2 au dessus des nuages et Esposito et al. (1988) étudie la variation de sa concentration
de 1978 à 1986. L’orbiteur, qui resta en fonction durant plus de 13 ans, fournit une base de données
temporelles encore largement utilisée de nos jours.

Les sondes Venera permirent de cartographier une grande partie de l’hémisphère nord grâce à un
radar à synthèse d’ouverture et fit avancer la géomorphologie vénusienne en démontrant l’absence de
tectonique active, la trace d’anciens volcans et d’obtenir les premières images de la surface de Vénus
(figure 1.5). Mais c’est surtout grâce à la sonde Magellan et à son radar (Saunders et al., 1990) que
l’on a désormais une couverture plus fine et étendue de la surface de Vénus (figure 1.6). La question de
l’activité volcanique contemporaine n’est pourtant pas définitivement tranchée. Des mesures depuis la
sonde Venus Express par l’instrument VIRTIS laissent envisager un volcanisme encore actif (Smrekar
et al., 2010).

Figure 1.5 – Photo panoramique prise par la sonde Venera 13 à la surface de Vénus, mars 1982.

Figure 1.6 – Mosaïque en fausses couleurs de la surface de Vénus tirée des données radar de la sonde Magellan.

L’ESA lance la sonde Venus Express en 2005 forte de son expérience concluante avec la mission
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Mars Express. Venus Express emporte à son son bord trois instruments dédiés spécifiquement à l’étude
de la composition atmosphérique. VIRTIS (Drossart et al., 2007), un spectromètre imageur développé
initialement pour la mission Rosetta, et SPICAV (Vandaele et al., 2008), un spectromètre calqué sur
SPICAM de la mission Mars Express, auquel on ajoute SOIR (Stellar Occultation at Infra-Red chan-
nel). Le troisième instrument, PFS (Planetray Fourier transform Spectrometer) n’a pas fonctionné à
cause d’un problème dans le mécanisme d’un miroir (Drossart and Montmessin, 2015). VIRTIS, pour
Visible and Infra-Red Thermal Imaging Spectrometer, opère dans trois domaines. La spectro-imagerie
se trouve dans le visible, de 0, 25 − 1 µm, et l’infra-rouge, 1 − 5 µm. La spectroscopie à plus haute
résolution se fait dans l’infra-rouge également, dans l’intervalle 2− 5 µm. Cet instrument visait à me-
surer les espèces CO, OCS, H2O et SO2 sous les nuages, la dynamique proche du sommet de la couche
nuageuse grâce aux mesures dans le visible et la surface grâce aux fenêtres atmosphériques de Vénus
dans l’IR à 1,01 µm, 1,10 µm et 1,18 µm (Drossart et al., 2007). SPICAV/SOIR, pour Spectroscopy for
the Investigation of the Characteristics of the Atmosphere of Venus / Solar Occultation in the Infra
Red, est un ensemble de trois spectromètres qui opèrent dans l’UV et l’IR. Le spectromètre dans l’UV
(SPICAV-UV) mesure dans l’intervalle de longueurs d’ondes 0, 20− 0,32 µm. En observation au nadir,
SPICAV-UV analyse le spectre de la lumière réfléchie par les nuages afin de retrouver le profil de SO2.
En observant au limbe et grâce à la méthode d’occultation stellaire, SPICAV-UV mesure les profils
verticaux de CO2, SO, SO2, de la température et de l’épaisseur optique de la couche nuageuse. SOIR
a permis de mesurer, au-dessus du sommet des nuages, les espèces hydrogénées HF et HCl, le dioxyde
de soufre SO2 et le profil de température. Venus Express a fourni des profils verticaux de nombreuses
espèces chimiques et ses résultats sont couverts dans la section 1.2.4.

1.2 Caractéristiques générales de Vénus

Ce chapitre est consacré aux données et paramètres qui décrivent Vénus. Son orbitographie, sa
dynamique ou encore sa chimie y sont détaillées. Ces détails ont pour but de placer les travaux de
cette thèse dans le contexte des connaissances actuelles concernant son atmosphère.

1.2.1 Vue globale de Vénus

Vénus fait partie des planètes telluriques de notre système solaire en compagnie de Mercure, Mars
et la Terre. L’évolution des planètes telluriques au sein du système planétaire se fait dans des directions
différentes. Dans le tableau suivant, je fais la liste des caractéristiques générales de Vénus afin de la
comparer avec ses consœurs :
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Tableau 1.2 – Caractéristiques générales de Vénus comparées à Mars et la Terre.

Vénus Terre Mars

Masse (1024 kg) 4,8676 5,9726 0,64174
Rayon (km) 6051,8 6378,1 3396,2

Gravité (m s−2) 8,87 9,81 3,71
distance au Soleil (106 km) 108,21 149,6 227,92

excentricité (°) 0,0068 0,0167 0,0935
inclinaison (°) 177,36 23,44 1,85

révolution (jours) 224,695 365,246 686,96
rotation (heures) -5232,6 23,9345 24,6229

jour solaire (heures) 2802 ≈ 116,75 j 24 24,6597
Pression au sol (hPa) 9 3219 1015 6

Température au sol (K) 730 280 218
Composition Atmosphérique CO2 : 96,5% N2 : 78% CO2 : 95%

N2 : 3,5% O2 : 21% N2 : 3%
traces : SO2, CO, traces : Ar : 1% traces : Ar : 1,6%

H2O, HCl CO2, H2O O2, H2O

Vénus et la Terre ont quasiment la même taille et la même gravité. Vénus possède une lente ro-
tation rétrograde, c’est-à-dire qu’elle tourne d’Est en Ouest. Comme son orbite est quasi-circulaire
et son inclinaison très faible, inférieure à 5 ◦, elle ne possède pas d’effet saisonnier, au contraire de
la Terre et Mars dont le climat est marqué par les saisons. La période de rotation lente ajoutée à
sa période de révolution conduit à un jour solaire b d’environ 117 jours. Concernant la pression et
température au sol, les trois planètes telluriques diffèrent. La Terre est la seule qui possède actuel-
lement les conditions de température et pression favorables à la présence d’eau liquide à sa surface.
Tandis que Mars a une atmosphère trop ténue et une température trop faible pour soutenir de l’eau
liquide à sa surface, Vénus possède une atmosphère épaisse, majoritairement composée de CO2, qui
entraîne un effet de serre catastrophique. La température de 730 K en moyenne à la surface qui y
règne interdit l’eau liquide sur Vénus. Sur Terre, la majorité du carbone est stocké dans les sédiments
carbonatés et la biomasse. Le fait de soutenir l’eau liquide assez longtemps a fait évoluer la Terre en
une planète pauvre en CO2 atmosphérique. L’apparition de la vie aérobie a contribué au changement
de la composition atmosphérique via la grande oxygénation de l’atmosphère (Holland, 2006).

b. Le jour solaire est la durée nécessaire pour qu’un point sur la planète soit illuminé de la même manière qu’au
départ.
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1.2.2 Dynamique générale

La rotation lente de Vénus sur elle-même a pour résultat qu’un équilibre dynamique différent de
celui de l’atmosphère terrestre s’installe. L’atmosphère de Vénus établit un équilibre entre les forces
centrifuges et le gradient de pression. Cet équilibre est appelé équilibre cyclostrophique. Au contraire
de la Terre où le gradient de pression est contre-balancé par la force de Coriolis dans un équilibre
appelé géostrophique. L’équilibre cyclostrophique produit des vents rétrogrades c et zonaux qui dimi-
nuent avec la latitude. Les vents zonaux de Vénus, au niveau de la tropopause, qui se trouve vers
60 km d’altitude, peuvent atteindre facilement plus de 100 m s−1 (Gierasch et al., 1997). L’atmosphère
est dite en super-rotation car les masses d’air au-dessus de 60 km mettent environ 4 à 5 jours pour
faire le tour de Vénus alors que la rotation de Vénus est de 218 j. Le second moteur de la dynamique
sur Vénus sont les cellules de Hadley. Les vents sont affectés par un phénomène dynamique plané-
taire qui fait s’élever des masses d’air chaudes de l’équateur, là où le flux solaire est le plus intense,
et s’écoulent ensuite vers les pôles. Puis, par refroidissement adiabatique, ces masses d’air désormais
froides s’enfoncent alors qu’elles passent les hautes latitudes. L’amplitude est beaucoup moins forte
pour ces vents méridionaux et ils n’excèdent pas 10 m s−1.

Les mécanismes à l’origine de cette super-rotation ne sont pas encore pleinement démontrés même
s’il existe des hypothèses. La principale s’exprime à travers le mécanisme de Gierasch-Rossow-Williams
(GRW) (Gierasch, 1975; Rossow and Williams, 1979). Il postule que la circulation méridionale, liée à la
cellule de Hadley de Vénus, induit un vent zonal extrêmement rapide et instable. Ces instabilités pro-
pagent des ondes qui redistribuent le moment cinétique vers l’équateur. Il est difficile de reproduire la
dynamique de l’atmosphère de Vénus sans simplifier certains phénomènes. Peu de modèles dynamiques
calculant la température via un modèle de transfert de rayonnement reproduisent la super-rotation de
Vénus. À ce jour seuls les modèles décrits par Ikeda et al. (2007) et le GCM vénusien de Lebonnois
et al. (2010) que nous avons employé dans cette thèse reproduisent de façon satisfaisante la super-
rotation à partir d’un modèle radiatif complet.

L’atmosphère de Vénus maintient un fort effet de serre dans l’atmosphère profonde dû à la forte
pression de CO2 (Matsuda and Matsuno, 1978; Bullock and Grinspoon, 2001), équivalant à plus de
90 fois celle de la Terre à la surface. Cet effet de serre est dû à l’absorption du CO2, SO2 et H2O dans
l’IR et à la contribution des nuages à absorber et diffuser le rayonnement incident. La température
s’élève donc à 730 K en moyenne à la surface de Vénus. La forme du profil de température de Vénus
est différente de celui de la Terre. Cependant, la couche nuageuse vénusienne se trouve dans la même
gamme de température et pression que la stratosphère terrestre, figure 1.7. La recherche sur les nuages
de Vénus profite ainsi de la connaissance accumulée sur l’étude des aérosols stratosphériques terrestres,
également composés d’acide sulfurique en solution.

c. Qui soufflent d’Est en Ouest.
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Figure 1.7 – Profil de température moyen sur Vénus et la Terre. La pression à la surface de Vénus est d’environ
90 × 105 Pa contre 1 × 105 Pa sur Terre. Chaque point noir sur les courbes représente une division par dix de la pression
atmosphérique. Sur Vénus, la base des nuages commence alors vers 50 km d’altitude ou 1 × 105 Pa, ce qui équivaut à la
pression atmosphérique de surface sur Terre. Figure issue de Ingersoll (2007)

1.2.3 les nuages de Vénus

Depuis Young (1973) nous savons que les nuages de vénus sont composés d’une solution binaire
d’eau et d’acide sulfurique. La couche nuageuse s’étend sur une vingtaine de kilomètres depuis la base
des nuages, vers 50 km, jusqu’au sommet vers 70 km. L’altitude du sommet des nuages varie selon
la latitude, avec une altitude maximale à l’équateur puis une décroissance vers les pôles, figure 1.8.
Nous disposons d’observations in situ, bien que parcellaires, sur les propriétés microphysiques des
nuages (Knollenberg and Hunten, 1979; Knollenberg and Hunten, 1980) et plus récemment sur les
couches supérieures grâce à la mission Venus Express et à la suite d’instrument SPICAV/SOIR à son
bord (Wilquet et al., 2009; Rossi et al., 2015). Les distributions en taille des gouttelettes, rayon médian
et écart-type géométrique de la distribution, des nuages nous sont majoritairement fournies par l’ex-
périence LCPS à bord de Pioneer Venus. LCPS consiste en un laser qui illumine les gouttelettes et un
spectromètre analyse l’ombre projetée. Ces observations montrent que le nuage vénusien est décrit par
plusieurs populations de gouttelettes aux caractéristiques en taille et répartition en altitude différentes.
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Figure 1.8 – Variation en latitude du sommet des nuages mesurée à partir des mesures de VIRTIS-H (Cottini et al.,
2012). Les couleurs correspondent aux numéros d’identification des orbites de la sonde Venus Express correspondant à
chaque mesure. Les barres d’erreur des mesures représentent 3σ, avec σ qui est l’écart-type.

(a) (b)

Figure 1.9 – distribution multimodale et structure verticale des nuages vénusiens mesurée par les mesures LCPS (Knollenberg and

Hunten, 1979; Knollenberg and Hunten, 1980). La figure (b) montre trois populations distinctes appelées, mode 1, mode 2 et mode 3,

avec un zoom sur le mode 3 et les derniers bins de LCPS. Les histogrammes grisés sont les données brutes de l’instrument LCPS à

bord de la sonde Pioneer Venus. Les mesures représentées ont été effectuées dans le lower cloud, ≈ 50 km. Le lower cloud se situe à

la base de la couche nuageuse comme on le voir sur la figure (a). La couche nuageuse est divisé en structures, lower, middle et upper

coud selon l’arrangement entre les modes 1, 2 et 3. Le lower et middle cloud sont marqués par la présence du mode 3. Le lower haze

est une brume uniquement formée de gouttelettes du mode 1.

La figure 1.9(b) décrit les résultats principaux de LCPS sur la distribution en taille des gout-
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telettes. Il existe trois types de populations de gouttelettes utilisées pour décrire les nuages de Vé-
nus,figure 1.9(b). Le mode 1 est constitué des plus petites gouttelettes, avec un rayon médian d’environ
0,1 µm. On le retrouve dans les brumes au-dessus et en-dessous de la couche nuageuse mais également
dans toutes les couches des nuages de Vénus. Le mode 2 est une population de gouttelettes plus grosses,
avec un rayon médian d’environ 1 µm, et est le résultat de la coagulation/coalescence des gouttelettes
du mode 1. Le mode 2 est présent dans toute la couche nuageuse, de 50 à 70 km. La présence du mode 2
au-dessus des nuages, au-delà de 70 km, a pour la première fois été observée par Wilquet et al. (2009),
grâce à la suite d’instruments SPICAV/SOIR à bord de Venus Express, mais sans pouvoir déterminer
l’écart-type des distributions du mode 1 et mode 2. Le mode 3 est la population de gouttelettes la
plus grosse, avec un rayon médian de 3,65 µm. Il n’est présent que dans les basses couches des nuages,
de 50 à 60 km. La nature du mode 3 est actuellement en débat et on ne peut déterminer si il s’agit
de gouttelettes entièrement liquides, d’un noyau solide avec une pellicule liquide ou même d’un cristal
(voir la section 7.1 pour une analyse plus complète de ce problème et de l’impact qu’il a sur la ges-
tion des nuages). La couche nuageuse constituée d’un mélange de H2O et H2SO4 forme une barrière
de condensation/sédimentation pour le transport vertical de la vapeur d’eau H2O(g) et du dioxyde
de soufre SO2, ce dernier étant l’espèce parente de H2SO4 via sa photodissociation et oxydation en
SO3 comme le montre le schéma global du fonctionnement théorique des nuages vénusiens, figure 1.10.

Altitude

50 km

60 km

70 km

H2O(g) H2SO4(g) SO3 SO2

H2O(l) H2SO4(l)

H2O(g) H2O(l) H2SO4(l) H2SO4(g) SO3 SO2

H2O(g) SO2

OCS
O

hν

O

H2O(g)

wH2SO4 ≈ 0, 85
wH2O ≈ 0, 15

wH2SO4 ≈ 0, 9
wH2O ≈ 0, 1

Figure 1.10 – Schématisation de la couche nuageuse sur Vénus et des principaux processus chimiques et dynamiques

y prenant place. L’acidité des gouttelettes est représentée par les cercle colorés, avec la partition massique en acide

sulfurique wH2SO4 en rouge et en bleu la partition massique de l’eau wH2O.
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1.2.4 Chimie de l’atmosphère vénusienne et abondances des espèces chimiques
observées

L’atmosphère de Vénus possède une chimie complexe qui implique des interactions entre les espèces
soufrées, chlorées et les radicaux hydrogénés et oxygénés. De nombreuses observations depuis la Terre
et à partir de missions spatiales nous permettent d’en connaître les concentrations, principalement
au-dessus de la couche nuageuse. La mission européenne Venus Express a récolté pendant 8 ans des
données sur des espèces majeures dans la compréhension de la chimie vénusienne telles que CO, HCl,
H2O, SO2 et SO. Ces mesures seront comparées aux résultats de notre modèle au chapitre 8. Venus
Express a mesuré d’autres espèces comme HF, HDO ou NO, mais ces espèces ne sont pas encore
inclues dans la version du modèle traitée dans cette thèse. La relation entre les nuages de Vénus et
les concentrations des espèces H2O et SO2, comme le montre la figure 1.10, nous permet également de
tester le couplage entre le modèle de photochimie, le modèle des nuages et le GCM de Vénus.

Tout au long de cette thèse, les abondances ou concentrations des espèces chimiques seront ex-
primées en rapport de mélange volumique. Le rapport de mélange volumique est une valeur sans
dimension égale à la pression partielle de l’espèce chimique considérée divisée par la pression totale. Il
peut être exprimé en pourcentage pour les espèces majoritaires, comme CO2 = 96, 5%. Dans le cas des
espèces traces, il est courant d’utiliser les unités suivantes, ppmv pour partie par million volumique
(10−6), ppbv pour partie par milliard (billion) volumique (10−9) et pptv pour partie par trillion volu-
mique (10−12).

On peut distinguer deux couches atmosphériques au comportement chimique différent :

— l’atmosphère profonde : Cette couche va de la surface jusqu’à la base des nuages, 50 km. l’at-
mosphère profonde est une région où l’opacité des nuages occulte la majeure partie du spectre
ultraviolet. La chimie de cette région est alors basée sur des réactions thermochimiques, réac-
tions favorisées à hautes températures. En étant en contact avec la surface, cette région est
également influencée par les phénomènes surface-atmosphère qui s’y déroulent.

— l’atmosphère photochimique : Dans et au-dessus des nuages s’étend une région où les espèces
chimiques sont soumises au rayonnement UV. Cette région qui s’étend de 50 à 100 km est do-
minée par la photochimie. C’est la région d’intérêt de cette thèse, que le modèle photochimique
et des nuages couplés au GCM de Vénus ont pour objectif de reproduire.

Il existe de nombreuses mesures des espèces chimiques présentes sur Vénus et le tableau suivant résume
les plus récentes concernant les espèces traces d’intérêt :
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Tableau 1.3 – Les espèces traces de l’atmosphère de Vénus. Résumé des observations récentes.

Espèces Rapport de mélange volumique Altitude Références

H2O ∼ 30 ppmv 0− 45 km Bézard and de Bergh (2007)
∼ 44 ppmv 0− 40 km Bézard et al. (2009)

31± 2 ppmv 33 km Marcq et al. (2008)
3± 1 ppmv 69± 1 km (lat −40°− 40°) Cottini et al. (2012)
5± 2 ppmv 69± 1 km (lat 70°− 80°) Cottini et al. (2015)
1± 1 ppmv 70− 100 km Bertaux et al. (2007)

et Fedorova et al. (2008)
HCl ∼ 0,1 ppmv 70− 100 km Sandor et al. (2012)

∼ 0, 1± 0,1 ppmv 60− 100 km Bertaux et al. (2007)
0, 4± 0,03 ppmv 74 km Krasnopolsky (2010b)

SO2 130± 50 ppmv 33 km Marcq et al. (2008)
< 10 ppbv 70− 85 km Sandor et al. (2010)
∼ 70 ppbv 85− 100 km Sandor et al. (2010)

70± 50 ppmv 70− 85 km Mahieux et al. (2015a)
200± 100 ppbv 85− 100 km Belyaev et al. (2012)
75± 25 ppbv ∼ 70 km Encrenaz et al. (2012)

Pour toutes les mesures au-dessus des nuages, voir la figure 8.61
H2SO4 0− 9 ppmv 35− 55 km Jenkins and Steffes (1991)

et Jenkins et al. (2002)
OCS 0, 2− 10 ppmv 20− 48 km Marcq et al. (2008)

14 ppbv et 2 ppbv 64 km et 70 km Krasnopolsky (2008)
3 ppbv 65 km Krasnopolsky (2010c)

CO 2− 200 ppmv 10− 90 km Marcq et al. (2008)
70 ppmv 70 km Krasnopolsky (2010c, 2008)

60− 100 ppmv ∼ 85 km Lellouch et al. (1994)
et Gurwell et al. (2007)

Les mesures de CO montrent une variation latitudinale de sa concentration. L’abondance est plus élevée
aux pôles qu’à l’équateur de ∼ 15% (Krasnopolsky, 2008; Marcq et al., 2008; Cotton et al., 2012).

O2 Abscence de détection ⇒ O2 ≤ 3 ppmv > 58 km Mills (1999)
NO 5, 5± 1,5 ppbv <60 km Krasnopolsky (2006)

1.2.4.1 Le monoxyde de carbone CO

Le monoxyde de carbone CO est le produit de la photodissociation de CO2, gaz majoritaire sur
Vénus. Au-dessus de 85 km son rapport de mélange atteint la centaine de ppmv et augmente avec
l’altitude. Étant un produit de la photochimie, sa concentration aux plus basses altitudes est moindre
car la colonne de CO2 au-dessus absorbe plus de rayonnement lorsque l’on descend en altitude. CO
possède une durée de vie longue et les mesures mentionnées dans le tableau 1.3 témoignent d’une
variation en latitude. La figure 1.11 montre un enrichissement des hautes latitudes en monoxyde de
carbone dans l’atmosphère profonde. Ce comportement est expliqué par le transport des couches supé-
rieures riches en CO vers les plus basses altitudes via les branches descendantes de la cellule de Hadley
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(voir section 1.2.2). Le comportement latitudinal observé de CO est une caractéristique typique que
notre nouveau modèle photochimique en trois dimensions de Vénus doit chercher à reproduire. En
effet, il combine en théorie la dynamique globale à la photochimie, ce que seul peut modéliser un
GCM couplé à un modèle chimique.

Figure 1.11 – Variation en latitude du rapport de mélange de CO. Mesures de Marcq et al. (2008), à partir de
l’instrument VIRTIS-H à bord de la sonde Venus Express, sous la couche nuageuse vénusienne, aux alentours de 36 km.

1.2.4.2 L’acide chlorhydrique HCl

La teneur en HCl sur Vénus, d’origine volcanique et en équilibre thermochimique avec les mi-
néraux de la surface, est bien plus élevée que sur Terre. Dans la haute stratosphère terrestre, cette
abondance s’élève à ∼ 3 ppbv contre ∼ 0,4 ppmv dans l’atmosphère photochimique vénusienne jus-
qu’à environ 80 km (Krasnopolsky, 2010b; Sandor et al., 2012). La chimie du chlore est à la base des
cycles chimiques qui maintiennent la stabilité du CO2 dans l’atmosphère vénusienne, comme nous le
montrerons dans la section 3.1. HCl est également l’espèce réservoir principale, jusqu’à environ 90 km,
d’hydrogène atomique H et de chlore Cl via sa photodissociation. HCl est donc également l’espèce
source des radicaux hydrogénés, notés HOx, et chlorés, ClCOx et ClOx, qui se forment à partir de
H et Cl. Ces radicaux sont des catalyseurs essentiels à la chimie de l’atmosphère vénusienne telle que
nous la comprenons actuellement et comme nous le montrerons plus en détail au chapitre 3.

La figure 1.12 illustre la différence actuelle entre les mesures de SOIR à bord de Venus Express
et les mesures depuis la Terre dans le domaine sub-millimétrique par Sandor and Clancy (2012). Les
mesures de HCl établies par SOIR de la mission Venus Express, Mahieux et al. (2015b), déterminent
la climatologie la plus complète de HCl que l’on possède. Cependant, ces résultats sont en désaccord
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avec plusieurs autre mesures. Les résultats de notre modèle sur les concentrations et la distribution
de HCl seront comparé aux mesures mais également aux précédents modèles photochimiques de Vénus.

Figure 1.12 – Observations de HCl par l’instrument SOIR à bord de Venus Express (Vandaele et al., 2008), depuis la
Terre avec le JCMT (Sandor and Clancy, 2012) et la modélisation, en violet, de Yung and DeMore (1982). Figure tirée
de Sandor and Clancy (2012).

1.2.4.3 La vapeur d’eau H2O(g)

L’atmosphère de Vénus est sèche, avec 30 ppmv de vapeur d’eau seulement dans l’atmosphère
profonde. Cette concentration diminue de manière drastique alors que la vapeur d’eau est consom-
mée pour produire l’acide sulfurique H2SO4. Une gouttelette d’acide sulfurique à 85% correspond au
couple (H2SO4, H2O), et 75% à (H2SO4, 2 H2O). Cette consommation fait chuter l’abondance de l’eau
jusqu’à la réduire à 1 ppmv au dessus des nuages comme le schématise la figure 1.10. En comparaison,
la troposphère terrestre accueille 1 − 4% de H2O. Cette abondance diminue dans la stratosphère à
4−5 ppmv (Lodders and Fegley, 2011). Sur Vénus, H2O est la principale espèce hydrogénée. Son profil
de rapport de mélange observé au-dessus des nuages par l’instrument SOIR à bord de Venus Express
est représenté en figure 1.13. La modélisation de la vapeur d’eau passe par celle des nuages, décrite
au chapitre 5, en conjugaison de la photochimie. Nous comparerons nos résultats avec les mesures et
autres modèles sur le profil de rapport de mélange de la vapeur d’eau en section 8.4.
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Figure 1.13 – Rapport de mélange de H2O observé au-dessus des nuages par Fedorova et al. (2008) à partir de
l’instrument SOIR à bord de Venus Express.

1.2.4.4 Le dioxyde de soufre SO2

Le dioxyde de soufre SO2 est l’espèce soufrée la plus abondante dans l’atmosphère de Vénus. Les
nuages de Vénus sont étroitement liés au SO2 car l’acide sulfurique H2SO4 qui les compose est issu
de SO2 comme le montre la figure 1.10. Contraindre avec précision l’exacte teneur en SO2 au-dessus
des nuages est primordial car c’est un indicateur précieux du comportement général de la chimie du
soufre comme le montrent les modèles chimiques décrits dans le chapitre 3 et les résultats de cette
thèse en section 8.5). En effet, la quantité de SO2 présente dans l’atmosphère profonde est d’environ
150 ppmv selon les mesures de Venera 11-12 (Gelman et al., 1979), Pioneer Venus (Oyama et al.,
1980) par spectroscopie IR depuis la Terre (Bézard et al., 1993). Les mesures plus récentes de Marcq
et al. (2008) de 130± 50ppm reportées dans le tableau 1.2 sont du même ordre de grandeur. SO2 ne
semble pas avoir de fortes variations spatiales et temporelles dans l’atmosphère profonde. Le rapport
de mélange de SO2 est de moins de 1 ppmv au-dessus des nuages, figure 1.14. Le rapport de mélange
de SO2 présentent une variabilité temporelle sur plusieurs années au-dessus des nuages comme l’ont
montré les mesures durant la mission Pioneer venus (Esposito et al., 1997) et celles de Venus express
à partir de l’instrument SPICAV (Marcq et al., 2013), figure 1.15. Encrenaz et al. (2012) ont montré
que SO2 présentait également une variabilité au sommet des nuages, vers 70 km, à court terme, de
l’ordre de quelques heures.
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Figure 1.14 – Profils de SO2 au-dessus des nuages (Belyaev et al., 2012) à partir de l’instrument SPICAV à bord
de Venus Express. Les points noirs correspondent aux observations de SPICAV en supposant une température à 100 km
comprise entre 165 − 170 K, et les points en rouge entre 190 − 192 K. Les courbes pleines correspondent aux modèle 1D
de Zhang et al. (2012). Le carré rouge représente les observations de Krasnopolsky (2010c) depuis la Terre à partir de
l’instrument CSHELL et les tirets noirs les observations de Sandor et al. (2010) depuis la Terre à partir du JCMT.

Figure 1.15 – Variations dans le temps du rapport de mélange de SO2 à 70 km (Marcq et al., 2013). Les points
noirs correspondent aux mesures de Esposito et al. (1997) de la mission Pioneer Venus. La courbe rouge représente une
moyenne sur 8 mois des mesures du rapport de mélange de SO2 mesuré par Marcq et al. (2013) à partir de l’instrument
SPICAV. Les barres rouges sont l’erreur à 1σ et les points rouges la dispersion des mesures.
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Chapitre 2. Modélisation de la dynamique Vénusienne

Ce chapitre décrit brièvement le modèle de climat planétaire, couramment noté dans sa traduction
anglaise General Circulation Model noté GCM, que j’ai utilisé durant ma thèse. Ce GCM est le
fruit du travail de Lebonnois et al. (2010) et un objectif premier de ma thèse était de coupler un
modèle photochimique à ce GCM pour en faire le premier modèle tridimensionnel de la photochimie
vénusienne.

2.1 Description générale du GCM de Vénus

Le GCM de Vénus est basé sur un cœur dynamique développé pour le GCM terrestre du Labo-
ratoire de Météorologie Dynamique (LMD) appelé LMDZ (Hourdin et al., 2006). Le GCM de Vénus
suppose une orbite circulaire et fait abstraction de la très faible excentricité de Vénus, ∼ 0, 006 (voir ta-
bleau 1.2). L’inclinaison de Vénus sur son axe de rotation est également négligée. Le modèle résout
les équations de la dynamique discrétisées sur une grille horizontale divisée en 48 longitudes et 32
latitudes, ce qui donnent une résolution de 7,5° × 5,625°. La discrétisation verticale est définie sur
50 niveaux grâce à des coordonnées hybrides de pression qui couvre les altitudes depuis la surface
de Vénus jusqu’à environ 100 km. L’utilisation de niveaux en pression permet une simplification des
équations de la dynamique à résoudre par le GCM.

Le GCM vénusien du LMD a la particularité de calculer le champ de température de manière
cohérente sans fixer de forçage radiatif à-priori. Le GCM reprend évidemment les caractéristiques
propres à Vénus, comme la distance au Soleil et son flux correspondant mais également sa gravité, la
masse moléculaire moyenne de son atmosphère ou encore la durée du jour sur Vénus (voir tableau 1.2).
D’autres GCM existent mais ils imposent les taux de chauffage de l’atmosphère et font tendre ensuite
le profil de température vers un profil de température spécifique prédéfini.

Lorsque le gradient vertical de température est inférieur au gradient adiabatique, un ajustement
convectif intervient pour maintenir le gradient adiabatique dans cette couche instable modélisé par un
échange de masse d’air sous forme de diffusion. Ce flux vertical par diffusion F d’une quantité x est
calculé selon F = −ρKz (∂x/∂z), avec ρ la masse volumique de l’air, et Kz le cœfficient de diffusion.
Le cœfficient de diffusion, en m2 s−1, est calculé par le modèle lorsqu’un ajustement sec est nécessaire.
La conduction de la chaleur à travers le sol est résolu par un modèle de sous-surface à 11 couches (Hour-
din et al., 1993). Ce modèle dépend de l’inertie thermique I de la surface. Une inertie thermique
I = 2000 J m−2 s−1/2 K−1 est choisie car elle correspond typiquement à un basalte non poreux.

Le GCM de Vénus inclut la topographie de Vénus grâce aux données haute résolution de la mission
Magellan (Ford and Pettengill, 1992). Les ondes de gravité générées par la topographie aux échelles
sous-maille ne sont pas pour le moment prises en compte dans la version du GCM utilisée dans cette
thèse.
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2.2 Transfert de rayonnement et super-rotation de l’atmosphère.

La version terrestre du GCM ne prend pas en compte la variation avec la température de la capacité
thermique Cp

a. Cependant sur Vénus Cp varie dans l’atmosphère de 738 J kg−1 K−1 à 100 km jusqu’à
1181 J kg−1 K−1 près de la surface (Seiff et al., 1985). Cette variation est prise en compte dans le GCM
vénusien (Lebonnois et al., 2010) en modélisant Cp en fonction de la température T suivant la formule
suivante :

Cp(T ) = Cp0 ×
(

T

T0

)ν

Avec Cp0 = 1000 J kg−1 K−1, T0 = 460 K et ν = 0, 35.

Le GCM de Vénus utilise un modèle de transfert de rayonnement qui calcule les taux de chauffage
issus du rayonnement solaire grâce à un fichier des flux solaires pré-calculés selon l’angle solaire zé-
nithal (0◦ à 95◦) et basés sur Crisp (1986). Une interpolation est faite à chaque point de la grille du
GCM afin de calculer le flux solaire et ainsi tenir compte du cycle diurne. Au sujet du rayonnement
thermique, le modèle de transfert de rayonnement utilise la méthode des échanges de flux net b(Eymet
et al., 2009). La structure du nuage utilisée est uniforme en latitude et longitude et s’étend de 47 à
70 km.

Le GCM parvient à reproduire la super-rotation mais les intensités des vents modélisés par le GCM
dans sa version publiée par Lebonnois et al. (2010) sont oinférieures à celles observées par Schubert
(1983); Gierasch et al. (1997); Limaye (2007); Peralta et al. (2007); Sánchez-Lavega et al. (2008). Le
GCM a bénéficié d’une mise à jour de sa matrice d’échange net de flux fournie par Sébastien Lebon-
nois au cours de cette thèse. Ces améliorations permettent à la vitesse zonale d’approcher les valeurs
maximales observées d’environ 120 m s−1 entre 60 − 80 km, figure 2.1. Les courbes de la fonction de
courant représentées sur la figure 2.1 indiquent que le GCM reproduit une circulation méridionale
dominée par la cellule de Hadley. La branche ascendante de la cellule de Hadley se situe à l’équateur
et les branches descendantes vers 70 − 80°N et 70 − 80°S. On distingue en altitude deux séparation
dans la cellule de Hadley, à 45 km et 60 km. Ces divisions dans la cellule de Hadley globale impliquent
une diminution de l’intensité du transport de la branche ascendante à l’équateur. 45 km correspond
grossièrement à la base des nuages de Vénus et 60 km à la séparation entre le middle cloud et le upper
cloud. Cette structure de la cellule de Hadley sera couplée avec la sédimentation des gouttelettes des
nuages telle que nous la modélisons, section 5.2.

a. La capacité thermique est la quantité d’énergie nécessaire à apporter à un matériau, gaz, pour élever sa température.
Son unité est le J kg−1 K−1.

b. Ou Net Exchange Rate en anglais, NER.
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La figure 2.2 représente la moyenne zonale de la température calculée par le GCM. Le profil de
température du GCM est comparé avec celui de VIRA (Seiff et al., 1985) dans la figure 2.3. Le GCM
reproduit avec une bonne précision les températures comparées aux mesures.

Figure 2.1 – Moyenne zonale du vent zonal et de la fonction de courant de 10 à 95 km. Les valeurs de plus de 80 m s−1

à partir de 60 km, et montrant des pics à plus de 120 m s−1, représentent l’atmosphère en super-rotation. La fonction de
courant, en 109 kg s−1, est représentée par les courbes blanches pleines quand la valeur est positive et en pointillé quand
elle est négative.

Figure 2.2 – Moyenne zonale de la température calculée par le GCM.
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Figure 2.3 – Comparaison de la température du GCM (Lebonnois et al., 2010) avec les profils VIRA (Seiff et al.,
1985).
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Après les premières observations par spectroscopie depuis la Terre, et l’ère des missions spatiales
soviétiques et américaines depuis la fin des années 60, les premiers modèles chimiques de l’atmosphère
de Vénus sont apparus. La modélisation numérique de la chimie de l’atmosphère de Vénus a pour
but de reproduire les observations et ainsi d’expliquer le fonctionnement de la chimie vénusienne. Les
modèles permettent aussi d’orienter les futures observations en pointant les données manquantes. Cela
peut concerner des domaines d’altitude non couverts, des espèces chimiques non détectées ou encore
des données de laboratoire sur la cinétique des réactions chimiques plus précises voire nouvelles. Jus-
qu’à présent, les simulations de la chimie vénusienne n’ont été effectuées qu’avec des modèles à une
dimension, selon l’altitude. Ces modèles ne fournissent donc que des valeurs caractéristiques d’un état
d’équilibre global. En effet, ne tenant pas compte des changement d’insolation (cycle jour-nuit), des
différentes conditions dynamiques selon la latitude, ce type de modèle en 1D ne nous renseigne que
sur des concentrations correspondantes à des moyennes sur le globe vénusien. De plus, la dynamique
atmosphérique n’est paramétrisée que de façon rudimentaire par un mélange vertical de type diffu-
sif appelé eddy diffusion, ou diffusion "turbulente". Ces modèles constituent la première étape à la
compréhension des cycles chimiques présents sur Vénus. Le faible coût numérique et la vision globale
offerts par la modélisation 1D les rend utiles pour étudier Vénus dans son ensemble. Cependant, ces
modèles ne prennent pas en compte les effets du cycle diurne sur la température et la chimie, ni du
transport méridien.

Mon travail de thèse propose la première modélisation chimique en trois dimensions de l’atmo-
sphère de Vénus. Notre modèle chimique, détaillé dans le chapitre 4, reprend les connaissances sur la
chimie vénusienne des précédents modèles en utilisant les données les plus récentes de cinétique et de
section efficace d’absorption disponibles et y ajoute une description inédite des nuages de Vénus.

Afin de replacer notre modèle dans l’histoire de la modélisation de la chimie atmosphérique vénu-
sienne, je vais présenter les précédents modèles de façon chronologique. Cela permettra d’introduire
plus en détail les raisons de la modélisation des cycles chimiques utilisés.

3.1 Les modèles chimiques précurseurs. Les espèces chlorées, ClOx,
les radicaux hydrogénés HOx et le problème de la stabilité du
CO2.

Dans une atmosphère uniquement composée de CO2, le principal cycle photochimique est le sui-
vant :

2 (CO2 + hν −−→ CO + O)

O + O + M −−→ O2 + M
BILAN : 2 CO2 −−→ 2 CO + O2

(3.1)

Ce schéma photochimique représente l’équilibre entre les espèces produites lors de la photodissocia-
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tion de CO2 par le rayonnement UV aux longueurs d’onde inférieures à 200 nm. La recombinaison de
l’oxygène moléculaire par la réaction O + O + M −−→ O2 + M est une réaction très rapide. Si bien que
le bilan du schéma photochimique (3.1) indique que le rapport des concentrations de CO sur l’oxygène
moléculaire O2 devrait être de l’ordre de 2. Qualitativement, vu que CO2 est l’espèce majoritaire et
que la réaction CO + O + M −−→ CO2 + M est très lente (spin interdit), on s’attend également à
une forte abondance des espèces produites par sa photodissociation, CO et O2. Un modèle photochi-
mique simple basé sur le seul cycle 3.1 a pour résultat des abondances en CO et O2 de quelques pour
cent (Yung and DeMore, 1999).

Nous avons à disposition les mesures dans l’atmosphère profonde de CO par Connes et al. (1968);
Young (1972), ou plus récemment Marcq et al. (2008, 2015) qui nous indiquent des valeurs aux alen-
tours de quelques dizaines de ppmv. Vandaele et al. (2015) présentent des mesures de CO par l’ins-
trument SOIR de la sonde Venus Express pour des altitudes entre 80 et 120 km qui dépassent la
centaine de ppmv (voir la figure 8.15) mais sont loin des quelques pour cent attendu par le cycle pho-
tochimique 3.1. Les mesures de O2 s’avèrent plus compliquées puisque O2 n’a jamais été directement
observé dans son état fondamental. Les tentatives de mesures de Trauger and Lunine (1983) et de Mills
(1999) de O2 indiquent une valeur maximale aux environs du ppmv. En conclusion, le rapport CO/O2

est supérieur à 50 sur Vénus contrairement au rapport CO/O2 ≈ 2 attendu. Il doit donc exister d’autres
cycles chimiques capables d’expliquer cet écart en terme de rapport mais également en quantité. Il
est nécessaire de trouver des cycles qui recyclent CO2 à partir de CO et O2. Il faut également que le
système photochimique maintienne les 95% de CO2 soumis à la photodissocitaion dans l’atmosphère
de Vénus.

3.1.1 Le modèle chimique 1D de Prinn (1971)

Le modèle de Prinn (1971) est un modèle chimique à une dimension spatiale, en altitude, et décrit
la chimie à l’équilibre de 9 espèces à l’aide de 20 réactions chimiques et 3 réactions de photolyse des
espèces . Le modèle situe sa limite basse en altitude au sommet des nuages dans le visible. L’auteur
s’intéresse surtout à la plage d’altitude couvrant les pressions 200 hPa et 50 hPa, c’est à dire approxi-
mativement 70 − 90 km, car c’est dans cet intervalle de pression que HCl devient l’espèce qui, par
photodissociation, HCl + hν −−→ H + Cl, produit le plus d’hydrogène atomique H. Prinn (1971) est
le premier à montrer l’importance des espèces chlorées, Cl, ClO et ClOO (notées ClOx) produites par
la photodissociation de HCl dans la recombinaison du CO2. En effet, celles-ci sont impliquées dans le
cycle suivant proposé par Prinn (1971) :

Cl + O2 + M −−→ ClOO + M

ClOO + CO −−→ CO2 + ClO

ClO + CO −−→ Cl + CO2

BILAN : 2 CO + O2 −−→ 2 CO2

(3.2)

Le bilan chimique net de ce schéma est l’inverse du cycle caractéristique d’une atmosphère pure en
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CO2 décrit par (3.1), capable d’expliquer les faibles abondances de CO et O2 observées sur Vénus. Les
deux réactions ClOO + CO −−→ CO2 + ClO et ClO + CO −−→ Cl + CO2 n’ont pas fait l’objet d’étude
en laboratoire à l’époque de l’article. L’auteur suggère alors des constantes de vitesses de réactions
plausibles compte tenu des connaissances disponibles sur des réactions et espèces similaires.

La présence d’hydrogène moléculaire et atomique, H et H2, s’explique par la photodissociation
de H2O, H2O + hν −−→ HO + O, qui est suivie des recombinaisons H + H + M −−→ H2 + M ou
H + HO2 −−→ H2 + O2. Cette hypothèse a permis à la théorie de Reeves et al. (1966), basée sur les
produits de la photodissociation de H2O que sont les radicaux hydrogénés, H, HO, HO2 notés HOx,
d’être appuyée par les nouvelles observations de Barth (1968). Ce cycle chimique est détaillé comme
suit :

H + O2 + M −−→ HO2 + M

HO2 + CO −−→ CO2 + OH

HO + CO −−→ CO2 + H
BILAN : 2 CO + O2 −−→ 2 CO2

(3.3)

Les cycles (3.2) et (3.3) ont pour effet de recycler CO2 grâce à des cycles catalytiques basés respecti-
vement sur les radicaux ClOx, produits de la photodissociation de HCl, et les radicaux HOx, produits
de la photodissociation de H2O.

On peut alors comparer les efficacités des schémas (3.2) et (3.3), pour la reformation catalytique du
CO2 par les espèces ClOx ou HOx, grâce à la figure 3.1. Elle montre que le cycle basé sur les radicaux
hydrogénés HOx (3.3), est limité par la réaction HO2 + CO −−→ CO2 + OH qui est extrêmement lente
comparée aux autres réactions du même cycle. Cela le rend négligeable car c’est la réaction la plus
lente qui limite le cycle dans son ensemble, c’est-à-dire son bilan net. Le modèle proposé par Prinn
(1971) montre alors l’importance potentiellement cruciale des espèces chlorées sur le recyclage de CO2

via son cycle (3.2). Cette importance est relative car les données de laboratoires concernant la ciné-
tique de ClOO sont peu connues. Prinn (1971) fixe des valeurs estimées afin de reproduire les mesures
spectroscopiques de HCl, c’est-à-dire HCl ≈ 0,6 ppmv (Connes et al., 1967). La consommation de
ClOO par CO est une réaction qui n’est pas encore établie en 1971. Cette réaction n’a jamais été
observée en laboratoire depuis et la constante de réaction fixée par Prinn (1971) est certainement très
largement surestimée. Cette réaction n’est d’ailleurs plus utilisée dans les modèles photochimiques
récents (Mills, 1998; Krasnopolsky, 2012) et n’apparaît pas non pas dans les bases de données sur la
cinétique chimique, comme la NIST Kinetics Database a.

a. http://kinetics.nist.gov/kinetics/index.jsp
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Figure 3.1 – Les taux des réactions du cycle catalytique décrit par Reeves et al. (1966) basées sur les radicaux HOx

(voir (3.3)) sont affichés en traits pleins. Les lignes tiretées représentent les taux de réaction du cycle catalytique basé
sur les radicaux ClOx (voir (3.2)) décrit par Prinn (1971). Les vitesses de réaction sont celles utilisées par les auteurs.
Afin de tracer les taux de production, j’ai utilisé les concentrations caractéristiques des espèces chimiques présentes pour
chaque réaction que nous fournit notre modèle, le GCM 3D de Vénus. L’espèce intermédiaire ClOO n’étant décrite que
par la réaction de production Cl + O2 + M −−→ ClOO + M et de consommation ClOO + CO −−→ CO2 + ClO, les taux
de production de ces deux réactions sont quasiment identiques à l’état d’équilibre. L’espèce ClOO est consommée par la
réaction ClOO + CO −−→ CO2 + ClO quasiment aussitôt qu’elle est produite par Cl + O2 + M −−→ ClOO + M.

Le principal résultat avancé par Prinn (1971) est que le cycle catalytique basé sur les radicaux
ClOx permet, dans la zone 70 km à 90 km, de maintenir une atmosphère quasi-pure en CO2. Cela
signifie que le cycle chimique de recyclage de CO2 basé sur les radicaux chlorés ClOx et initié par
la photodissociation de HCl suffit à contre-balancer la photodissociation de l’espèce majoritaire sur
Vénus, CO2. Cependant, comme nous l’avons vu, ce système chimique se base sur la réaction ClOO +
CO −−→ CO2 + ClO qui est considérée comme extrêmement lente aujourd’hui et n’est désormais
plus utilisée. Les résultats de Prinn (1971) ne sont donc pas aujourd’hui quantitativement viables.
Cependant, Prinn (1971) fut le premier à envisager l’importance des cycles basés sur les espèces chlorées
pour expliquer la stabilité du CO2 et la faible valeur de CO et O2 dans l’atmosphère vénusienne.

3.1.2 Le modèle chimique 1D de McElroy et al. (1973)

L’article de McElroy et al. (1973) décrit une modélisation à une dimension, en altitude, et étudie
la chimie à l’équilibre de sept espèces . Le modèle consiste en 15 réactions chimiques et 7 réactions
de photodissociations . L’étendue en altitude est d’une cinquantaine de kilomètres. L’altitude 0 cor-
respond au sommet des nuages, comme pour Prinn (1971), c’est-à-dire 200 hPa ou encore 70 km. Le
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modèle suppose que les espèces dites à longue durée de vie, CO, O2, HCl, H2 et H2O sont mélangées
de manière homogène avec CO2. Ceci suppose que les tendances chimiques de ces espèces sont longues
devant celles d’origine dynamique. La seconde hypothèse du modèle est que l’intégrale en altitude du
taux de production net de chacune de ces cinq espèces est nulle, ceci afin d’assurer la conservation de
la masse. L’article McElroy et al. (1973) n’utilise pas la reformation du CO2 via les espèces chlorées.
En effet les auteurs notent le manque d’expériences de laboratoire concernant ces réactions. Le cycle
de McElroy et al. (1973) se base sur les nouveaux travaux effectués en modélisation de la chimie at-
mosphérique martienne au début des années 1970.

En effet, Mars ayant également une atmosphère quasi-pure en CO2, la question de sa stabilité
est identique à celle de Vénus. La nouveauté est de s’affranchir, comme proposé dans les modèles
martiens (McElroy and Donahue, 1972; Parkinson and Hunten, 1972), de la réaction HO2 + CO −−→
CO2 + HO trop lente, comme le montre la figure 3.1. Pour cela, McElroy et al. (1973) considèrent la
réaction HO2 +O −−→ O2 +HO bien plus rapide. Le recyclage du CO2 peut donc s’opérer par le cycle
catalytique suivant :

H + O2 + M −−→ HO2 + M

HO2 + O −−→ HO + O2

HO + CO −−→ CO2 + H
BILAN : CO + O −−→ CO2

(3.4)

Ici le recyclage de CO2 se fait en consommant CO et O, non plus CO et O2. Consommer O revient
également à abaisser la recomposition de O2. Une autre possibilité est de passer par le peroxide
d’hydrogène, H2O2, pour recycler CO2 :

H + O2 + M −−→ HO2 + M
1/2 ( HO2 + HO2 −−→ H2O2 + O2 )

1/2 ( H2O2 + hν −−→ 2 HO )

HO + CO −−→ CO2 + H

BILAN : CO + 1
2 O2 −−→ CO2

(3.5)

Les cycle (3.4) et (3.5) utilisent tous deux les produits HOx de la photodissociation de H2O et de HCl,
afin de reformer CO2. Ce processus s’effectue en consommant CO et O en (3.4) ou CO et O2 en (3.5).
Les taux de production des cinq réactions impliquées dans ces deux cycles chimiques sont détaillés
dans la figure 3.2 suivante :
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Figure 3.2 – Les vitesses de réaction des cycles catalytiques décrits dans McElroy et al. (1973) sont celles utilisées
par les auteurs. Afin de tracer les taux de production, j’ai utilisé la moyenne globale des concentrations de chaque espèce
chimique que nous fournit notre modèle, le GCM 3D de Vénus.

Contrairement au cycle chimique (3.3) de Reeves et al. (1966) limité par la réaction HO2+CO −−→
CO2 + HO très lente, les cycles chimiques (3.4) et (3.5) de McElroy et al. (1973) s’en affranchissent.
Cela les rend plus efficaces, comme le montre la figure 3.2. La réaction la plus lente sur la figure 3.2,
H2O2 + hν −−→ 2 HO, est par exemple 1010 fois plus productive que HO2 + CO −−→ CO2 + HO sur
la figure 3.1. Le cycle (3.5) utilisant l’espèce H2O2 est négligeable vis-à-vis du cycle (3.4).

Le modèle de McElroy et al. (1973) établit que la stabilité du CO2 peut être expliqué par le sys-
tème chimique faisant appel aux radicaux HOx. Cependant, ce résultat est obtenu au prix de source de
HOx très largement surestimées. En effet, McElroy et al. (1973) considèrent des rapport de mélange
de HCl et H2O égaux à 8 ppmv et 180 ppmv respectivement, supérieurs aux mesures actuels de un à
deux ordres de grandeur.

La reformation catalytique du CO2 par les seuls radicaux HOx n’est donc pas suffisante pour
expliquer l’abondance à 95% du CO2 et les faibles valeurs de CO.

3.2 Les modèles chimiques récents. L’importance du nuage global
vénusien, les cycles du soufre.

Plusieurs programmes spatiaux se poursuivent durant les années 70, en particulier le programme
soviétique Venera qui dépose de nombreux atterrisseurs sur Vénus. Venera 4 est la première mission
à analyser la chimie in situ de l’atmosphère vénusienne et à en analyser la composition (Vinogradov
et al., 1968). Se succèdent alors les missions américaines Mariner 5 (1967), Mariner 10 (1973), Pioneer
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Venus Orbiter (1978) et Pioneer Venus Multiprobe (1978). Ces missions, en plus des observations
depuis la Terre, apportent de nouvelles données concernant la chimie (voir la section 1.1 pour une
présentation plus détaillée des observations de Vénus) que les modèles doivent incorporer.

3.2.1 Le modèle de chimie 1D de Winick and Stewart (1980)

Après que le dioxyde de soufre, SO2, ait été détecté depuis la Terre par Barker (1979), Conway
et al. et par Esposito et al. (1979) grâce au spectromètre UV à bord de la sonde Pioneer Venus
Orbiter, Winick and Stewart (1980) sont les premiers à avoir montré l’importance du soufre pour ex-
pliquer la faible quantité de O2 dans l’atmosphère de Vénus et la production d’acide sulfurique H2SO4.

1/2 ( SO2 + hν −−→ SO + O )
1/2 ( SO + SO −−→ SO2 + S )

1/2 ( S + O2 −−→ SO + O )

SO2 + O + M −−→ SO3 + M

SO3 + H2O −−→ H2SO4

BILAN : SO2 + 1
2 O2 + H2O −−→ H2SO4

(3.6)

Ce cycle est initié par la photodissociation de SO2 et pour former H2SO4 en consommant également
de l’oxygène moléculaire O2. Le second cycle prend la photodissociation de SO pour départ et ne
nécessite donc pas la reformation de SO2 :

1/2 ( SO + hν −−→ S + O )
1/2 ( S + O2 −−→ SO + O )

SO2 + O + M −−→ SO3 + M

SO3 + H2O −−→ H2SO4

BILAN : SO2 + 1
2 O2 + H2O −−→ H2SO4

(3.7)

Ce second cycle a le même bilan qu’en (3.6). Nous pouvons alors étudier l’efficacité de chacune des
réations impliquées avec la figure 3.3 qui suit :
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Figure 3.3 – Les vitesses de réaction des cycles catalytiques décrits dans Winick and Stewart (1980) sont celles
utilisées par les auteurs. Excepté pour la photodissociation de SO2, calculé par le code de transfert de rayonnement de
notre modèle chimique. Afin de tracer les taux de production, j’ai également utilisé la moyenne globale des concentrations
de chaque espèce chimique que nous fournit notre modèle, le GCM 3D de Vénus.

La réaction SO + SO −−→ SO2 + S ralentit énormément le cycle (3.6), ce que le rend en-
viron mille fois moins productif que le cycle (3.7), tandis que la réaction de formation du SO3,
SO2 + O + M −−→ SO3 + M, est l’étape limitante du cycle (3.7). Consommer le O2 et le stocker
dans une espèce à longue durée de vie, comme le H2SO4, condensable et faiblement photodissociable,
revient également à abaisser l’abondance de O2 dans l’atmosphère vénusienne et donc d’augmenter
le rapport CO/O2. Cette consommation nette de O2 se fait également Un autre cycle important est le
suivant, qui transfère le soufre de SO2 vers H2SO4 sans consommer O2 :

SO2 + hν −−→ SO + O

SO2 + O + M −−→ SO3 + M

SO3 + H2O −−→ H2SO4

BILAN : 2 SO2 + H2O −−→ H2SO4 + SO

(3.8)

Ce cycle montre la nature photochimique du nuage vénusien. Ce cycle, basé également sur la pho-
todissociation de SO2, dont la réaction la plus lente est la formation de SO3, produit de l’acide
sulfurique H2SO4 et du monoxide de soufre SO. Les cycles (3.6) et (3.7) sont équivalents à un puits
permanent de SO2 vers l’espèce réservoir H2SO4 qui condense, forme les nuages de Vénus puis sédi-
mente. Le nuage photochimique apparaît alors comme un moyen efficace de capter les espèces soufrées.
H2SO4 est condensé et ce n’est qu’après sédimentation et évaporation des gouttelettes aux altitudes
où la température est suffisamment élevée, ≈ 45 km, que la décomposition thermique de H2SO4,
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H2SO4 + M −−→ H2O + SO3 + M, a lieu. Cette décomposition est suivie par celle du SO3 qui reforme
de SO2 sous les nuages comme on l’a montré sur la figure 1.10.

Ces cycles ont donc un impact fondamental sur la chimie de SO2, lui-même étant une espèce chi-
mique importante pour le transfert de rayonnement car le SO2 absorbe dans l’ultraviolet de 180 nm
à 225 nm. Le modèle utilisé par Winick and Stewart (1980) est aussi la première modélisation des
nuages de Vénus en considérant tout le H2SO4 produit comme étant condensé, ceci en ne changeant
aucunement le profil de H2O qui demeure fixé à 1 ppmv. Il n’y a pas d’interaction à proprement parler
entre la photochimie et la microphysique du nuage. La figure 3.4 présente alors les profils de dioxide de
soufre SO2 et d’acide sulfurique H2SO4 en les comparant avec les mesures de la mission Pioneer Venus :

Figure 3.4 – Figure de Winick and Stewart (1980) présentant la comparaison entre les résultats du modèle 1D et les
observations disponibles. Le H2SO4 représenté ici est sous forme condensée puisque le modèle suppose que tout le H2SO4

disponible se condense. Deux résultats sont affichés pour des rayons de gouttelette différents. Ayant un flux vertical de
diffusion turbulente fixe, l’hypothèse avec le rayon le plus faible ( 1 µm ) correspond au flux de sédimentation le plus
faible et donc à la plus haute teneur en H2SO4. Cela tend à éloigner H2SO4 des valeurs de Knollenberg and Hunten
(1980). SO2 se situe dans les gammes de valeurs observées par Esposito et al. (1979) et Hoffman et al. (1980)

L’accord entre le profil calculé de SO2 et les mesures d’ Esposito et al. (1979) est encourageant
même si le cycle de formation de H2SO4 et sa condensation/sédimentation ne sont modélisés que de
façon rudimentaire. Le modèle de Winick and Stewart (1980) montre un des problèmes posés par le
cycle du soufre vénusien. L’espèce principale qui contient le soufre est SO2. C’est sa conversion en
H2SO4 qui fait chuter de deux ordres de grandeur la concentration de SO2 dans le nuage, lorsque l’on
s’élève de 60 à 70 km (voir figure 3.4). Or, le modèle fixe une valeur de SO2 ≈ 4 ppmv à 58 km afin
de reproduire le profil observé de SO2. Cette valeur est difficilement conciliable avec les valeurs obser-
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vées par le spectromètre de masse de la sonde Pioneer Venus ou encore du chromotographe en phase
gazeuse de la sonde Venera 12 et qui ont mesuré plus d’une centaine de ppmv de SO2 (Gelman et al.,
1979; Oyama et al., 1980) vers 45 km. La décroissance totale du soufre, de plus d’une centaine de ppmv
à 45 km à moins d’un ppmv au-dessus de 70 km ne peut donc pas être expliquée par les cycles (3.6)
à (3.8) qui stockent le soufre dans H2SO4. Tout au plus, ces cycles expliquent une décroissance de
4 ppmv. Cette incapacité des modèles chimiques à décrire la décroissance du SO2 entre l’atmosphère
profonde et l’atmosphère au-dessus des nuages est toujours d’actualité. Les auteurs remarquent éga-
lement les écarts entre leurs résultats concernant O2, observé au maximum à 1 ppmv contre 100 ppmv
modélisé, et CO, ≈ 50 ppmv mesuré contre 300 ppmv modélisé.

Comme tout modèle chimique, celui de Winick and Stewart (1980) est limité par la connaissance des
coefficients de vitesse de réactions disponibles à l’époque. Par exemple, la dépendance en température
d’une réaction telle que la formation de H2SO4 n’était pas connue. Ces imprécisions introduisent
d’importantes erreurs. Néanmoins, c’est la première modélisation à s’intéresser au problème du cycle
du soufre vénusien via la modélisation du nuage photochimique.

3.2.2 Le modèle de chimie 1D de Yung and DeMore (1982)

Le modèle de Yung and DeMore (1982) reprend la méthode de résolution numérique utilisée par Wi-
nick and Stewart (1980) et étend l’échelle d’altitude couverte. Les altitudes s’étendent dorénavant de
58 km à 110 km. Il décrit la chimie de 31 espèces . Le modèle considère le profil de H2O comme fixé à la
valeur de 1 ppmv. Les autres espèces sont calculées. Le système chimique est constitué de 22 réactions
de photodissociation et de 101 réactions chimiques. Yung and DeMore (1982) reprend principalement
le système chimique de Krasnopolsky and Parshev (1981) de recyclage de CO2.

Concernant les espèces chlorées, Yung and DeMore (1982) incluent de nouveaux cycles impliquant
le radical chloroformyle ClCO, comme suggéré par Krasnopolsky and Parshev (1981) b, et pour la
première fois l’espèce intermédiaire, le radical péroxydochloroformyle ClCO3

c :

Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 + M −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + O −−→ Cl + CO2 + O2

BILAN : CO + O −−→ CO2

(3.9)

Le cycle (3.9) consomme CO et O pour reformer CO2 à partir de l’espèce intermédiaire ClCO3. Le
second cycle présenté par Yung and DeMore (1982) fait également intervenir ClCO3 qui réagit avec
Cl plutôt qu’avec O :

b. Krasnopolsky and Parshev (1981) introduisent l’utilisation des espèces ClCOx comme intermédiaires plutôt que
ClOO, utilisé par Prinn (1971), suite à l’article de Cox et al. (1979) qui abaisse l’efficacité des réactions impliquant ClOO

c. Le radical péroxydochloroformyle est également noté dans la littérature sous la forme Cl(CO)OO.
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Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 + M −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO

ClO + O −−→ Cl + O2

BILAN : CO + O −−→ CO2

(3.10)

Les deux cycles (3.9) et (3.10) utilisent des réactions impliquant ClCO et ClCO3 dont la cinétique
demeure incertaine. ClCO et ClCO3 ne sont pas observés dans l’atmosphère à ce jour. ClCO3 n’a que
récemment été identifié en laboratoire (Pernice et al., 2004). Les cycles chimiques chlorés reposent
donc sur des espèces intermédiaires dont la cinétique des réactions est à améliorer. La figure ci-dessous
montre les taux de production des réactions utilisées par les cycles (3.9) et (3.10) :

Figure 3.5 – Taux de productions des réactions impliquées dans les cycles (3.9) et (3.10). Avec en traits pleins les
réactions qui forment le cycle (3.9) et en pointillés les deux réactions supplémentaires qui font appel à ClO comme espèce
intermédiaire. Les constantes de réactions sont celles utilisées par Yung and DeMore (1982). Les concentrations des
espèces utilisées pour calculer le taux de production sont issues de notre modèle chimique couplé au GCM et moyennées
sur une journée vénusienne.

Les cycles(3.9) et (3.10) recyclent CO2 en consommant de l’oxygène atomique O nécessaire à la
formation de O2 contrairement au cycle (3.2) de Prinn (1971). Le cycle (3.9) consomme O avec ClCO3

et forme directement CO2 et O2 contrairement au cycle (3.10) qui passe par la production et consom-
mation de ClO. La figure 3.5 nous montre que ces deux approches sont qualitativement équivalentes.
Les deux cycles, (3.9) et (3.10), sont freinés par la production de ClCO3. On peut distinguer néan-
moins que le cycle (3.9) est moins efficace en dessous de 75 km, où la consommation de ClCO3 par
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la réaction ClCO3 + O + M −−→ Cl + CO2 + O2 est jusqu’à dix fois moins efficace que la production
de ClCO3 par ClCO + O2 + M −−→ ClCO3 + M. En plus de diminuer CO, l’effet de ces deux cycles
est de faire diminuer O2 en le privant de sa source O. Ces deux cycles sont bien sûr initiés par la
photodissociation de HCl qui fournit Cl.

Yung and DeMore (1982) ajoutent également un cycle de recyclage de CO2 issu du couplage entre
radicaux hydrogénés et azotés :

H + O2 + M −−→ HO2 + M
1/2 ( HO2 + NO −−→ HO + NO2 )

1/2 ( NO2 + hν −−→ NO + O )
1/2 ( O + HO2 −−→ HO + O2 )

CO + HO −−→ CO2 + H
BILAN : CO + 1

2 O2 −−→ CO2

(3.11)

Cependant, l’abondance des oxydes d’azotes, NO et NO2, est très mal contrainte. L’unique mesure
qui existe est celle de NO par Krasnopolsky (2006) qui trouve NO = 5, 5± 1,5 ppbv pour des altitudes
inférieures à 60 km d. Les oxydes d’azote sont les produits de la décomposition de N2, qui représente
3, 5% de la composition de l’atmosphère vénusienne. Cependant, l’énergie nécessaire pour briser la
triple liaison covalente N−−−N par photodissociation n’est atteinte qu’au dessus de 100 km, c’est-à-dire
l’altitude maximale de notre modèle.

Yung and DeMore (1982) ont employé leur modèle pour 3 initialisations chimiques différentes. Le
modèle A avec H2 = 20 ppmv, le modèle B avec H2 = 0,5 ppmv et le modèle C où H2 = 0 ppmv. Les
résultats à retenir de Yung and DeMore (1982) sont :

— Les modèles A,B,C reproduisent correctement, grâce aux nouveaux cycles chlorés, les observa-
tions de l’époque concernant CO, O2(a1∆g) et SO2. Les résultats de O2 des 3 modèles dépassent
la valeur maximale, ≈ 3 ppmv, issue des mesures de Traub and Carleton (1974) dès 65 km et
jusqu’à un facteur mille. Ce type de disparités entre résultats et mesures est inhérente aux limi-
tations des modélisations 1D. La cinétique chimique est celle des années 1980 et, par exemple, la
dépendance en température de la section efficace de CO2 n’était pas connue. O2 est directement
relié à la photodissociation de CO2, donc les erreurs sur σCO2 se répercutent sur l’abondance
excessive de O2.

— Le modèle C reproduit le plus fidèlement le comportement de CO et est alors le plus proche
des observations. Il ne nécessite pas l’utilisation des cycles azotés pour expliquer la stabilité
globale de l’atmosphère vénusienne.

d. Mesures effectuées grâce au spectromètre à haute résolution TEXES, à l’IRTF de la NASA, Mauna Kea, Hawaï.
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Les modèles de Mills (1998) et Zhang et al. (2012) sont des développements ultérieurs du modèle
de Yung and DeMore (1982). Mills (1998) s’attache à mettre à jour la cinétique chimique et les don-
nées de sections efficaces et rendement quantique pour la photochimie. Zhang et al. (2012) reprend
le travail de Mills (1998) afin de reproduire l’enrichissement observé du SO2 vers 85 km en jouant
avec la constante de réaction de la production de H2SO4 et sa section efficace. Je ne décris pas ces
modèles ici pour éviter la redondance avec Krasnopolsky (2012) qui est le plus récent et prend en
compte les résultats de la modélisation de l’atmosphère profonde par Krasnopolsky (2007). Le modèle
de Zhang et al. (2012) est extrêmement paramétrisé et ses hypothèses sur certaines vitesses de réac-
tions et abondances sont critiquées par Krasnopolsky (2012) et ne sont pas reprises dans notre modèle.

3.2.3 Le modèle de chimie 1D de Krasnopolsky (2012)

Krasnopolsky (2012) propose une mise à jour de son modèle 1D de la photochimie de Vénus (Kras-
nopolsky and Parshev, 1981). Le système chimique est constitué de 30 réactions de photodissociation
et 123 réactions chimiques. L’altitude couverte par le modèle va de 47 km à 112 km. Ce modèle incor-
pore les cycles majeurs présentés dans les précédents modèles, sauf ceux étant obsolètes, par exemple
le cycle basé sur certaines réactions de ClOO décrits par (3.2) dans Prinn (1971).

Krasnopolsky (2012) est le premier modèle chimique pour lequel l’évolution de H2O et H2SO4 est
calculée explicitement contrairement à Yung and DeMore (1982) ou Zhang et al. (2012). L’équation
de continuité de H2SO4 prend en compte la condensation, sublimation et photodissociation ainsi que
leurs transport vertical par diffusion turbulente. Dans son modèle, Krasnopolsky (2012) ne gère pas la
partie condensée des espèces H2O et H2SO4, ni la sédimentation des gouttelettes de solution binaire
(H2O, H2SO4). Il n’y a donc pas d’évaporation et de retour à la phase gazeuse de H2O et H2SO4 à
basse altitude. Ce problème est contourné en limitant le modèle à 47 km dans sa partie inférieure.

Les auteurs insistent que la modélisation des espèces traces de l’atmosphère photochimique de
Vénus est très sensible aux conditions de l’atmosphère profonde. Une faible variation de la teneur
en SO2 à 47 km influe grandement sur le profil de H2O dans et au-dessus du nuage. C’est ce que
montre, pour le système SO2, H2O et H2SO4 la figure 3.6. Un changement d’un ppmv de SO2 à la
base du nuage, de 10,2 ppmv à 9,2 ppmv, fait varier la vapeur d’eau d’un ordre de grandeur au-dessus
des nuages. L’auteur souligne que cette sensibilité est liée à l’altitude du maximum de production de
H2SO4 par la réaction SO3 + H2O + H2O −−→ H2SO4 + H2O, vers 62 km. Cette zone agit comme un
goulot d’étranglement pour les espèces H2O et SO2. La largeur de ce goulot est contrôlée par la valeur
prescrite de diffusion verticale et les abondances en H2O et SO2 à la base des nuages.
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Figure 3.6 – Figure tirée de Krasnopolsky (2012). Les lignes pleines sont les résultats en rapport de mélange volumique
de H2O pour des valeurs de SO2 initialisées différemments à la base du modèle. 10,2 ppmv, 9,7 ppmv et 9,2 ppmv à 47 km
pour les lignes, respectivement, de couleur verte, bleu et rouge. Les numéros correspondent à des observations de la
vapeur d’eau. (1) Fink et al. (1972) ; (2) Ignatiev et al. (1999) ; (3) Bjoraker et al. (1992) ; (4) Fedorova et al. (2008) ;
(5) Krasnopolsky (2010c) ; (6) Cottini et al. (2012) ; (7) Encrenaz et al. (1995) ; (8) Gurwell et al. (2007) et (9) Sandor
and Clancy (2005).

3.2.4 L’héritage des modèles récents et les questions ouvertes de la photochimie
vénusienne

Les mesures de SO2 sous les nuages compilées dans l’article Bézard and de Bergh (2007) indiquent
une quantité de 130± 40 ppmv pour des altitudes comprises entre 35 et 45 km. Aucun modèle photo-
chimique n’utilise ces valeurs observées pour contraindre SO2 à la base des nuages. Par exemple, Kras-
nopolsky (2012) initie SO2 à 9,7 ppmv à 47 km, (Mills, 1998; Mills and Allen, 2007; Zhang et al., 2012)
fixent respectivement à 58 km le SO2 à 1 ppmv pour les deux premiers et 3,5 ppmv pour le dernier. Il
n’existe pas d’explication actuelle pour la décroissance de SO2 ≈ 100 ppmv à 45 km à SO2 < 1 ppmv
à 70 km. En effet, le seul puits de SOx est la production de H2SO4. Or, avec seulement 30 ppmv de
H2O disponible dans l’atmosphère profonde, on ne peut produire qu’au maximum 30 ppmv de H2SO4

et donc expliquer au plus une décroissance de 30 ppmv de SOx. Les modèles 1D évitent commodément
cette question en limitant leur altitude inférieure à des altitudes convenables. Couramment, l’altitude
minimale est prise à la base des nuages ou bien dans le nuage lui-même. Cette question est peu abordée
dans la communauté de chimie atmosphérique vénusienne et n’est fait mention que très brièvement
par Krasnopolsky (2012) e alors que son modèle de l’atmosphère profonde (Krasnopolsky, 2007) pro-

e. « There are no processes that could significantly deplete SO2 in that model. Evidently our understanding of the
sulfur chemistry near the lower cloud boundary on Venus is incomplete. » à la page 243-244.
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duit un profil de 130 ppmv de SO2 jusqu’à 47 km.

Ces modèles, depuis les années 80, n’ont cessé de s’améliorer. Ils parviennent désormais à isoler
les principaux cycles chimiques et leur importance relative concernant la stabilité du CO2 ou en-
core la nature du nuage et son implication dans le cycle du soufre et l’abondance en vapeur d’eau.
Ces connaissances sont toutefois entachées d’incertitudes. Aucun modèle chimique ne traite la phase
condensée indépendamment. Tous les modèles produisent des quantités de O2 largement supérieures à
la valeur maximale possible déduite des observations de Trauger and Lunine (1983); Mills (1999) grâce
à des observations spectroscopiques de Vénus depuis la Terre. Le problème de la stabilité du CO2 et
du rapport CO/O2 n’est donc pas totalement résolu. Il reste de nombreuses incertitudes concernant la
cinétique chimique de certaines espèces, y compris une espèce clé comme ClCO3 qui est au cœur du
cycle chloré de reformation du CO2. Il manque également la confirmation de la présence de certaines
espèces, comme ClCO3 et ClCO, par des observations.

Nous pouvons résumer les questions actuelles sur la photochimie vénusienne comme suit :

— La stabilité du CO2 n’est pas encore totalement comprise. Les cycles de consommation de CO
et O2 par les espèces hydrogénées ou chlorées ne parviennent pas à reproduire les abondances
observées de ces deux espèces.

— Après 40 ans de recherche, O2 n’a toujours pas été détecté, dans son état fondamental, dans l’at-
mosphère de Vénus. Pourtant, tous les modèles produisent des quantités largement supérieures
à la limite de 3 ppmv déduite des observations (Mills, 1999).

— Mills and Allen (2007) note que l’incertitude sur l’équilibre thermique de ClCO, espèce inter-
médiaire qui consomme du CO dans les cycles de reformation de CO2 (3.9) et (3.10), influe
sur le recyclage de CO2. Ces incertitudes restent les mêmes dans la dernière version du JPL
Kinetics Database (Sander et al., 2011).

— ClCO et ClCO3 n’ont jamais été observé dans l’atmosphère vénusienne.
— Aucun modèle n’est capable d’expliquer la décroissance du soufre de l’atmosphère profonde

vers l’atmosphère photochimique, de ∼ 100 ppmv à moins de 1 ppmv.
— La variabilité spatiale et temporelle à court terme du SO2 dans l’atmosphère photochimique

n’est pas reproduite par les modèles actuels.
— L’oxydation du SO2 puis la consommation du SO3 pour former H2SO4 sont deux réactions

primordiales. La réaction de formation de H2SO4 est particulièrement débattue et compliquée
à déterminer expérimentalement (voir Sander et al. (2011)). Sa cinétique doit être améliorée.

3.3 Objectifs du travail de thèse

De fait de ses caractéristiques uniques (transport tridimensionnel, description explicite des nuages,
cycles diurnes, chimie décrite du sol à 100 km), le modèle photochimique de Vénus que j’ai développé
dans cette thèse est le plus avancé au niveau international. Cet outil permet de s’attaquer à des
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questions nouvelles peu abordées jusqu’à présent, comme par exemple le rôle respectif du transport
à grande échelle et de la photochimie dans la distribution des espèces chimiques observées, l’impact
de la « barrière de condensation » que représentent les nuages vénusiens vis-à-vis du soufre et de la
vapeur d’eau, ou le cycle complet du soufre depuis le sol jusqu’à 100 km. J’aborderai ces questions à
partir d’une série de simulations conduites au cours de cette thèse, décrits dans les ?? à 8. Chaque
fois que cela sera possible, les résultats seront comparés aux données issues de l’observation, qu’ils
concernent des nuages vénusiens ou le rapport de mélange des espèces qui composent l’atmosphère de
Vénus.

Le prochain chapitre décrit tout d’abord de façon détaillée le modèle développé dans ce travail de
thèse.
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La modélisation tridimensionnelle de l’atmosphère vénusienne au sein d’un GCM présentée dans
cette thèse repose sur l’expérience issue de l’élaboration d’un modèle similaire concernant l’atmo-
sphère de Mars (Lefèvre et al., 2004), en y incorporant la chimie propre à l’atmosphère de Vénus
et un calcul interactif des photodissociations. Cette approche de couplage entre les GCM planétaires
(développés au sein du LMD) et les modèles de chimie atmosphérique adéquats a été adoptée pour
décrire Mars, Titan et aujourd’hui, Vénus. Ces évolutions des GCM planétaires sont, bien entendu,
nourries par les recherches faites concernant la modélisation terrestre depuis quelques décennies. Notre
modèle chimique prend appui sur l’expérience acquise par les précédents modèles chimiques décrits
dans le chapitre 3.

4.1 Principes de cinétique chimique atmosphérique

Cette section rappelle brièvement les connaissances théoriques fondamentales en chimie atmosphé-
rique utiles pour comprendre le modèle chimique que nous avons développé et couplé au modèle de
circulation générale vénusienne du LMD.

4.1.1 Vitesse de réaction selon la loi de Van’t Hoff

La loi de Van’t Hoff a été établie afin d’exprimer les vitesses des réactions chimiques élémentaires.
Pour décrire cette vitesse de réaction, on part de l’hypothèse d’un système fermé à volume constant où
prend donc place une unique réaction chimique (4.1). Où l’on a un nombre de réactants r et produits
p, les espèces A et A

′ pour lesquelles correspondent les coéfficients stœchiométriques ν et ν
′ :

r∑
i=1

νiAi →
p∑

k=1
ν

′
kA

′
k (4.1)

la conservation de la matière nous impose une condition sur l’évolution temporelle des concentrations
[Ai] et [A′

k] et donc la vitesse de réaction v :

v = − 1
νi

d[Ai]
dt

= 1
ν

′
k

d[A′
k]

dt
∀i, k (4.2)

L’équation (4.2) nous montre que plus les concentrations des espèces réactantes [Ai] sont élevées, plus
la vitesse de réaction v l’est. La loi de Van’t Hoff postule que la vitesse est proportionnelle au produit
des concentrations des réactants :

v ∝
r∏
i

[Ai]

En effet, pour une réaction générale de type (4.1), on a la formule définissant la vitesse de réaction
v, où k est nommée la constante de vitesse de réaction, de dimension cm3 · (r − 1) molec−1 · (r − 1) s−1.
On a pour tous les types de réactions chimiques élémentaires, la vitesse de réaction chimique étant de
dimension molec cm−3 s−1 :
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v = k
r∏
i

[Ai]νi (4.3)

4.1.2 Les différents types de réactions en chimie atmosphérique

Le premier des processus typiques en chimie atmosphérique est la réaction de photolyse, photodis-
sociation de l’espèce A produisant les espèces B et C :

A + hν
J (s−1)−−−−→ B + C (4.4)

Cette réaction est induite par l’absorption par la molécule ou l’atome A d’un photon ayant assez
d’énergie pour briser une liaison moléculaire ou de placer un atome dans un état excité. La fréquence de
photolyse est habituellement notée J et est de dimension s−1, grandeur physique équivalente au hertz.
J dépend de la quantité de photons disponibles mais encore de la quantité de photons susceptibles
d’impacter l’espèce A. Ainsi le calcul des fréquences de photolyse J nécessite un calcul de transfert de
rayonnement dans l’UV que nous détaillerons dans la section 4.2. La vitesse de réaction de la photolyse
s’écrit alors :

v = −d[A]
dt

= d[B]
dt

= d[C]
dt

= J · [A] (4.5)

Les réactions bimoléculaires (4.6) et trimoléculaires (4.7) sont des réactions où l’énergie d’activation
est l’énergie cinétique fournie par les collisions moléculaires entre réactants :

A + B k (cm3 molec−1 s−1)−−−−−−−−−−−−→ C + D (4.6)

Où k est la constante de vitesse de la réaction, éventuellement dépendante de la température.

A + B + M k (cm6 molec−2 s−1)−−−−−−−−−−−−→ C + M (4.7)

La réaction trimoléculaire (4.7) forme un produit C grâce à l’énergie de la collision entre les espèces
A et B avec M . L’espèce M est l’ensemble des autres molécules présentes. Dans le cas de Vénus, on
peut considérer M comme étant CO2 car il constitue 96, 5% de l’atmosphère.

On a donc les vitesses de réactions correspondantes, respectivement (4.8) pour les réactions bimo-
léculaires et (4.9) pour les réactions trimoléculaires :

v = −d[A]
dt

= −d[B]
dt

= d[C]
dt

= d[D]
dt

= k · [A] · [B] (4.8)
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v = −d[A]
dt

= −d[B]
dt

= d[C]
dt

= k · [A] · [B] · [M] (4.9)

4.1.3 Constante de vitesse d’une réaction chimique élémentaire selon la loi d’Ar-
rhénius

L’étude expérimentale montre que la formule empirique d’Arrhénius (1889) qui relie la constante
de vitesse de réaction k à la température T est une approximation adéquate :

k(T ) = Af exp
(
− Ea

R T

)
(4.10)

Où Ea est l’énergie d’activation et correspond à un seuil énergétique en deçà duquel la réaction ne
se produit pas. Cette notion thermodynamique est justifiée par plusieurs modèles théoriques comme
la théorie des collisions ou le modèle de l’état de transition énergétique. R est la constante des gaz
parfaits (R = 8,314 462 1 J mol−1 K−1), Af le facteur de fréquence ou encore facteur pré-exponentiel
d’Arrhénius et T la température en Kelvin. Le facteur Af a la même dimension que la constante de
vitesse de réaction k considérée. Af et Ea sont définis comme des constantes empiriques indépen-
dantes de la température T . Une approche plus théorique aboutit à une expression similaire à celle
d’Arrhénius (4.10) mais en ayant les facteurs Af et Ea tous deux fonction de la température. Il peut
s’avérer que pour une réaction chimique donnée, l’énergie d’activation soit faible ou que la plage de
température étudiée trop grande pour que Af et Ea soient toujours considérées comme des constantes
indépendantes de T . On se réfère alors à une autre expression de k(T ), l’équation (4.11) suivante, où
B, n et Ea sont des constantes indépendantes de T déterminées en laboratoire :

k(T ) = B T n exp
(
− Ea

R T

)
(4.11)

En pratique, dans notre modèle photochimique de Vénus, la seconde formulation, (4.11), est peu
appliquée. Nous ne l’utilisons que pour de rares réactions, comme pour la réaction S + OCS −−→
S2 +SO, où k = 2, 4·10−24 T 4 e−580/T en cm3 molec−1 s−1 d’après les mesures de Lu et al. (2006). Nous
utilisons le plus couramment l’équation (4.10), comme par exemple pour la réaction S+O2 −−→ SO+O
où k = 2, 3 · 10−12 e−1670/T d’après Sander et al. (2011) et comme noté dans le tableau 4.2 qui détaille
toutes les réactions utilisées dans notre modèle chimique.

4.1.4 Traitement des réactions non élémentaires, type trimoléculaires

Les réactions trimoléculaires (4.7), ou dites « à trois corps », sont en réalité le résultat de deux
réactions successives :
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A + B −−→←−− AB⋆

AB⋆ + M −−→ AB + M

BILAN : A + B + M −−→ AB + M

La première produit une molécule AB⋆ instable qui se redissocie en A et B sauf si une collision
intervient avec un troisième corps M capable d’abaisser l’énergie de AB⋆ en-dessous de l’énergie de
dissociation. Il y a alors stabilisation de la liaison chimique de la molécule AB.La probabilité de choc
avec l’espèce M dépend de la pression. Ainsi, pour les basses pressions et donc pour une probabilité
de collision faible, la réaction chimique adopte un comportement de type trimoléculaire avec la vitesse
de réaction qui obeit à la loi de Van’t Hoff (4.3) :

v = k0 [A][B][M] (4.12)

k0 est déterminée en laboratoire et dépend de la nature de l’espèce M. Il est donc nécessaire de modifier
k0 si celle-ci est mesurée en laboratoire avec un gaz M différent du CO2, l’espèce prédominante sur
Vénus. Comme la plupart des expériences de cinétique chimique se font avec l’argon Ar ou le diazote
N2, il faut tenir compte dans notre modèle de la plus grande efficacité du CO2 en tant que troisième
corps. En pratique, nous appliquons un facteur de 5 pour la conversion Ar → CO2 et un facteur de
2, 5 pour la conversion N2 → CO2, comme suggéré par Nair et al. (1994) et Krasnopolsky (2012).

À haute pression, où la probabilité de collision équivaut à 1, la réaction chimique peut se résumer
à A + B −−→ AB car AB⋆ est systématiquement désexcitée par collision. Donc la vitesse de réaction
ne dépend plus de [M] et obéit à la loi de Van’t Hoof pour les réactions bimoléculaires :

v = k∞ [A][B] (4.13)

Avec k∞ la constante correspondant à l’hypothèse des hautes pressions et de la désexcitation avec M
de AB⋆. On va donc exprimer les constantes de vitesse k0 et k∞ en fonction de la température de la
manière suivante :

k0(T ) = kT0
0

(
T0
T

)−m

(4.14a)

k∞(T ) = kT0
∞

(
T0
T

)−n

(4.14b)

Avec T0 la température de référence, souvent ≈ 300 K. Les paramètres m, n, kT0
0 et kT0

∞ sont déterminés
afin d’approximer le mieux les valeurs expérimentales.
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On cherche alors à exprimer la constante générale de vitesse de réactions à trois corps k par une
fonction de de [M] et T , tel que :

v = k [A][B] où k = f([M ], T ) (4.15)

Pour relier les deux régimes de pression, nous utilisons l’expression de Troe qui se définit comme suit :

k =
k0 [M]

1 +

⎛⎝k0 [M]
k∞

⎞⎠ · Fc
(1+log2 (k0[M]/k∞))−1

(4.16)

Fc est un facteur empirique qui dépend en principe de la réaction considérée. Comme recommandé
par Sander et al. (2011), nous utilisons une valeur unique Fc = 0, 6 dans notre modèle. Seule la réaction
SO2 + O + CO2 −−→ SO3 + CO2 est formulée à partir d’un cœfficient Fc plus complexe dépendant de
la température comme recommandé par Naidoo et al. (2005).

4.2 Processus photochimiques inclus dans notre modèle

Le système photochimique inclus dans notre modèle décrit de façon complète les chimies de CO2,
CO, de l’hydrogène, de l’oxygène, du chlore et du soufre dans l’atmosphère de Vénus. Pour tous les
processus inclus dans le modèle, les données de sections efficaces d’absorption et de cinétique chimique
ont été entièrement remises à plat pour cette thèse. Pour cela, nous avons à notre disposition les
travaux effectué sur l’atmosphère vénusienne par nos prédécesseurs (voir chapitre 3). Nous pouvons
également nous inspirer des travaux effectués sur l’atmosphère martienne car la composition chimique
de celle-ci montre de grandes similarités avec celle de Vénus. Dans la mesure du possible, nous utilisons
la compilation la plus récente éditée par le Jet Propulsion Laboratory (JPL) Sander et al. (2011). C’est
la base de donnée la plus largement utilisée par la communauté en chimie stratosphérique terrestre.
Pour les données de réaction non compilées dans Sander et al. (2011), nous utilisons les valeurs utili-
sées par les modèles plus récents, (Krasnopolsky, 2007, 2012; Zhang et al., 2012), afin de faciliter la
comparaison entre nos résultats et les leurs.

Notre système chimique est constitué de 31 espèces gazeuses et deux espèces condensées, signifiées
par l’indice (l), qui interagissent selon 19 réactions de photodissociations et 102 réactions chimiques
décrites dans le tableau 4.2. Ces 31 espèces sont listées dans le tableau 4.1 :
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Tableau 4.1 – Table des espèces chimiques du modèle

1 CO2

2 CO
3 H2

4 H2O(g)

5 O(1 D)
6 O
7 O2

8 O2(a1∆g)
9 O3

10 H
11 HO
12 HO2

13 H2O2

14 Cl
15 ClO
16 Cl2
17 HCl
18 HOCl
19 ClCO
20 ClCO3

21 COCl2
22 S
23 SO
24 SO2

25 SO3

26 S2O2

27 OCS
28 HSO3

29 H2SO4(g)

30 S2

31 ClSO2

32 H2O(l)

33 H2SO4(l)

L’ensemble des réactions chimiques et leurs constantes de vitesse de réaction sont détaillées dans
la table suivante :

Tableau 4.2 – Table des réactions chimiques prises en compte dans notre modèle

Numéro Réactions Coefficient de vitesse de réaction k Références
R1 O + O2 + CO2 −−→ O3 + CO2 2, 5 · 6, 0 · 10−34 ·

(
T

300

)−2,4 (Sander et al., 2011)
R2 O + O + CO2 −−→ O2 + CO2 2, 5 · 9, 46 · 10−34 · exp

(
485
T

)
(Campbell and Gray, 1973)

R3 O + O3 −−→ O2 + O2 8 · 10−12 · exp
(
− 2060

T

)
(Sander et al., 2011)

R4 O(1 D) + CO2 −−→ O + CO2 7, 5 · 10−11 · exp
(

115
T

)
(Sander et al., 2011)

R5 O(1 D) + H2O −−→ HO + HO 1, 63 · 10−10 · exp
(

60
T

)
(Sander et al., 2011)

R6 O(1 D) + H2 −−→ HO + H 1, 1 · 10−10 (Sander et al., 2003)
R7 O(1 D) + O2 −−→ O + O2 3, 3 · 10−11 · exp

(
55
T

)
(Sander et al., 2011)
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Numéro Réactions Coefficient de vitesse de réaction k Références
R8 O(1 D) + O3 −−→ O2 + O2 1.2 · 10−10 (Sander et al., 2011)
R9 O(1 D) + O3 −−→ O2 + O + O 1.2 · 10−10 (Sander et al., 2011)
R10 O + HO2 −−→ HO + O2 3, 0 · 10−11 · exp

(
200
T

)
(Sander et al., 2011)

R11 O + HO −−→ O2 + H 2, 2 · 10−11 · exp
(

120
T

)
(Sander et al., 2003)

R12 H + O3 −−→ HO + O2 1, 4 · 10−10 · exp
(
− 470

T

)
(Sander et al., 2011)

R13 H + HO2 −−→ HO + HO 7, 2 · 10−11 (Sander et al., 2011)
R14 H + HO2 −−→ H2 + O2 6, 9 · 10−12 (Sander et al., 2011)
R15 H + HO2 −−→ H2O + O 1, 6 · 10−12 (Sander et al., 2011)
R16 HO + HO2 −−→ H2O + O2 4, 8 · 10−11 · exp

(
250
T

)
(Sander et al., 2011)

R17 HO2 + HO2 −−→ H2O2 + O2 4, 8 · 10−11 · exp
(

250
T

)
(Christensen et al., 2002)

R18 HO2 + H2O2 −−→ H2O + HO2 1, 8 · 10−12 (Sander et al., 2011)
R19 HO + H2 −−→ H2O + H 2, 8 · 10−12 · exp

(
− 1800

T

)
(Sander et al., 2011)

R20 H + O2 + CO2 −−→ HO2 + CO2 k0 = 2, 5 · 4, 4 · 10−32 ·
(

T
300

)−1,3 (Sander et al., 2011)
k∞ = 4, 7 · 10−11 ·

(
T

300

)−0,2

R21 O + H2O2 −−→ HO + HO2 1, 4 · 10−12 · exp
(
− 2000

T

)
(Sander et al., 2011)

R22 HO + HO −−→ H2O + O 1, 8 · 10−12 (Sander et al., 2011)
R23 HO + O3 −−→ HO2 + O2 1, 7 · 10−12 · exp

(
− 940

T

)
(Sander et al., 2011)

R24 HO2 + O3 −−→ HO + O2 + O2 1, 0 · 10−14 · exp
(
− 490

T

)
(Sander et al., 2011)

R25 HO2 + HO2 + CO2 −−→ H2O2 + O2 + CO2 2, 5 · 1, 7 · 10−33 · exp
(

1000
T

)
(Sander et al., 2003)

R26 HO + HO + CO2 −−→ H2O2 + CO2 k0 = 2, 5 · 6, 9 · 10−31 ·
(

T
300

)−1,0 (Sander et al., 2011)
k∞ = 2, 6 · 10−11

R27 H + H + CO2 −−→ H2 + CO2 2, 5 · 1, 7 · 10−33 · exp
(

1000
T

)
(Baulch et al., 2005)

R28 CO + HO −−→ CO2 + H voir référence (Joshi and Wang, 2006)
R29 CO + O + CO2 −−→ CO2 + CO2 2, 5 · 6, 5 · 10−33 · exp

(
− 2184

T

)
(Tsang and Hampson, 1986)

R30 HCl + O(1 D) −−→ HO + Cl 1, 0 · 10−10 (Sander et al., 2011)
R31 HCl + O(1 D) −−→ H + ClO 3, 6 · 10−11 (Sander et al., 2011)
R32 HCl + O −−→ HO + Cl 1, 0 · 10−11 · exp

(
− 3300

T

)
(Sander et al., 2011)

R33 HCl + HO −−→ H2O + Cl 2, 6 · 10−12 · exp
(
− 350

T

)
(Sander et al., 2006)

R34 ClO + O −−→ Cl + O2 2, 8 · 10−11 · exp
(

85
T

)
(Sander et al., 2011)

R35 ClO + HO −−→ Cl + HO2 7, 4 · 10−12 · exp
(

270
T

)
(Sander et al., 2011)

R35 ClO + HO −−→ HCl + O2 6, 0 · 10−13 · exp
(

230
T

)
(Sander et al., 2011)

R36 Cl + H2 −−→ HCl + H 3, 05 · 10−11 · exp
(
− 2270

T

)
(Sander et al., 2011)

R37 Cl + O3 −−→ ClO + O2 2, 3 · 10−11 · exp
(
− 200

T

)
(Sander et al., 2011)

R38 Cl + HO2 −−→ ClO + HO 4, 1 · 10−11 · exp
(
− 450

T

)
(Sander et al., 2006)

R39 Cl + HO2 −−→ HCl + O2 1, 8 · 10−11 · exp
(

170
T

)
(Sander et al., 2006)

R40 Cl + H2O2 −−→ HCl + HO2 1, 1 · 10−11 · exp
(
− 980

T

)
(Sander et al., 2011)

R41 Cl + CO + CO2 −−→ ClCO + CO2 3, 2 · 1, 3 · 10−33 ·
(

T
300

)−3,8 (Sander et al., 2011)
et (Nicovich et al., 1990)

R42 ClCO + CO2 −−→ Cl + CO + CO2 keq = 1, 6 · 10−25 · exp
(

4000
T

)
(Mills, 1998)

k = kR41 · [CO2]/keq

R43 ClCO + O2 + CO2 −−⇀↽−− ClCO3 + CO2 a =
(
5, 7 · 10−15 · exp

(
500
T

))
(Yung and DeMore, 1982)

k = a/
((

1, 0 · 1017 + 0, 05 · [CO2]
)
) · [CO2]

)
R44 ClCO3 + Cl −−→ Cl + ClO + CO2 1, 0 · 10−11 (Yung and DeMore, 1982)
R45 ClCO3 + O −−→ Cl + O2 + CO2 1, 0 · 10−11 (Yung and DeMore, 1982)
R46 ClO + HO2 −−→ HOCl + O2 2, 7 · 10−12 · exp

(
220
T

)
(Sander et al., 2011)

R47 HO + HOCl −−→ H2O + ClO 3, 0 · 10−12 · exp
(
− 500

T

)
(Sander et al., 2011)

R48 O + HOCl −−→ HO + ClO 1, 7 · 10−13 (Sander et al., 2011)
R49 Cl + Cl + CO2 −−→ Cl2 + CO2 2, 6 · 10−33 · exp

(
900
T

)
(Mills, 1998)
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Numéro Réactions Coefficient de vitesse de réaction k Références
R50 ClCO + O −−→ Cl + CO2 3, 0 · 10−11 (Yung and DeMore, 1982)
R51 Cl2 + O(1 D) −−→ Cl + ClO 2, 0 · 10−10 (Sander et al., 2011)
R52 Cl2 + H −−→ HCl + Cl 1, 43 · 10−10 · exp

(
− 591

T

)
(Baulch et al., 1980)

R53 Cl + ClCO −−→ Cl2 + CO 2, 16 · 10−9 · exp
(
− 1670

T

)
(Baulch et al., 1980)

R54 ClCO + ClCO −−→ COCl2 + CO 5, 0 · 10−11 (Mills, 1998)
R55 Cl + SO2 + CO2 −−→ ClSO2 + CO2 1, 3 · 10−34 · exp

(
940
T

)
(Mills, 1998)

R56 ClSO2 + O −−→ SO2 + ClO 1, 0 · 10−11 (Mills, 1998)
R57 ClSO2 + H −−→ SO2 + HCl 1, 0 · 10−11 (Mills, 1998)
R58 ClSO2 + ClSO2 −−→ Cl2 + SO2 + SO2 5, 0 · 10−13 (Moses et al., 2002)
R59 Cl + O + CO2 −−→ ClO + CO2 5, 0 · 10−32 (Yung and DeMore, 1999)
R60 Cl2 + O −−→ ClO + Cl 7, 4 · 10−12 · exp

(
− 1670

T

)
(Mills, 1998)

R61 ClCO + HO −−→ HOCl + CO 1, 5 · 10−1 (Mills, 1998)
R62 Cl2 + HO −−→ Cl + HOCl 2, 6 · 10−12 · exp

(
− 1100

T

)
(Sander et al., 2011)

R63 ClCO + O −−→ ClO + CO 3, 0 · 10−12 (Yung and DeMore, 1982)
R64 ClCO + Cl2 −−→ COCl2 + Cl 6, 45 · 10−2 · kR43 (Ohta, 1983)
R65 HCl + H −−→ H2 + Cl 1, 5 · 10−11 · exp

(
− 1750

T

)
(Mills, 1998)

R66 ClCO + H −−→ HCl + CO 1, 0 · 10−11 (Yung and DeMore, 1982)
R67 Cl + H + M −−→ HCl + M 1, 0 · 10−32 (Yung and DeMore, 1982)
R68 S + O2 −−→ SO + O 2, 3 · 10−12 · exp

(
− 1670

T

)
(Sander et al., 2011)

R69 S + O3 −−→ SO + O2 1, 2 · 10−11 · exp
(
− 1670

T

)
(Sander et al., 2011)

R70 SO + O2 −−→ SO2 + O 1, 25 · 10−13 · exp
(
− 2190

T

)
(Sander et al., 2011)

R71 SO + O3 −−→ SO2 + O2 3, 4 · 10−12 · exp
(
− 1100

T

)
(Sander et al., 2011)

R72 SO + HO −−→ SO2 + H 2, 7 · 10−11 · exp
(

335
T

)
(Sander et al., 2011)

R73 S + HO −−→ SO + HO 6, 6 · 10−11 (Sander et al., 2011)
R74 SO + O + CO2 −−→ SO2 + CO2 k0 = 4, 2 · 10−30 (Singleton and Cvetanović, 1988)

k∞ = 5, 3 · 10−11

R75 SO + HO2 −−→ SO2 + HO 2, 8 · 10−11 (Yung and DeMore, 1982)
R76 SO2 + O + CO2 −−→ SO3 + CO2 k0 = 5 · 9, 5 · 10−23 T −3 · exp

(
− 2400

T

)
(Naidoo et al., 2005)

k∞ = 6, 1 · 10−13 · exp
(
− 850

T

)
τ = (k0 · [CO2])/(1. + k0 · [CO2]/k∞)
x = 1/

(
1 + log2 ((k0 · [CO2]) /k∞)

)
fT = 0, 558 · exp(−T/316) + 0, 442 · exp(−T/7442)

k = τ · fT
x

R77 S + O + CO2 −−→ SO + CO2 1, 5 · 10−34 · exp
(

900
T

)
(Moses et al., 2002)

R78 SO3 + H2O + H2O −−→ H2SO4 + H2O 2, 26 · 10−43 · T · exp
(

6540
T

)
(Lovejoy et al., 1996)

R79 SO + ClO −−→ SO2 + Cl 2, 8 · 10−11 (Sander et al., 2011)
R80 SO + SO3 −−→ SO2 + SO2 2, 0 · 10−15 (Chung et al., 1975)
R81 SO3 + O −−→ SO2 + O2 2, 32 · 10−16 · exp

(
− 487

T

)
(Jacob and Winkler, 1972)

R82 SO + SO + CO2 −−→ S2O2 + CO2 k0 = 2, 5 · 4, 4 · 10−31 (Herron and Huie, 1980)
k∞ = 1, 0 · 10−11

R83 S2O2 + CO2 −−→ SO + SO + CO2 keq = 2, 5 · 1, 0 · 10−28 · exp
(

6000
T

)
(Mills, 1998)

k = keq/kR82

R84 ClCO3 + SO −−→ Cl + SO2 + CO2 1, 0 · 10−11 (Mills, 1998)
R85 S + CO + CO2 −−→ OCS + CO2 2, 5 · 4, 0 · 10−33 · exp

(
− 1940

T

)
(Zhang et al., 2012)

R86 S + ClCO −−→ OCS + Cl 3, 0 · 10−12 (Zhang et al., 2012)
R87 SO2 + HO + CO2 −−→ HSO3 + CO2 k0 = 2, 5 · 3, 3 · 10−31 ·

(
T

300

)−4,3 (Sander et al., 2011)
k∞ = 1, 6 · 10−12

R88 HSO3 + O2 −−→ HO2 + SO3 1, 3 · 10−12 · exp
(
− 330

T

)
(Sander et al., 2011)
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Numéro Réactions Coefficient de vitesse de réaction k Références
R89 S + S + CO2 −−→ S2 + CO2 k0 = 1, 19 · 10−29 (Nicholas et al., 1979)

k∞ = 1, 0 · 10−10

R90 S2 + hν −−→ S + S k = 6, 0 · 10−3 cos(sza) (Mills, 1998)
k = 0 sous le nuage

R91 S2 + O −−→ SO + S 2, 2 · 10−11 · exp
(
− 84

T

)
(Moses et al., 2002)

R92 S + OCS −−→ S2 + CO 6, 6 · 10−20 · T 2,57 · exp
(
− 1180

T

)
(Lu et al., 2006)

R93 OCS + O −−→ SO + CO 1, 6 · 10−11 · exp
(
− 2150

T

)
(Atkinson et al., 2004)

R94 S + SO3 −−→ SO2 + SO 1, 0 · 10−16 (Moses et al., 2002)
R95 S + HO2 −−→ SO + HO 3, 0 · 10−11 · exp

(
200
T

)
(Yung and DeMore, 1982)

R96 S + ClO −−→ SO + Cl 4, 0 · 10−11 (Moses et al., 2002)
R97 H2SO4 + H2O −−→ SO3 + H2O + H2O 7, 0 · 10−14 · exp

(
− 5170

T

)
(Krasnopolsky, 2007)

R98 SO3 + OCS −−→ S2O2 + CO2 1, 0 · 10−11 · exp
(
− 10000

T

)
(Krasnopolsky, 2007)

R99 S2O2 + OCS −−→ CO + SO2 + S2 décomposée en (Krasnopolsky, 2007)
1/2(S2O2 + OCS −−→ CO) 1, 0 · 10−20

1/2(S2O2 + OCS −−→ SO2 + S2) 7, 0 · 10−20

R100 SO + SO −−→ SO2 + S 1, 0 · 10−12 · exp
(
− 1700

T

)
(Herron and Huie, 1980)

R101 O2(1∆ g) + CO2 −−→ O2 + CO2 1, 0 · 10−20 (Krasnopolsky, 2010a)
R102 O2(1∆ g) −−→ O2 + hν 2, 2 · 10−4 (Lafferty et al., 1998)
L’unité des cœefficients de vitesse de réaction k est le cm3 molec−1 s−1 pour les réactions bimoléculaires et cm6 molec−2 s−1 pour
les réactions trimoléculaires. k0 et k∞ sont respectivement les cœfficients de basse et haute pression pour les réactions trimoléculaires. Les
cœfficients de vitesse de réaction trimoléculaires sont multipliés par 2, 5 ou 5 afin de tenir compte de la plus grande efficacité de
CO2 comme troisième par rapport à N2 ou Ar respectivement.

Le système de réactions chimiques établi par le tableau 4.2 décrit de façon complète la photo-
chimie du CO2, des composés oxygénés, chlorés, hydrogénés et soufrés sur Vénus telle qu’elle est
comprise à ce jour. Lors de ma thèse je me suis intéressé tout particulièrement à la chimie du
soufre pour tenter de reproduire son cycle et sa variabilité. Notre modèle s’étendant depuis l’at-
mosphère profonde jusqu’à 100 km, il a fallu ajouter les réactions de thermochimie R97 à R100
afin de permettre la décomposition thermique des espèces soufrées sous la couche nuageuse. Par
exemple, la réaction R97 : H2SO4 + H2O −−→ SO3 + H2O + H2O est la réaction inverse de R78 :
SO3 + H2O + H2O −−→ H2SO4 + H2O. Cela évite à la réaction R78 de se comporter comme un puits
irréversible de soufre sous la forme de H2SO4. C’est une condition primordiale afin d’assurer la fer-
meture du cycle du soufre et permettre la reformation sous les nuages de SO3 et SO2 à partir de H2SO4.

Nous n’avons pas inclus la chimie de l’azote dans notre modèle pour plusieurs raisons. Comme
décrit dans Yung and DeMore (1982), la chimie de l’azote n’est pas primordiale pour l’analyse globale
de la chimie atmosphérique de Vénus. Cependant, selon Krasnopolsky (2012), la chimie de l’azote
contribuerait à reformer le quart du SO2 perdu par photodissociation. Ajouter la chimie de l’azote
aurait donc un intérêt vis-à-vis de l’étude de la chimie du soufre. L’influence de la chimie de l’azote
sur la chimie du soufre n’étant pas encore établie de manière définitive, le modèle ne l’inclut pas dans
un premier temps afin de pouvoir comparer notre modèle aec la litérature. Une extension en altitude
allant jusqu’à 140 km est en cours de développement au LMD et il est prévu que la chimie de l’azote
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y soit inclus à terme. En effet, à ces altitudes, N2 peut être photodissocié et l’on observe les émissions
dans l’ultraviolet de NO du côté nuit.

4.3 Calcul des fréquences de photodissociation

Pour calculer la fréquence de photodissociation d’une espèce chimique A, notée JA, nous avons
besoin de connaître le nombre de photons absorbés par la molécule A par unité de volume. La fréquence
de photodissociation JA est exprimée selon la formule suivante :

JA =
∫ λ2

λ1
σA(λ, T ) · ϕA(λ, T ) · I(λ, ς) dλ (4.17)

Où σA(λ, T ) est la section efficace d’absorption de la molécule A, en (cm2 molecule−1). Pour chaque
espèce photodissociée nous utilisons les sections efficaces d’absorption les plus récentes recommandées
par Sander et al. (2011). ϕA(λ, T ) est le rendement quantique de la photodissociation de la molé-
cule A selon la longueur d’onde λ et de la température T . Cette valeur est comprise entre 0 et 1
et varie selon la longueur d’onde. Enfin, le flux actinique, ou flux sphérique, noté I, est le flux inté-
gré dans toutes les directions pour une longueur d’onde λ. La grandeur physique du flux actinique
est photons cm−2 s−1 nm−1. Le flux actinique est calculé pour chaque espèce à l’aide d’un modèle
de transfert de rayonnement qui prend en compte la simple diffusion du nuage vénusien et l’angle
d’illumination ς. Ce modèle prend en compte l’absorption dans l’ultraviolet des espèces CO2 et SO2

de manière interactive. Ces absorptions sont calculées grâce aux valeurs de concentrations [CO2] et
[SO2] calculées par le modèle chimique. Selon les valeurs de ς, [CO2] et [SO2] calculées par le modèle,
on interpole la valeur correspondante de JA dans une table pré-calculée. Ces calculs des fréquences
de photodissociations sont calculées par le modèle TUV a (Madronich and Flocke, 1999), initialement
mis au point pour calculer le flux actinique et les fréquences de photodissociation dans l’atmosphère
terrestre. Le modèle TUV a été adapté à l’atmosphère de Vénus en définissant CO2, SO2 et les aérosols
des nuages comme les absorbants du rayonnement incident. L’épaisseur optique des nuages de Vénus
est tirée de Crisp (1986). Le tableau 4.3 liste les processus de photodissociations pris en compte par
le modèle. Pour chacun d’eux on trouvera la référence employée pour la section efficace d’absorption
dans l’ultraviolet. La figure 4.1 représente, à titre d’exemple, les profils verticaux de photodissociation
calculés pour un angle solaire zénithal b ς = 45◦ et un contenu en CO2 et SO2 issus des résultats du
modèle. La valeur de SO2 est d’une dizaine de ppbv au-dessus de 70 km, et entre 7 et 0,1 ppmv de 50
à 70 km.

a. Tropospheric Ultraviolet and Visible
b. Angle entre la normale à la surface et la direction au Soleil.
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Tableau 4.3 – Photodissociations calculées par le modèle photochimique

Numéro Réactions Références des sections efficaces σA

J1 O2 + hν −−→ O + O (Sander et al., 2006)
J2 O2 + hν −−→ O + O(1 D) (Sander et al., 2006)
J3 CO2 + hν −−→ CO + O σCO2 fonction de T

λ > 167 nm (Yoshino et al., 1996b; Parkinson et al., 2003)
J4 CO2 + hν −−→ CO + O(1 D) σCO2 fonction de T

λ < 167 nm (Chan et al., 1993; Stark et al., 2007)
J5 O3 + hν −−→ O2(1∆ g) + O(1 D) (Sander et al., 2006)
J6 O3 + hν −−→ O2 + O (Sander et al., 2006)
J7 H2O + hν −−→ H + HO (Thompson et al., 1963; Yoshino et al., 1996a; Cheng et al., 1999)
J8 HO2 + hν −−→ HO + O (Sander et al., 2006)
J9 H2O2 + hν −−→ HO + HO λ : 125 − 185 nm (Schürgers and Welge, 1968)

λ : 190 − 350 nm (Sander et al., 2003)
J10 HCl + hν −−→ H + Cl (Sander et al., 2006)
J11 Cl2 + hν −−→ Cl + Cl (Sander et al., 2006)
J12 HOCl + hν −−→ HO + Cl (Sander et al., 2003)
J13 SO2 + hν −−→ SO + O σSO2 fonction de T

(Wu et al., 2000; Hermans et al., 2009; Vandaele et al., 2009)
J14 SO + hν −−→ S + O λ : 190 − 235 nm (Phillips, 1981)

λ > 235 nm extrapolation de Phillips (1981)
J15 SO3 + hν −−→ SO2 + O λ : 140 − 294 nm (Hintze et al., 2003)

λ : 296 − 330 nm (Burkholder and McKeen, 1997)
J16 ClO + hν −−→ Cl + O (Trolier et al., 1990)
J17 OCS + hν −−→ CO + S (Sander et al., 2011)
J18 COCl2 + hν −−→ CO + Cl + Cl (Sander et al., 2011)
J19 H2SO4 + hν −−→ SO3 + H2O (Mills et al., 2005)
J20 S2 + hν −−→ S + S (Mills, 1998)

L’unité des fréquences de photodissociation est la s−1.
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Figure 4.1 – Fréquences de photodissociation pour un angle solaire zénithal ς = 45◦. Les profils de [CO2] et [SO2]
utilisés sont une moyenne diurne calculée à partir d’une simulation 3D de plus 100 jours vénusiens. Les traits fins grisés
verticaux correspondent à l’inverse d’un temps caractéristique. Ainsi, de gauche à droite on a la fréquence qui correspond
à l’inverse de la durée du jour vénusien (117 j⊕), au jour terrestre, à l’heure et à la minute.

Le gaz majoritaire CO2 absorbe le rayonnement ultraviolet aux longueurs d’onde inférieures à
200 nm. Par phénomène d’auto-écran, sa fréquence de photodissociation diminue rapidement lors-
qu’on descend en altitude, comme le montre la figure 4.1. CO2 fait également écran pour toutes les
espèces photodissociées dans cette même gamme de longueur d’onde. C’est le cas de H2O et O2, qui
voient également leur fréquence de photodissociation diminuer rapidement lorsque l’altitude décroit.
Au-delà de 200 nm et jusqu’à environ 320 nm, c’est SO2 qui devient le principal absorbant ultraviolet
mais sa faible abondance n’impacte les photodissociations qu’en-dessous de 65 km dans l’exemple re-
présenté en figure 4.1.

Le second phénomène pris en compte est la diffusion et l’absorption du rayonnement par les gout-
telettes de la couche nuageuse. Ce phénomène diminue la quantité de rayonnement disponible, donc
les fréquences de photodissociation de toutes les espèces diminuent très fortement dans le nuage.

Deux photodissociations ne sont pas affectées par ces phénomène, celles de S2 et H2SO4. La pho-
todissociation de S2 est paramétrée de façon particulière (voir le tableau 4.3) et sa décroissance dans
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le nuage n’est pas modélisée. H2SO4 absorbe quant à lui jusque dans le visible, à 700 nm (Mills et al.,
2005). C’est pour cela que sa fréquence de photodissociation reste constante, bien que faible, jusqu’à
la base des nuages.

4.4 Solveur chimique

L’objectif du solveur chimique est de résoudre numériquement l’ensemble des équations de ciné-
tique chimique qui représentent le système étudié. La principale difficulté rencontrée par ces solveurs
est que de nombreux systèmes chimiques peuvent être sujet à des régimes transitoires brefs et violents.
Ces transitions sont particulièrement présentes lors des levers et couchers de Soleil. Cela est dû à une
évolution rapide des conditions d’illumination et donc des fréquences de photolyse J . L’algorithme du
solveur chimique doit alors tenir compte de la raideur (stiffness en anglais) du système. Cela peut
nécessiter une réduction drastique du pas de temps ou des solutions coûteuses telles que les algo-
rithmes "two steps" (Verwer and Simpson, 1995) ou encore ceux dits de "Rosenbrock" (Sandu et al.,
1997). Nous utilisons dans cette thèse une nouvelle méthode de résolution numérique de notre système
chimique avec un solveur développé par les équipes du CERFACS (Toulouse). Ce solveur chimique,
appelé Adaptative Semi-Implicit Scheme (ASIS) est utilisé dans d’autres modèles tels que le GCM
terrestre CNRM-CCM ou le modèle chimique martien développé au LATMOS (Lefèvre et al., 2004).
Le schéma ASIS permet de calculer l’évolution dans le temps de la concentration C d’une espèces
chimique i en fonction des constantes de vitesse de réaction k, de photodissociation J et des concen-
trations des autres espèces chimiques réactantes j. Les avantages du solveur ASIS sont :

— La précision et stabilité numérique sont optimisées grâce à un degré d’implicité automatique-
ment variable et à un pas de temps adaptatif (emprunt de la méthode "two steps" Verwer and
Simpson (1995)).

— Le schéma ne produit pas de valeurs négatives
— Parfaite conservation de la masse, à la précision machine.
— Facilité d’implémentation. Pas d’à-priori sur la durée de vie des espèces chimiques. L’ajout ou

la suppression de réactions chimiques est facilitée pour l’utilisateur.

En général, l’évolution temporelle de la concentration Ci d’une espèce chimique i s’exprime par :

dCi

dt
= . . .− kij CiCj − J Ci . . . = Pi − Li · Ci (4.18)

L’équation (4.18) nous montre que l’expression de la dérivée temporelle de la concentration Ci de
l’espèce i est la somme de tous les changements liés aux réactions avec les autres espèces j, avec kij

la constante de vitesse de réaction entre i et j. Ces changments sont ici assemblés en deux termes qui
sont les termes de production Pi de l’espèce i et de perte Li, pour loss, de l’espèce i. C’est ce système
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d’équations différentielles ordinaires que l’on cherche à résoudre numériquement.

On peut également réécrire l’équation (4.18) pour tout le système chimique, c’est-à-dire pour
toutes les espèces. On a alors un vecteur C qui contient toutes les concentrations Ci. On écrit alors
l’équation (4.18) de la manière matricielle suivante :

f(t, C) = dC
dt

= P(t, C)− L(t, C) ·C (4.19)

Avec f(t, C) qui est la fonction vectorielle de l’évolution temporelle de C. Le vecteur P regroupe les
termes de production chimique Pi et la matrice diagonale L regroupe les termes de perte Li.

Afin de bien visualiser la formulation 4.19, je vais décrire un système chimique simple dans l’exemple
suivant. Voici le système composé de trois espèces chimiques A, B et C et de leur trois réactions
chimiques aux constantes de vitesse de réaction connues, J1, k1, k2 :

A + h ν
J1−−→ B + C

B + C k1−−→ A

A + B k2−−→ C

(4.20)

Avec ce système on définit les dérivées temporelles des concentrations :

d[A]
dt

= k1 · [B] · [C]− j1 · [A]− k2 · [A] · [B]

d[B]
dt

= j1 · [A]− k1 · [B] · [C]− k2 · [A] · [B]

d[C]
dt

= j1 · [A] + k2 · [A] · [B]− k1 · [B] · [C]

Dérivées que l’on peut écrire sous forme matricielle :

d
dt
·

⎛⎜⎜⎜⎝
[A]
[B]
[C]

⎞⎟⎟⎟⎠
  

f(t,C)

=

⎛⎜⎜⎜⎝
k1 · [B] · [C]

j1 · [A]
j1 · [A] + k2 · [A] · [B]

⎞⎟⎟⎟⎠
  

Prodution P(t, C)

−

⎛⎜⎜⎜⎝
j1 + k2 · [B] 0 0

0 k1 · [C] + k2 · [A] 0
0 0 k1 · [B]

⎞⎟⎟⎟⎠
  

Consommation L(t, C)

·

⎛⎜⎜⎜⎝
[A]
[B]
[C]

⎞⎟⎟⎟⎠
  

C

On a donc l’expression matricielle de l’évolution temporelle du système sous forme continue. Comme
notre système d’équations différentielles ordinaires, ici exprimé de manière matricielle, n’est pas ré-
solvable analytiquement, on cherche à l’exprimer de manière discrète. La base du solveur ASIS est de
discrétiser l’évolution des concentrations Ci de la manière suivante :

Ct+∆t
i − Ct

i

∆t
= . . .− ϵij kij Ct

i C
t+∆t
j − (1− ϵij) kij Ct+∆t

i Ct
j − J Ct+∆t

i . . . (4.21)
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Le schéma ASIS définit par l’équation (4.21) est semi-implicite car on croise les termes implicite en
i, kij Ct+∆t

i Ct
j , et explicite en i, kij Ct

i C
t+∆t
j . L’avantage de la formulation de l’équation (4.21) est

l’introduction du paramètre ϵij qui traduit l’adaptivité de ASIS :

ϵij = Ct
i(

Ct
i + Ct

j

) (4.22)

Cette formulation sous forme discrète est une généralisation du travail de thèse de Ramaroson (1989)
pour qui ϵij = 0, 5 dans l’équation (4.21). Le paramètre ϵij peut être assimilé à un poids que l’on
donne aux termes kij Ct

i C
t+∆t
j et kij Ct+∆t

i Ct
j . ϵij représente donc le degré d’implicité de la résolution

numérique de la réaction entre les espèces i et j :

— Si Ci ≪ Cj , donc ϵij est proche de 0, le terme kij Ct+∆t
i Ct

j est prépondérant et la concentration
Ct+∆t

i est implicite en i et explicite en j.
— Si Ci ≫ Cj , donc ϵij ≈ 1, kij Ct

i C
t+∆t
j est prépondérant et Ct+∆t

i est explicite en i et implicite
en j. C’est typiquement le cas pour une espèce j à courte durée de vie, qui réagit avec une
espèce réservoir i.

L’implicité adaptative, grâce à ϵij , permet de gérer automatiquement la raideur de chaque interaction
chimique entre i et j, ϵij étant unique pour chacune d’elles. Aucune hypothèse à priori n’est nécessaire
quant à la durée de vie d’une espèce ou le traitement d’une réaction particulière.

On a exprimé de manière matricielle l’évolution temporelle des concentrations avec l’équation (4.19).
On cherche alors à faire de même avec la formulation discrète, ou schéma ASIS, décrite par l’équa-
tion (4.21). On a alors l’expression discrète du vecteur des concentrations au temps t, Ct :

Ct = M Ct+∆t (4.23)

La matrice M étant égale à :

M = I −∆t · J t(ϵ) (4.24)

Afin d’établir la matrice M , Ramaroson (1989) part de l’expression discrétisée (4.21) et l’étend par la
méthode du développement en série de Taylor et réarrange les termes afin de la reformuler selon (4.24).
I étant la matrice identité, J t(ϵ) étant la matrice jacobienne du schéma discret ASIS. J t(ϵ) inclut les ϵij

dans sa formulation et pour se la représenter, reprenons notre exemple de système chimique composé
de trois espèces chimiques A, B et C (4.20). La jacobienne Jt de la fonction vectorielle continue
f(t, C) s’écrit :
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Jt =

⎛⎜⎜⎜⎝
∂

∂[A]

(
d[A]
dt

)
∂

∂[B]

(
d[A]
dt

)
∂

∂[C]

(
d[A]
dt

)
∂

∂[A]

(
d[B]
dt

)
∂

∂[B]

(
d[B]
dt

)
∂

∂[C]

(
d[B]
dt

)
∂

∂[A]

(
d[C]
dt

)
∂

∂[B]

(
d[C]
dt

)
∂

∂[C]

(
d[C]
dt

)
⎞⎟⎟⎟⎠

Tous les termes de Jt sont connus. Par exemple, pour la première ligne on obtient :

Jt(1,1) = ∂

∂[A]

(d[A]
dt

)
= −j1 − k2 · [B]

Jt(1,2) = ∂

∂[B]

(d[A]
dt

)
= k1 · [C]− k2 · [A]

Jt(1,3) = ∂

∂[C]

(d[A]
dt

)
= k1 · [B]

On établit alors la version discrète de Jt, J t(ϵ). À titre d’exemple on réécrit la première ligne de Jt,
comme écrit au-dessus, mais de manière discrète :

J t(ϵ)(1,1) = −j1 − (1− ϵ2) · k2 · [B]t

J t(ϵ)(1,2) = (1− ϵ1) · k1 · [C]t − ϵ2 · k2 · [A]t

J t(ϵ)(1,3) = ϵ1 · k1 · [B]t

Avec ϵ1 et ϵ2 :

ϵ1 = [B]t
[B]t + [C]t ; ϵ2 = [A]t

[A]t + [B]t

La jacobienne discrète a la même signification que son homologue continue. Ainsi J t(ϵ)(1,1) est l’expres-
sion de l’évolution par rapport à l’espèce A de l’évolution temporelle de A. Donc J t(ϵ)(1,1) exprime
les réactions reliées à At+∆t, c’est-à-dire essentiellement les réactions de consommation de A, mais
uniquement les termes implicite en A. De même, J t(ϵ)(1,2) est l’expression de l’évolution par rapport
à l’espèce B de l’évolution temporelle de A. J t(ϵ)(1,2) introduit les réactions reliées à Bt+∆t. On aura
alors dans J t(ϵ)(1,2) les termes implicites en B des réactions qui impliquent A : B + C k1−−→ A et
A + B k2−−→ C. Le remplissage de la matrice jacobienne discrète peut s’avérer hasardeux s’il doit être
effectué à la main. Notre modèle inclut une routine de remplissage automatique. Cette routine permet
d’ajouter ou de retirer des réactions au système chimique sans à avoir à se soucier de mettre à jour la
matrice. Cette routine rend l’interface avec l’utilisateur beaucoup plus simple et rend le modèle moins
sujet à l’erreur humaine.

En reprenant maintenant l’équation (4.23), Ct est connu et nous savons calculer M . Il nous suffit
d’inverser l’équation (4.23) pour obtenir Ct+∆t :

Ct+∆t = M−1 Ct (4.25)
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Pour calculer les concentrations au pas de temps suivant, Ct+∆t, il nous faut alors inverser la matrice
M définie par la formule (4.24). Cette inversion est effectuée à l’aide de la routine DGESV de la
bibliothèque LAPACK codée en FORTRAN. LAPACK est une bibliothèque de calcul scientifique très
répandue et ses routines sont les mieux optimisées pour FORTRAN.

Afin de diminuer encore l’influence de la raideur, le modèle chimique emprunte l’algorithme du
pas de temps adaptatif de la méthode two steps (Verwer and Simpson, 1995). Cette méthode itérative
permet de réduire automatiquement le pas de temps lorsqu’une évolution brusque des concentrations
chimiques est diagnostiquée. Pour cela on définit la courbure Υt

i de l’évolution temporelle de l’espèce
i sur trois pas de temps successifs, t−∆t, t et t + ∆t :

Υi
t = Ci

t+∆t − 2 Ci
t + Ci

t−∆t (4.26)

En pratique, dans notre modèle de chimie vénusienne, on calcule les trois erreurs locales suivantes
qui décrivent la courbure de la solution pour les espèces O, HO2 et SO qui sont des espèces variant
rapidement au lever/coucher de soleil au sein des familles oxygénées, chlorées et soufrées :

E1 = Υt
O

Ct+∆t
O + Ct+∆t

O3

× 100

E2 =
Υt

HO2

Ct+∆t
H + Ct+∆t

HO + Ct+∆t
HO2

+ 2 Ct+∆t
H2O2

× 100

E3 = Υt
SO

Ct+∆t
S + Ct+∆t

SO + Ct+∆t
SO2

× 100

Ces erreurs locales sont établies afin qu’elles soient comprises entre 0 et 1 en les normalisant par la
somme des espèces de leurs familles respectives. Puis on modifie le pas de temps et calcule le nouveau
pas de temps ∆tnew selon (4.27) en utilisant l’erreur E la plus grande parmi les trois testées (Verwer
and Simpson, 1995) :

∆tnew = max (max (0.001, min (2.5, 0.8/
√

E)) ·∆told, ∆tmin) (4.27)

∆tmin est le pas de temps minimal fixé par l’utilisateur. Ce pas de temps minimal dépend du système
chimique étudié et des temps caractéristiques les plus courts rencontrés. Nous utilisons couramment
un pas de temps minimal ∆tmin = 1 s. ∆told est le pas de temps courant avant le passage par le schéma
two steps. Le schéma two steps fonctionne selon l’ordre :

— Estimation des concentrations par un premier appel de la solution à t + ∆t avec ∆t = ∆told

— calcul des erreurs E1, E2, E3

— Réduction ou allongement du pas de temps en utilisant l’équation (4.27)
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— Nouveau calcul des concentrations en appliquant le nouveau pas de temps ∆tnew

L’expression de ∆tnew (4.27) restreint ∆tnew dans l’intervalle [1 s, 2, 5 ·∆told]. À titre d’exemple, une
erreur E = 10 donne un nouveau pas de temps ∆tnew = 0, 25×∆told, donc un nouveau pas de temps
raccourci d’un facteur 4. Cela signifie que le modèle prédit que les concentrations vont rapidement
évoluer et adapte le pas de temps en conséquence. Pour une erreur E = 0, 5, ∆tnew = 1, 13 ×∆told.
C’est une courbure faible, on ne se situe pas dans un régime transitoire. C’est un cas typique pendant
la journée ou la nuit lorsque l’éclairement varie peu. L’augmentation maximum permise est d’un fac-
teur 2, 5. Cela limite un raccourcissement trop brusque du pas de temps et stabilise le modèle. Enfin,
dans notre modèle chimique couplé au GCM, le pas de temps chimique maximal est limité par le pas
de temps physique utilisé par le GCM, entre 3 et 7 minutes selon l’initialisation.
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5.1 Un nouveau modèle microphysique des nuages de Vénus

Comme sur Terre, les nuages de Vénus jouent un rôle fondamental dans la redistribution verticale
des espèces condensables via la sédimentation des gouttelettes qui forment les nuages. Composés d’une
solution binaire d’acide sulfurique, (H2SO4, H2O), les nuages de Vénus agissent telle une barrière de
condensation pour les espèces soufrées et la vapeur d’eau, qui influence en grande partie l’abondance
de ces espèces.

En conséquence, un modèle photochimique doit représenter les nuages de Vénus pour modéliser
de manière réaliste la chimie du soufre et de l’eau. Les modèles 1D ont jusqu’ici éludé ce problème
en délimitant le domaine spatial à la base (Krasnopolsky, 2012), au milieu (Zhang et al., 2012) ou au
sommet des nuages (Winick and Stewart, 1980; Yung and DeMore, 1982). Mais aussi en simplifiant,
voire en ne traitant pas, la condensation/sédimentation des gouttelettes.

Le GCM développé durant cette thèse est le premier modèle chimique de Vénus qui s’étend de la
surface jusqu’à la base de la thermosphère. La description des nuages est donc nécessaire et celle-ci
doit détailler de façon correcte la partition entre phase gazeuse et liquide, ainsi que la sédimentation
sur tout le globe vénusien.

Une partie importante de mon travail de thèse a donc consisté à développer un nouveau modèle
microphysique des nuages de Vénus entièrement interactif avec la photochimie en phase gazeuse décrite
dans le chapitre 4.

Ce chapitre décrit les principes et méthodes utilisées dans ce modèle microphysique.

5.1.1 Le choix de la modélisation simplifiée des nuages de Vénus

Plusieurs stratégies s’offrent à nous pour modéliser les nuages vénusiens :

— Ajout d’un terme de transport vertical simple lié à la vitesse de chute d’une gouttelette à la
composition et au rayon fixés ou encore ajout d’un flux de H2SO4 et/ou H2O afin de modéliser
les conditions de stabilité de la vapeur d’acide sulfurique dans les nuages. C’est la stratégie
de tous les modèles 1D actuels, de (Yung and DeMore, 1982; Mills, 1998; Krasnopolsky, 2012;
Zhang et al., 2012). Soit le modèle gère l’espèce avec une condition de flux, soit la valeur de
l’espèce est fixée. Dans tous les cas, les parties condensées ne sont pas explicitement calculées
par ces modèles. L’évaporation sous les nuages est également ignorée.

— Modélisation microphysique complète. Il s’agit alors de modèles, tous 1D, qui s’intéressent
à la formation et évolution des gouttelettes via les processus de condensation hétérogène sur
nucleus, évaporation et croissance des gouttelettes. Ces modèles, par exemple Toon et al. (1979)
et James et al. (1997), nécessitent une discrétisation très fine de la distribution en taille des
gouttelettes nuageuses. Pour des raisons de temps de calcul, cette discrétisation, en bins, est
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pour le moment incompatible avec un modèle 3D qui devra transporter tous ces bins. De plus,
ces modèles microphysiques n’incorporent pas de modélisation chimique et le couplage entre
ces modèles n’est pas trivial.

— Modélisation microphysique simplifiée d’un nuage à l’équilibre selon les observations des nuages.

Nous avons choisi d’opter pour cette stratégie car présente l’avantage d’être physiquement réaliste et
peu coûteuse en temps de calcul.

— Le nuage est considéré en permanence à l’équilibre thermodynamique. Cela signifie que la
partition entre phase gazeuse et liquide des espèces condensables H2O et H2SO4 est dictée
par le profil de vapeur saturante du mélange (H2SO4/H2O). Le modèle de nuage calcule cette
valeur de vapeur saturante à partir du modèle chimique qui lui transmet les concentrations
des phases gazeuses H2O(g) et H2SO4(g), et avec le GCM qui lui fournit la pression et la
température. Les concentrations des espèces en phase liquide, H2O(l) et H2SO4(l), sont donc
calculées explicitement et font partie des traceurs transportés par la dynamique du GCM.

— La distribution statistique du rayon des gouttelettes est un paramètre ajustable qui, dans notre
cas, est contraint par les observations disponibles.

— Le flux vertical des espèces condensées H2O(l) et H2SO4(l), ou flux de sédimentation, est calculé
à partir de la distribution en taille des gouttelettes et non pas d’un seul rayon. Ce flux est ajouté
au transport tridimensionnel par le vent des traceurs H2O(l) et H2SO4(l).

À partir de l’hypothèse d’un nuage à l’équilibre et d’une distribution de rayons fixée, la grandeur
physique que le modèle doit calculer est la composition des gouttelettes. À partir de cette composition
est calculé le nombre de molécules de H2O et H2SO4 condensées dans le nuage et finalement le flux
de sédimentation. La suite de ce chapitre décrit point par point la manière dont le modèle définit les
distributions en taille des gouttelettes, calcule la fraction massique d’acide sulfurique wH2SO4 et le flux
de sédimentation Fsed.

5.1.2 Description du nuage à l’aide d’une distribution log-normale selon le rayon
des gouttelettes

Dans notre modèle de nuage vénusien, nous partons d’une description paramétrique de la dis-
tribution des rayons des gouttelettes. L’utilisation de la loi statistique dite log-normale est depuis
longtemps utilisée en science atmosphérique pour ses puissants attributs mathématiques. La loi log-
normale nN(Rp) est définie par l’équation (5.1) qui représente l’occurrence nN, des gouttelettes de
rayon Rp. L’unité habituelle de nN(Rp) est le µm−1 cm−3, avec les µm qui se réfèrent au rayon des
aérosols et les cm3 à la masse d’air considérée :

nN(Rp) = dN
dRp

= N
(2π)1/2 Rp ln(σg)

· exp

⎛⎜⎝−
(
ln(Rp)− ln(Rpg)

)2

2ln(σg)2

⎞⎟⎠ (5.1)
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Où Rp est le rayon des "particules", ici les gouttelettes ; Rpg et σg, respectivement le rayon médian a

et l’écart-type géométrique b de nN(Rp), et enfin N le nombre total de particule par cm3 d’air. Pour
bien comprendre le sens physique de la distribution log-normale on dit que le produit nN(Rp) dRp est
le nombre de particule par cm3 d’air ayant un rayon compris dans l’intervalle [Rp, Rp + dRp].

On définit également les distributions d’occurrence des surfaces S et volumes V par (5.3) des
gouttelettes par les équations :

nS(Rp) = dS

dRp
= 4πRp

2nN(Rp) (5.2)

nV (Rp) = dV

dRp
= 4π

3 Rp
3nN(Rp) (5.3)

On exprime les distributions en surface S et en volume V en fonction de la distribution en nombre
nN(Rp). Ainsi, toutes les propriétés mathématiques de nN(Rp) se répercutent sur les ordres supérieurs,
comme les distributions nS(Rp) et nV (Rp). Les processus microphysique s’appuyant sur nS(Rp) ou
nV (Rp) peuvent alors s’exprimer en fonction d’une puissance de Rp que multiplie nN(Rp).

À chaque mode observés sur Vénus, par Knollenberg and Hunten (1980) ( section 1.2.3 figure 1.9),
peut être attribué une distribution log-normale décrite par ses paramètres spécifiques Rpg et σg. Ces
populations distinctes sont le résultat des processus microphysiques qui prennent place dans le nuage.
La description du nuage passe par l’utilisation de ces trois mode. Une distribution ayant plusieurs
modes est appelée multimodale.

5.1.2.1 Définition de la loi log-normale multimodale

La loi log-normale, voir l’équation (5.1), est par définition unimodale. Dans le but de simuler la
multimodalité observée de la distribution en nombre de la taille des gouttelettes (figure 1.9(b)), on
définit la loi log-normale multimodale, nN tot, comme la somme d’un nombre j de loi log-normales :

nN tot(Rp) =
j∑

i=1
nNi(Rp) (5.4)

La finalité du modèle de nuage est d’exprimer le nombre total de molécules de H2SO4 et de H2O
condensées par cm3 d’air, nH2SO4 (l) et nH2O (l). Ce nombre total est équivalent à la masse totale
condensable par cm3 d’air, Mtot. Il est nécessaire de savoir comment répartir cette masse totale entre
les différentes distributions de la loi log-normale multimodale nN tot. On s’appuie sur les mesures
de l’instrument LCPS décrites dans Knollenberg and Hunten (1980) qui nous fournissent le nombre

a. Le rayon médian est le rayon dont la moitié de la population des gouttelettes possède un rayon supérieur et l’autre
moitié inférieur.

b. L’écart-type géométrique σg est toujours supérieur à 1.
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de gouttelettes par mode (mode 1, mode 2 et mode 3 ) et par altitude. Cela nous permet d’affecter
un coefficient ki à chaque distribution, qui représente chacune un mode, formant la loi log-normale
multimodale telle que :

j∑
i=1

ki = 1 (5.5)

et

Mtot =
j∑

i=1
Mi (5.6)

Avec
Mi = ki ·Mtot (5.7)

Où Mi est la masse de la distribution nNi. Les valeurs de ki sont calculées à partir des observations
de Knollenberg and Hunten (1980) mais peuvent être modifiées par l’utilisateur. Celles que nous avons
adoptées dans cette thèse seront détaillées dans le chapitre 6.

Les figures 5.1 à 5.2 représentent des distributions log-normales aux caractéristiques, Rpg et σg,
observées par Knollenberg and Hunten (1980) pour le lower cloud, ≈ 48 − 52 km, et le upper cloud,
≈ 60 − 70 km. Ces figures représentent la manière dont le modèle de nuage simule la distribution en
taille des gouttelettes des nuages vénusiens.

Le lower cloud, ou nuage inférieur, se situe à la base des nuages aux environs de 50 km et montre
une distribution tri-modale. La paramétrisation des cœfficients ki des trois mode est basée sur les
valeurs en nombre de gouttelettes de Knollenberg and Hunten (1980). On remarque que si le nombre
de gouttelettes est représenté en majorité par les petites particules du mode 1, le volume et donc la
masse l’est majoritairement par les grosses particules du mode 3.

Le upper cloud, ou nuage supérieur, est la couche nuageuse, de 60 à 70 km et montre une distri-
bution bi-modale. Le mode 3 est absent de cette couche nuageuse. Contrairement au nuage inférieur,
la masse du upper cloud n’est pas fortement dominée par un seul mode, les mode 1 et mode 2 sont
d’importance équivalente.
En reprenant la définition de la loi log-normale multimodale qui définit la distribution en taille des
gouttelettes des nuages vénusiens, l’équation (5.4), les paramètres ajustables du nuage vénusien dans
le GCM sont donc :

— Le nombre de distribution log-normales, ou nombre de mode, j.
— Les cœfficients de répartition massique pour chaque mode, ki.
— Les rayons médians de chaque mode, Rpgi.
— Les écart-types géométriques de chaque mode, σgi.
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Le modèle de nuage doit donc calculer la masse totale condensée Mtot à partir des masses Mi condensée
dans chaque mode selon la répartition en masse représentée par les cœfficients ki.

(a) (b)

(c)

Figure 5.1 – Distribution de gouttelettes calculées pour les modes et la répartition en masse mesurées par Knollenberg and Hunten

(1980) pour le nuage inférieur (≈ 50 km d’altitude). Trois mode sont présents. Les distributions multi-modales en nombre (a), en surface

(b) et en volume (c) affichent toutes les mode 1 (noir), mode 2 (rouge) et mode 3 (vert) en pointillés. Les pointillés verticaux montrent

le rayon modal (le plus fréquent) de chaque mode. La courbe bleue représente la somme de tous les modes.
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(a) (b)

(c)

Figure 5.2 – Distribution de gouttelettes calculées pour les modes et la répartition en masse données par Knollenberg and Hunten

(1980) pour le nuage supérieur (≈ 60 km − 70 km d’altitude). Deux mode sont présents, le mode 1 et le mode 2. Les distributions

multi-modales en nombre (a), en surface (b) et en volume (c) affichent toutes les mode 1 (noir), mode 2 (rouge) et mode 3 (vert) en

pointillés. Les pointillés verticaux montrent le rayon modal (le plus fréquent) de chaque mode. La courbe bleue représente la somme

de tous les modes.

5.1.3 Condensation des espèces H2O(g) et H2SO4(g)

Le système [H2O , H2SO4] est régi par deux équations d’équilibre. La première est l’expression de
la conservation de la masse :

[H2Otot] = [H2O(g) eq] + [H2O(l) eq] (5.8)

Dans l’équation (5.8), [H2Otot] est la somme des concentrations des phases gazeuses et condensées de
l’eau. Elles sont notées avec l’indice eq car ces valeurs sont utilisées lors de la résolution de l’équation
de Kelvin, la seconde équation d’équilibre de notre système :
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ln
(
p H2O(g)

)
− 2MH2O θS

RT Rp ρp
− ln (psat H2O ) = 0 (5.9)

L’équation (5.9) relie la pression partielle de vapeur d’eau p H2O(g) à la pression de vapeur saturante
psat H2O . Elle décrit l’état d’équilibre d’une gouttelette, de mélange (H2O, H2SO4), de rayon Rp en m,
et de masse volumique ρp en kg m−3 ; avec les conditions atmosphériques environnantes représentées
par la température T en K, la constante des gaz parfaits R en J mol−1 K−1, la pression partielle de
vapeur d’eau en équilibre avec la gouttelette, ppH2O(g) en Pa, la tension de surface d’une solution
d’acide sulfurique aqueuse, θS en J s−1 et, enfin, la pression de vapeur saturante de l’eau sur un plan
de solution d’acide sulfurique, psat H2O en Pa. L’équation de Kelvin a également besoin de la masse
molaire de la molécule d’eau, MH2O, en g mol−1. L’équilibre décrit par l’équation (5.9) vient du calcul
du changement d’enthalpie libre (dite également énergie de Gibbs), ∆G, qu’accompagne la formation
d’une gouttelette de rayon Rp. Les hypothèses sous-jacentes sont que le gaz se comporte comme un
gaz pur, parfait, et que le volume de liquide condensé est très inférieur au volume du gaz.

On cherche à résoudre ce système de deux équations d’équilibre afin de trouver la bonne fraction
massique d’acide sulfurique de la gouttelette, wH2SO4 et ainsi répartir correctement les molécules
d’eau et d’acide sulfurique entre les phases liquide et gazeuse. wH2SO4 n’intervient dans l’équation de
Kelvin (5.9) à travers la tension de surface θS (voir le tableau 5.2) et la masse volumique ρp (voir
le tableau 5.3).

5.1.3.1 Mise en place dans le modèle de nuage vénusien d’une double itération imbriquée

En vue de résoudre le système d’équations composé de la conservation de la masse (5.8) et de
l’équation de Kelvin (5.9), on fait appel à deux itérations, par la méthode de Ridders. La méthode de
Ridders, décrite en détail en annexe A, est une méthode numérique de calcul de racine d’équation. La
conservation de la masse (5.8) est une fonction dont la variable itérative x est [H2O(g) eq] et où la va-
leur de H2O(l) dépend de la partition d’acide sulfurique wH2SO4 . Pour l’équation de Kelvin, la variable
itérative x est wH2SO4 . La valeur de la pression partielle de H2O considéré à l’équilibre, pH2O(g) , est
donnée par l’itération supérieure de la conservation de la masse via sa variable itérative [H2O(g) eq].
On résout donc l’équation de Kelvin pour chaque itération de l’équation de la conservation de la
masse jusqu’à ce que l’on trouve une valeur de [H2O(g)] qui, en résolvant l’équation de Kelvin, nous
donne la partition en acide sulfurique wH2SO4 divisant correctement les parties condensées et gazeuses.
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Conservation de la masse
([H2O(g)]n + [H2O(l)])− [H2Otot] = 0 Ridders

Conservation de la masse
([H2O(g)]n+1 + [H2O(l)])− [H2Otot] = 0

Equation de Kelvin
ln
(
pH2O(g)

)
− 2MH2O θS

RT Rp ρp
− ln (psat H2O ) = 0

Ridders

Equation de Kelvin
ln
(
pH2O(g)

)
− 2MH2O θS

RT Rp ρp
− ln (psat H2O ) = 0

Ridders

[H2O(g)]n

wH2SO4 n

n n + 1

[H2O(g)]n+1

Figure 5.3 – Schématisation de l’implémentation de la double itération imbriquée. Un pas d’itération supérieur n à

n + 1 lors de la résolution de la conservation de la masse demande auparavant celle de l’équation de Kelvin. Les deux

équations étant résolues par la méthode de Ridders.

5.1.3.2 Résolution de l’équation de Kelvin

On cherche la fraction massique d’acide sulfurique wH2SO4 qui résout l’ équation (5.9) pour une
pH2O(g) donnée. Les grandeurs physiques dépendantes de wH2SO4 et calculées à chaque itération sont :

— La tension superficielle d’une solution d’acide sulfurique θS(wH2SO4 , T ) en J s−1

— La masse volumique ρp(wH2SO4 , T ) en kg m−3

— La pression de vapeur saturante de H2O, Psat H20 (wH2SO4 , T ) en Pa

Choix du rayon médian Rp

Nous ne résolvons pas l’équation de Kelvin pour tous les rayons. Un tel choix imposerait de ré-
soudre le système d’équations (5.9) à (5.8) pour tous les éléments de la discrétisation, de calculer la
masse volumique puis le flux de sédimentation de chacun des ces éléments. Selon le nombre d’éléments,
cela peut imposer une forte charge de calcul. J’ai effectué des tests afin de quantifier l’écart du au
rayon choisi pour calculer wH2SO4 . Quelques exemples de valeurs de wH2SO4 pour des rayons différents
et une pression partielle de vapeur d’eau à l’équilibre p H2O(g) sont affichés dans le tableau 5.1 :

Tableau 5.1 – Valeur de wH2SO4 avec une quantité d’acide sulfurique fixée à 1 ppmv. Influence du rayon
Rp et de la pression partielle en vapeur d’eau à l’équilibre p H2O(g) .

Rp = 0,01 µm Rp = 1 µm Rp = 1000 µm
p H2O(g) ≡ 0,05 ppmv 0, 9771 0, 9769 0, 9769
p H2O(g) ≡ 20 ppmv 0, 6812 0, 6757 0, 6757
p H2O(g) ≡ 50 ppmv 0, 6193 0, 6123 0, 6122
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Le tableau 5.1 nous apprend que le rayon Rp n’influe pas wH2SO4 au-delà du pour cent. Dans cette
thèse nous avons donc fait le choix de ne calculer qu’une seule fraction massique d’acide sulfurique pour
un rayon Rp, le plus représentatif de la distribution nM tot(Rp) (5.4). C’est le rayon modal de la distri-
bution massique nM tot(Rp), qui correspond au rayon modal d’ordre 3 Rp modal 3 = Rpg exp

(
2 ln2σg

)
.

Calcul de la tension de surface θS

La tension superficielle représente la capacité élastique d’une surface délimitant deux milieux à
résister à une augmentation de sa surface. La tension superficielle est décrite de manière générale par
l’équation (5.10) où δW est le travail à fournir afin d’augmenter la surface de δS. L’unité de θS est le
J s−1 :

θS = δW
δS (5.10)

La gamme de températures de notre modèle de nuage s’étend de 170 K lors d’épisodes froids dans
les plus hautes couches du GCM jusqu’à 400 K vers 40 km. Nous avons utilisé pour calculer θS les
données utilisées par Vehkamäki et al. (2002) et Vehkamäki et al. (2003) pour le calcul de θS sont
celles de Sabinina and Terpugow (1935), Morgan and Davies (1916), Hoffmann and Seeman (1960) et
enfin Myhre et al. (1998). Ces données sont calculées pour des températures comprises entre 233 K
et 323 K. L’article Vehkamäki et al. (2002) situe le domaine de validité de son équation paramétrique
de θS de 180 K à 323 K. En complément, l’article Vehkamäki et al. (2003) étend ce domaine jusqu’à
400 K en utilisant une autre formule paramétrisée. Le tableau 5.2 présente la méthode utilisée dans
notre modèle afin de calculer la tension superficielle.
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Tableau 5.2 – Calcul de la tension superficielle θS , en J s−1

La variable x représente la fraction massique d’acide sulfurique wH2SO4 de la gouttelette, comprise
entre 0 et 1.
Calcul pour T < 305K Vehkamäki et al. (2002)
θS(x, T ) = a(x) + T b(x)
a(x) = 0.11864− 0.11651 x + 0.76852 x2 − 2.40909 x3 + 2.95434 x4 − 1.25852 x5

Calcul pour 305K ≤ T ≤ 400K Vehkamäki et al. (2003). La variable xm représente la fraction
molaire d’acide sulfurique de la gouttelette, comprise entre 0 et 1.
θS(xm, T ) = (a(xm + T1 b(xm)) T1

1.256

T1(xm, T ) = 1− T/Tc

Où Tc est la température pseudo-critique de la solution binaire (H2O, H2SO4) :
Tc(xm) = 647.15(1− xm)2 + 900.0 x2

m + 3156.186 xm (1− xm)
Et les cœfficients a(x) et b(x) :
a(xm) = 0.2358− 0.529 xm + 4.073 xm

2 − 12.6707 xm
3 + 15.3552 xm

4 − 6.3138 xm
5

b(xm) = −0.14738 + 0.6253 xm − 5.4808 xm
2 + 17.2366 xm

3 − 21.0487 xm
48.719 xm

5

Calcul de la masse volumique de la gouttelette ρp

La masse volumique ρp de la gouttelette de solution binaire (H2O, H2SO4) dépend de la température
et de la fraction d’acide sulfurique. Nous avons adopté la paramétrisation de Vehkamäki et al. (2002)
qui utilise les données de National Research Council (1928) et Myhre et al. (1998). On a alors une
formule paramétrée qui prend en compte toute la gamme de fraction d’acide sulfurique et étend la
température de 220 K à 373 K. Le tableau 5.3 présente la paramétrisation adoptée dans notre modèle.

Tableau 5.3 – Calcul de ρp, la masse volumique du mélange (H2O, H2SO4), en kg m−3.

La variable x représente la fraction massique d’acide sulfurique wH2SO4 de la gouttelette, comprise
entre 0 et 1 et T la température en K.
ρp(x, T ) = a(x) + b(x) T + c(x) T 2

a(x) = 0.7681724+2.1847140x+7.163002x2−44.31447x3+88.75606x4−75.73729x5+23.43228x6

b(x) = 1.808225 · 10−3 − 9.294656 · 10−3 x − 0.03742148 x2 + 0.2565321 x3 + 0.5362872 x4 +
0.4857736 x5 − 0.1629592 x6

c(x) = −3.478524 · 10−3 + 1.335867 · 10−5 x− 5.195706 · 10−5 x2 − 3.717636 · 10−4 x3 + 7.990811 ·
10−4 x4 − 7.458060 · 10−4 x5 + 2.58739 · 10−4 x6

Vehkamäki et al. (2002) d’après les données de National Research Council (1928) et Myhre et al.
(1998).
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Calcul de la pression de vapeur saturante d’H2O(g) sur un plan de solution d’acide sulfu-
rique, psat H2O

L’équation de Kelvin (5.9) nécessite de connaître la valeur de la pression de vapeur saturante
de la vapeur d’eau, psat H2O . On l’exprime grâce à la formule empirique issue de Gmitro and Ver-
meulen (1964) qui utilise les propriétés thermodynamiques tirées de l’article Giauque et al. (1960).
Le tableau 5.4 présente la formule utilisée dans le modèle.

Tableau 5.4 – Calcul de psat H2O , la pression de vapeur saturante deH2O sur un plan de H2SO4, en
Pa.

Expression générale
ln(psat H2O ) = A ln(298/T ) + B/T + C + DT

Avec les cœfficients
A = −3.67340 + 1/R(Cp − 298.15α)
B = −4143.5 + 1/R(L− 298.15Cp + 298.152/2α)
C = 10.24353 + 1/R(Cp + (F − L)/298.15)
D = 0.618943 · 10−3 − α/(2 · R)

Où
T la température en K
R la constante des gaz parfaits en J mol−1 K−1

Et les grandeurs suivantes sont des interpolations de données (Giauque et al., 1960) en fonction
de wH2SO4 :
Cp est la capacité thermique massique en cal mole−1 K−1

F est l’énergie libre de Helmotz
L est l’enthalpie molaire partielle équivalente à lenthalpie de réaction en cal mole−1

α est le cœfficient correspondant à la dérivée de Cp selon la température, en cal mole−1 K−2

Calcul de la fraction massique d’acide sulfurique dans les gouttelettes wH2SO4

On sait désormais comment calculer la tension de surface θS , la masse volumique de la gouttelette
ρp et la pression de vapeur saturante de la vapeur d’eau psat H2O . On résout l’équation de Kelvin,
dont la variable itérative est wH2SO4 , par la méthode de Ridders. Comme indiqué sur la figure 5.3,
qui schématise la double itération de la méthode de Ridders, on teste ensuite la conservation de la
masse d’eau avec la partition massique d’acide sulfurique wH2SO4 qui résout l’équation de Kelvin. On
réitère ce processus avec une nouvelle valeur de pH2O(g) jusqu’à ce que l’on trouve un couple (pH2O(g) ,
wH2SO4) qui satisfasse aux deux équations d’équilibre. Pour chaque wH2SO4 suggéré lors de l’itération
de l’équation de la conservation de la masse, on calcule la pression de vapeur saturante du mélange
(H2O, H2SO4), Psat, et la masse condensée. Ce calcul est détaillé dans le paragraphe suivant.
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5.1.3.3 Calcul pression de vapeur saturante du mélange (H2O, H2SO4), Psat, et de la masse
condensée

Grâce à la fraction massique d’acide sulfurique wH2SO4 calculée précédemment, on est maintenant
en mesure de calculer la pression de vapeur saturante du mélange (H2O, H2SO4). Cette pression de
vapeur saturante nous permet de calculer combien de molécules de H2SO4 et de H2O condensent sous
forme de gouttelettes. En premier lieu, nous calculons la pression de vapeur saturante de l’acide pur,
pa, grâce aux formules de Ayers et al. (1980), modifiées par Kulmala and Laaksonen (1990) à basse
température :

pa(T ) = 101325 · exp
(
−11, 695 + 10156 ·

[ 1
360.15 −

1
T

+ 0.38
545 ·

(
1 + ln

(360.15
T

)
− 360.15

T

)])
(5.11)

On utilise ensuite l’activité chimique de H2SO4, µH2SO4 , calculée par interpolation des données de Ze-
leznik (1991). Cette activité est une fonction de la température T mais aussi de la fraction massique
d’acide sulfurique wH2SO4 . L’activité µH2SO4 corrige la pression de vapeur saturante pour un acide pur
en l’adaptant à l’acide non pur de composition wH2SO4 que l’on a calculé.

Psat = µH2SO4(T, wH2SO4) · pa(T ) (5.12)

À partir de l’équation (5.12), on peut calculer le nombre de molécules de H2SO4 et de H2O que l’on
peut condenser en accord avec les équations d’équilibre (5.8) et (5.9). Le nombre de molécules de
H2SO4 condensables par m3 d’air, nH2SO4 (l), s’obtient par :

nH2SO4 (l) = ntot H2SO4 −
Psat

kB T  
nbre de molec non condensables

(5.13)

Où ntot H2SO4 est le nombre de molécules de H2SO4 total (gaz et liquide), Psat est la pression de vapeur
saturante de H2SO4 modifiée pour le mélange (H2O, H2SO4) de la gouttelette, équation (5.12). kB est
la constante de Boltzmann en (J K−1) et T la température en (K).
Puis, on vérifie que l’on a assez de H2SO4 à condenser avant de mettre à jour la partie liquide nH2SO4 (l),
c’est-à-dire les conditions suivantes :

— ntot H2SO4 > Psat/kB T → nH2SO4 (l) = nH2SO4 (l)

— ntot H2SO4 < Psat/kB T → nH2SO4 (l) = 0

On calcule ensuite nH2O (l), le nombre de molécules de H2O condensables par m3 d’air :

nH2O (l) =
nH2SO4 (l) ·MH2SO4 · (1− wH2SO4)

MH2O · wH2SO4

(5.14)

90



Chapitre 5. Modélisation tridimensionnelle des nuages de vénus

Avec les masses molaires de H2SO4 et de H2O, MH2SO4 et MH2O.

Grâce au nombre de molécules condensées on peut calculer l’expression de la masse condensée de
gouttelettes de mélange (H2O, H2SO4) par m3 d’air, Mtot :

Mtot =
nH2SO4 (l) MH2SO4

wH2SO4 ·NA
(5.15)

Avec nH2SO4 (l) le nombre de molécule de H2SO4 condensée par m3 d’air, NA le nombre d’Avogadro,
wH2SO4 la fraction massique d’acide sulfurique et MH2SO4 la masse molaire de la molécule de H2SO4. À
partir des parties liquides nH2SO4 (l) et nH2O (l) calculées ci-dessus on obtient simplement les nombres
de molécules en phase gazeuse par :

nH2SO4 (g) = nH2SO4 tot − nH2SO4 (l)

nH2O (g) = nH2O tot − nH2O (l)

C’est la valeur de nH2O (g), équivalent à [H2O(g)], qui va nous permettre de tester la conservation de
la masse (5.8). Si la partition wH2SO4 calculée produit une valeur de nH2O (g) qui est une solution de
la conservation de la masse alors on a résolu le système. wH2SO4 est correct ainsi que les paramètres
de notre nuage, ρp et Mtot, qui en découlent. La figure 5.4 présente la répartition de H2SO4 entre la
phase gazeuse et liquide calculée typiquement par notre modèle. On remarque que la phase gazeuse
est très faible dès 50 km où elle chute en-dessous du ppbv.
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(a) (b)

Figure 5.4 – La zone rouge représente la partie condensée, la bleue la partie en phase gazeuse. La zone hachurée en bleu est

également du H2SO4(g) mais qui se situe au dessus du profil de pression de la vapeur saturante corrigée pour le mélange de composition

wH2SO4 calculé. pa représente la pression de vapeur saturante de l’acide pur. La ligne horizontale noire tiretée indique l’alitude, ≈ 44 km,

où l’on ne condense plus H2SO4. C’est la base du nuage, en accord avec les mesures de Knollenberg and Hunten (1980)

5.1.3.4 Calcul du nombre de gouttelettes

Maintenant que l’on a trouvé la partition massique d’acide sulfurique dans la gouttelette wH2SO4 et
déterminé la masse totale condensée par m3 d’air Mtot, nous pouvons calculer le nombre de gouttelettes
par cm3 de chaque distribution Ni. Les Ni nous permettront de calculer le flux de sédimentation propre
à chaque mode. On sait que la masse condensée dans une distribution Mi, est une fraction de Mtot

grâce à l’équation (5.7). On utilisera la définition de Mi en fonction de la distribution en masse nMi

suivante afin de calculer Ni :
Mi =

∫ ∞

0
nMi(Rp) dRp (5.16)

avec :

nMi(Rp) = ρp · nV i(Rp) = 4π

3 ρp Rp
3nNi(Rp) (5.17)

Avec ρp la masse volumique de la gouttelette en kg m−3 calculée précédemment. Donc, pour exprimer
Mi, il faut intégrer nMi.

Intégration d’une distribution log-normale : Les moments
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Les moments font la grande utilité de la formulation mathématique des distributions log-normales
car ils permettent d’exprimer analytiquement les grandeurs intégrées de la forme :

mk =
∞∫

0

Rp
knN(Rp)dRp

= NRpg
k exp

(
k2

2 ln2σg

) (5.18)

le moment mk peut alors s’exprimer grâce au rayon médian Rpg, au nombre de gouttelettes par cm3

d’air, N et à la déviation standard géométrique σg.
Ainsi, le moment d’ordre 3 est :

m3 =
∞∫

0

Rp
3nN(Rp)dRp

= NRpg
3 exp

(
4, 5 ln2σg

)

On peut désormais résoudre l’intégrale dans l’équation (5.16) :

Mi = 4π

3 ρp

∞∫
0

Rp
3nNi(Rp)dRp

= 4π

3 ρpm3

= 4π

3 ρp Ni Rpgi
3 exp

(
4, 5 ln2σgi

)
(5.19)

D’où l’on peut extraire le nombre de gouttelettes par m3 d’air N :

Ni = Mi
3

4π ρp
Rpgi

−3 exp
(
−4, 5 ln2σgi

)
(5.20)

Et finalement, grâce à l’égalité entre Mi et Mtot (5.7) on obtient :

Ni = ki ·Mtot
3

4π ρp
Rpgi

−3 exp
(
−4, 5 ln2σgi

)
(5.21)

On a alors pour chaque distribution nNi qui constitue notre nuage modélisé, le nombre de gouttelettes
par cm3 d’air Ni qui correspond à la fraction de la masse condensée totale répartie dans cette distri-
bution.
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5.2 Sédimentation des espèces condensées H2O(l) et H2SO4(l)

Comme décrit au chapitre 2, les espèces chimiques sont gérées par le GCM en tant que "traceurs".
Ces traceurs, exprimés en rapport de mélange (massique et volumique selon la nature du calcul effec-
tué), sont soumis au transport. Concernant les deux traceurs représentant les parties condensées dans
les aérosols, H2O(l) et H2SO4(l)) , leur transport doit également prendre en compte la sédimentation
des gouttelettes. On introduit un flux massique vertical, Fsed en kg m−2 s−1, dû à la sédimentation,
produit de la masse condensée par la vitesse de chute des gouttelettes, dite vitesse de Stokes :

Fsed = M(Rp) · vst(Rp) (5.22)

5.2.1 Calcul de la vitesse de Stokes vst

La vitesse terminale qu’un aérosol atmosphérique atteint est appelée vitesse de Stokes, vst. Elle
résulte de l’équilibre entre la flottabilité de l’aérosol et la gravitation. On obtient l’équation (5.23)
bien connue pour une particule sphérique de rayon Rp en m de masse volumique ρp en kg m−3 soumis
à l’accélération gravitationnelle g en m s−2, dans un fluide de masse volumique ρf en kg m−3 et de
viscosité dynamique η en Pa s :

vst = 2gRp
2(ρp − ρf )

9η
(5.23)

Calcul de la viscosité dynamique η La viscosité dynamique, η en Pa s, peut être exprimée par
l’équation (5.24) qui relie le taux de cisaillement (force F exercée sur une aire A) à la dérivée de la
vitesse v :

F

A
= η

∂v

∂z
(5.24)

Il existe de nombreuses formules empiriques pour modéliser la dépendance de la viscosité dynamique
en température. Nous utilisons la formule (5.25) de Jones (1924) car c’est la plus précise dans le cas
du CO2 :

η = η0

(
T

T0

)3/2 T0
n−3
n−1 + S

T
n−3
n−1 + S

(5.25)

Les valeurs de η0, n et S sont celles calculées par Johnston and Grilly (1942)) pour le dioxyde de
carbone à une température T0 = 200 K. Elles sont indiquées dans le tableau 5.5 :
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Tableau 5.5 – Cœfficients pour le calcul de ηCO2 (Johnston and Grilly, 1942)

Gaz T0 K η0 (107 Poises) n S

CO2 200 1015, 0 5, 27 −0, 435

La variation de la viscosité dynamique que nous calculons dans la couche nuageuse sur Vénus est
représentée en figure 5.5.

Figure 5.5 – Profil vertical de la viscosité dynamique exprimée à partir de Jones (1924) et les données de Johnston

and Grilly (1942) pour le CO2.

Modification de la vitesse de Stokes selon le nombre de Knudsen :

Les conditions de températures et pressions n’étant pas homogènes sur la plage d’altitude du mo-
dèle, l’expression (5.23) nécessite un ajustement. Celui-ci est représenté par le facteur de Cunningham
modifié (Cunningham, 1910; Davies, 1945) qui prend la forme (1 + βKn) avec le nombre de Knudsen
Kn = λ/Rp où λ est le parcours libre moyen des molécules d’air, en m, de l’atmosphère de Vénus :

λ = 1√
2π dCO2

2 NCO2

= RT√
2π (2 rCO2)2 P NA

(5.26)

λ exprime le libre parcours moyen d’une molécule de CO2 grâce à la dimension de la molécule, de
diamètre dCO2 et rayon rCO2 en m, et la densité de molécule de CO2 par m−3 d’air NCO2 . Lorsque Kn≪
1, la mécanique des milieux continus est valable et donc également l’équation (5.23). Inversement,
lorsque λ≫ Rp, on entre dans un domaine où la dynamique de la particule doit être défini de manière
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statistique. vst est alors modifiée et s’écrit :

vst = (1 + βKn) 2gRp
2(ρp − ρf )

9η
(5.27)

Avec β = 1, 246 + 0, 42 exp(−0, 87 · 1/Kn) ∀Kn (Berry and Pranger, 1974). Typiquement, en-dessous
des nuages, les valeurs de Kn seront très faibles et l’on sera dans un régime de milieu continu. Dans ce
cas, le facteur de Cunningham est proche de 1 et l’on obtient la formule traditionnelle de la vitesse de
Stokes (5.23). Dans les plus hautes couches du nuage, en particulier le upper haze qui s’étend au-delà
de 70 km, les valeurs de Kn seront grandes et le facteur de Cunningham devient primordial comme le
montre la figure 5.6 :

Figure 5.6 – Vitesses de stokes calculées par notre modèle. Les traits pleins représentent la vitesse de Stokes sans

facteur de Cunningham comme décrit par l’équation (5.23). Les traits en pointillés représentent la vitesse de Stokes

modifiée par le facteur de Cunningham, équation (5.27).

Dans la zone du nuage, de 50 km à 70 km, les gouttelettes de rayon 0,1 µm et 1 µm ; qui corres-
pondent respectivement aux rayons médians des mode 1 et mode 2, n’a une vitesse de Stokes correcte-
ment calculée sans l’ajout du facteur de Cunningham. La prise en compte du facteur de Cunningham
dans la vitesse de Stokes, et donc plus généralement dans le flux de sédimentation, est obligatoire. Il
n’y a que le mode 3, de rayon médian égal à 3,65 µm, qui n’est pas beaucoup affecté par le facteur de
Cunningham d’autant qu’il n’est présent qu’en-dessous de 60 km. On déduit de ces vitesses un temps
caractéristique de sédimentation, τsed, qui nous permet de comparer le temps de résidence de chaque
mode entre eux mais également à d’autres phénomènes, comme le temps de rotation de l’atmosphère
τrotation atm , ou encore le temps d’ascendance des masses d’air τascendance atm. Les profils verticaux de
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ces temps caractéristiques sont reproduits dans la figure 5.7.

Figure 5.7 – Profils verticaux des temps caractéristiques de sédimentation en fonction du rayon. Chaque mode

est représenté par son rayon médian et le temps caractéristique correspond à H/vst, où H est la hauteur d’échelle

caractéristique de Vénus aux altitudes considérées dans cette figure. H est fixée à 5 km comme dans James et al. (1997).

Les lignes des mode sont épaissis aux altitudes où ces mode sont présents. τrotation atm est calculé en divisant le périmètre

équatorial de Vénus par la moyenne zonale à l’équateur de la vitesse zonale u. τascendance atm est calculé en divisant

la hauteur d’échelle H par la moyenne zonale à l’équateur de la vitesse verticale w. Les altitudes où τascendance atm

n’apparaît pas correspondent à des valeurs négatives de w, c’est-à-dire une vitesse verticale dirigée vers la surface. Le

temps d’ascendance est alors indéfini.

La figure 5.7 nous montre que les temps de sédimentation changent radicalement selon le mode.
Le mode 1 a un temps de sédimentation toujours plus long que celui du transport vertical quelle que
soit l’altitude. Cela signifie que la masse condensée dans le mode 1 n’est pas susceptible d’être redis-
tribuée par sédimentation aux altitudes inférieures. Les temps caractéristiques du mode 1 indiquent
que les gouttelettes de ce mode suivent les masses d’air et le transport global vénusien. Le mode 2
du middle cloud (en vert sur la figure 5.7) et du upper cloud (en rouge sur la figure 5.7) a un temps
caractéristique du même ordre que τascendance atm. Cela signifie que le mode 2 est en équilibre entre
sédimentation et transport vertical. Donc, de légères variations du transport vertical sont susceptibles
d’induire d’importants changements dans la distribution de H2O et H2SO4 lié mode 2. La sédimenta-
tion du mode 3 est rapide et le transport vertical n’a donc que peu d’influence sur la distribution de
H2O et H2SO4 lié à ce mode. Les temps de sédimentation de la figure 5.7 sont en accord avec ceux
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calculés dans le cadre du modèle microphysique complet de (James et al., 1997) et repoduits figure 5.8.

Figure 5.8 – Profils verticaux des temps caractéristiques de sédimentation par James et al. (1997). Les temps

caractéristiques correspondent à H/vst, où H est la hauteur d’échelle caractéristique égale à 5 km. τdiff correspond au

temps caractéristiques du transport vertical dans le modèle microphysique 1D de James et al. (1997). τgrow est le temps

caractéristique du processus microphysique d’accrétion des gouttelettes.

L’étape finale consiste à calculer le flux massique des gouttelettes en utilisant la vitesse de Stokes
que nous venons de définir.

5.2.2 Calcul du flux massique dû à la sédimentation des aérosols

On reprend l’expression (5.22) du flux de sédimentation massique Fsed et l’expression de la masse
d’une distribution log-normale (5.7) :

Fsed = 4π

3 ρp

∞∫
0

vst(Rp) Rp
3 nN(Rp)dRp (5.28a)

Puis en utilisant l’expression de la vitesse de Stokes (5.27) :

Fsed = 8
27πρp(ρp − ρf )g

η

∞∫
0

R5
p

(
1 + 1, 246 λ

Rp
+ 0, 42 λ

Rp
exp

(
−0, 87 Rp

λ

))
nN(Rp)dRp (5.28b)

L’intégrale de l’équation (5.28b) peut s’exprimer comme la somme de 3 intégrales que l’on peut
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développer comme une somme de moments :

∞∫
0

R5
p nN(Rp)dRp = m5 (5.29a)

∞∫
0

1, 246 λ R4
p nN(Rp)dRp = 1, 246 λ m4 (5.29b)

∞∫
0

0, 42 λ R4
p exp

(
−0, 87 Rp

λ

)
nN(Rp)dRp = Non résolvable (5.29c)

La difficulté ici vient du terme en exponentielle de l’intégrale dans l’ équation (5.29c), qui ne nous
permet pas de la résoudre. On passe par l’expansion en série de Taylor, ici à l’ordre 3 du terme en
exponentielle, afin de retrouver des termes en puissances de Rp à intégrer. L’expression du terme en
exponentielle s’écrit comme il suit, avec c = 0, 87/λ :

exp(−cRp) ≈ exp(−cRp⋆)− c exp(−cRp⋆)(Rp − Rp⋆)

+ c2

2 exp(−cRp⋆)(Rp − Rp⋆)2

− c3

6 exp(−cRp⋆)(Rp − Rp⋆)3 + o
(
(Rp − Rp⋆)4

)

Où Rp⋆ est le point où l’on effectue le développement limité. Pour choisir Rp⋆ on définit une condition
sur un nombre de Knudsen caractéristique Kn0 de notre distribution définit suivant :

Kn0 = λ

Rp modal 0
= λ

Rpg exp
(
−ln2σg

) (5.30)

Où Rp modal 0 est le rayon modal, c’est à dire le rayon le plus fréquent pour la distribution log-normale.
Ce nombre de Knudsen conditionne le choix de Rp⋆ :

— si Kn0 < 10→ Rp⋆ = Rp modal 5

— si Kn0 > 10→ Rp⋆ = Rp modal 4

La justification du choix de Rp⋆ est détaillé dans l’ annexe B. On exprime alors l’expression
vst(Rp) Rp

k avec où a = 1, 246 · λ, b = 0, 42 · λ et c = 0, 87/λ :

vst(Rp) Rp
k = Cst ·

(
Rp

2+k + a Rp
1+k + Rp1 + k b exp (−c Rp)

)
Puis en appliquant le développement limité du terme exp(−cRp) :
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vst(Rp) Rp
k ≈ Cst·

[
Rp

2+k + a Rp
1+k + Rp

1+k b exp(−c Rp⋆)

− b Rp
1+k c exp(−cRp⋆)(Rp − Rp⋆)

+ b Rp
1+k c2

2 exp(−cRp⋆)(Rp − Rp⋆)2

−b Rp
1+k c3

6 exp(−cRp⋆)(Rp − Rp⋆)3
]

En développant les égalités remarquables :

vst(Rp) Rp
k ≈ Cst·

[
Rp

2+k + a Rp
1+k + Rp

1+k b exp(−c Rp⋆)

− b Rp
1+k c exp(−cRp⋆) Rp

+ b Rp
1+k c exp(−cRp⋆) Rp⋆

+ b Rp
1+k c2

2 exp(−cRp⋆) Rp
2

− b Rp
1+k c2

2 exp(−cRp⋆) 2 Rp Rp⋆

+ b Rp
1+k c2

2 exp(−cRp⋆) R2
p⋆

− b Rp
1+k c3

6 exp(−cRp⋆) Rp
3

+ b Rp
1+k c3

6 exp(−cRp⋆) 3 Rp
2 Rp⋆

− b Rp
1+k c3

6 exp(−cRp⋆) 3 Rp Rp⋆
2

+b Rp
1+k c3

6 exp(−cRp⋆) Rp⋆
3
]

Puis en simplifiant et factorisant les puissances de Rp :
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vst(Rp) Rp
k ≈ Cst ·

[
Rp

1+k ·
(

a + b exp(−cRp⋆)
(

1 + c Rp⋆ + c2

2 Rp⋆
2 + c3

6 Rp⋆
3
))

  
Coefficient A1

+ Rp
2+k ·

(
1− b exp(−cRp⋆)

(
c + c2 Rp⋆ + c3

2 Rp⋆
2
))

  
Coefficient A2

+ Rp
3+k ·

(
b exp(−cRp⋆)

(
c2

2 + c3

2 Rp⋆

))
  

Coefficient A3

+ Rp
4+k ·

(
−b exp(−cRp⋆)

(
c3

6

))
  

Coefficient A4

]

On a alors :

vst(Rp) Rp
k ≈ 2 g (ρp − ρf )

9 η
·

4∑
i=1

Ai Rp
i+k (5.31)

Si bien que l’on peut réécrire le flux massique de sédimentation décrit par l’équation (5.28a) en utilisant
l’équation (5.31) :

Fsed ≈
8
27π

ρp

η
(ρp − ρf )

4∑
i=1

Ai

∫ ∞

0
Rp

i+3 nN(Rp)dRp

≈ 8
27π

ρp

η
(ρp − ρf )

4∑
i=1

Ai mi+3

≈ 8
27π

ρp

η
(ρp − ρf ) N

4∑
i=1

Ai Rpg
i+3 exp

(1
2(i + 3)2 ln2σg

)
(5.32)

L’équation (5.32) nous permet d’évaluer le flux massique de sédimentation pour chaque distribution
et donc le flux total en les additionnant :

Fsed tot =
j∑

i=1
Fsed i (5.33)

On calcule les parties du flux de sédimentation total Fsed tot sur l’acide sulfurique Fsed H2SO4(l) et la
vapeur d’eau condensée Fsed H2O(l) grâce à la partition massique d’acide sulfurique de la gouttelette,
wH2SO4 , selon les expressions suivantes :

Fsed H2SO4(l) = wH2SO4 · Fsed tot (5.34a)

Fsed H2O(l) = (1− wH2SO4) · Fsed tot (5.34b)
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Ces termes sont ensuite intégrés dans l’équation de tendance de H2O(l) et H2SO4(l) calculée par le
GCM.
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Ce chapitre décrit la façon dont les modèles de chimie et des nuages développés dans cette thèse
sont incorporés dans le modèle de circulation générale de Vénus.

6.1 Couplage au GCM

Les modèles de chimie et de nuage ont été ajoutés dans le GCM de Vénus à la sous-routine qui
décrit les phénomènes physiques comme la convection et le transfert de rayonnement, nommée physiq.
La sous-routine qui gère la chimie ainsi que la formation des nuages est phytrac_chimie.

Au sein de la sous-routine physiq, le fonctionnement général de la modélisation couplée des modèles
des nuages et de la chimie de Vénus peut être représenté selon la figure 6.1.

modèle chimique

modèle des nuages

Sédimentation

points de grille du GCM

i-1

j=0

j=1

j=2

j=3

j=4

i i+1

cloud min

cloud max

Altitude

Pression

Points horizontaux
latitude/longitude

Figure 6.1 – Représentation du fonctionnement des modèles des nuages et de la chimie de Vénus. En chaque point

horizontal i, le modèle chimique calcule sur toute la colonne d’atmosphère l’évolution des traceurs chimiques due à la

chimie pendant le pas de temps défini par la partie physique du GCM. Entre les niveaux, fixés par l’utilisateur, cloud min

et cloud max, le modèle des nuages de Vénus calcule la partition massique en acide sulfurique des gouttelettes wH2SO4

et les parties condensées H2O(l) et H2SO4(l). Ensuite, la sédimentation est calculée à chaque point j de la grille comme

la somme des flux de sédimentation de la couche j et de la couche du dessus, j + 1.
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À chaque point de la grille du GCM correspond une température T , une pression P et une géomé-
trie d’illumination particulière. Les modèles des nuages et de chimie de Vénus utilisent ces grandeurs
physiques calculées par le GCM. Le modèle de nuage est utilisé en chaque point de grille dont le niveau
de pression, ou l’altitude, se situe entre les niveaux cloudmin et cloudmax. Ces niveaux ne sont pas
utilisés pour définir à-priori la base et le sommet des nuages. C’est le calcul de notre modèle de nuage
qui dicte où la vapeur d’eau et d’acide sulfurique condensent. cloudmin et cloudmax sont utilisés pour
retirer les altitudes où l’on est certain que les conditions de température et pression interdisent la
condensation. Typiquement, cloudmin se situe à 30 km afin de gagner du temps de calcul en n’utili-
sant pas le modèle de nuage quand on est à des températures trop élevées. La sédimentation affecte
les couches des niveaux cloudmin−1 à cloudmax.

Les modèles des nuages, de chimie et la sédimentation sont introduits dans le GCM comme le
montre la figure 6.2 :
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physiq :
Gère les processus physiques de l’atmosphère vénusienne

phytrac_chimie
gcm.def :
ok_cloud = True ou False ⇒ argument logique
qui détermine si l’on utilise ou pas le modèle de nuage.
ok_sedim = True ou False ⇒ argument logique
qui détermine si l’on utilise ou pas la sédimentation.
ok_chem = True ou False ⇒ argument logique
qui détermine si l’on utilise ou pas le modèle de chimie.
nb_mode = x ⇒ entier qui détermine le nombre
de mode dans la distribution
des gouttelettes des nuages.

cloud_ini :
cloudmin ⇒ niveau vertical minimal des nuages.
cloudmax ⇒ niveau vertical maximal des nuages.
R_MEDIAN(latlon ,lev ,mode ) ⇒ définition
des rayons médian pour chaque mode
des gouttelettes.
STDDEV(latlon ,lev ,mode ) ⇒ définition des
déviations standards géométriques pour chaque mode
des gouttelettes.
K_MASS(latlon ,lev ,mode ) ⇒ définition des
cœfficients massiques de chaque mode
des gouttelettes.

new_cloud_venus :
Modèle des nuages :
Cacule wH2SO4 et les parties condensées
H2O(l), H2SO4(l)

Mise à jour des parties gazeuses :
H2O(g), H2SO4(g)

new_photochemistry_venus :
Modèle de chimie atmosphérique :
Calcule les nouvelles concentrations
des espèces chimiques gazeuses pendant
un pas de temps = pdtphys

new_sedim_venus :
Calcul les nouvelles concentrations
des traceurs H2O(l) et
H2SO4(l) après la sédimentation.

T, P, pas de temps de la physique

H2O(g), H2SO4(g)

Figure 6.2 – Schématisation de l’implémentation des modèles des nuages, de chimie et de la sédimentation. La

température et la pression sont fournis par la physique du GCM. Le modèle de nuage vient en premier et, à chaque pas

de temps pour les points de grille adéquats, « reforme » le nuage. Ensuite, le modèle de chimie résout notre système

chimique pour le pas de temps considéré en prenant en compte uniquement les espèces chimiques en phase gazeuse.

Enfin, la sédimentation affecte les traceurs des parties condensées en calculant le flux massique total du point de grille

considéré. phytrac_chimie, new_cloud_venus, new_photochemistry_venus et new_sedim_venus sont quatre

sous-routines de physiq appelées à chaque pas de temps physique. cloud_ini est une sous-routine appelée une fois en

début de simulation. gcm.def est un fichier texte de d’initialisation.

Un traceur est une entité définie dans le GCM par sa masse molaire et son rapport de mélange.
Les traceurs sont utilisés pour représenter les espèces chimiques et permettre leur transport par la
dynamique du GCM. J’ai inclus 35 traceurs dans la version du GCM présentée dans cette thèse. 32
traceurs, listés dans le tableau 4.1, représentent les espèces chimiques utilisées par le modèle chimique
décrit dans la section 4.2. Deux traceurs représentent les phases condensées H2O(l) et H2SO4(l). Le
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dernier traceur est l’espèce chimique N2. Cette espèce n’est pas utilisée par la version actuelle du
modèle chimique et demeure donc inchangée. Son introduction est nécessaire car ce traceur est utilisé
par le GCM de Vénus dans sa version étendue à la thermosphère (jusqu’à 140 km) actuellement en
cours de développement.

À chaque traceur est associé une masse molaire au premier pas de temps du GCM par la sous-
routine chemparam_ini. L’utilisateur définit également, dans la routine phytrac_chimie, la ré-
partition géographique et valeur du rapport de mélange des traceurs. Cette initialisation peut être
évitée en utilisant l’argument logique reinit_trac. Le schéma suivant montre les éléments nécessaires
à l’initialisation du modèle chimique :

phytrac_chimie
Au 1er pas de temps :
si reinit_trac = True ⇒ initialisation des traceurs comme définit par l’utilisateur.
si reinit_trac = False ⇒ initialisation des traceurs issus du fichier startphy.nc ou = 0 si absent.

traceur.def
liste des traceurs

physiq.def
reinit_trac = True ou False

chemparam_ini
Associe à chaque traceur sa
masse molaire correspondante.

Figure 6.3 – Schématisation de l’initialisation des traceurs dans phytrac_chimie. traceur.def est un fichier texte

qui liste les traceurs de la chimie-microphysique et physiq.def est un fichier texte qui gère les valeurs de certaines

constantes et arguments logiques.chemparam_ini est une sous-routine qui initialise au premier pas de temps les masses

molaires des eespèces chimiques. startphy.nc est un fichier de sauvegarde de varaiables physiques et des traceurs de la

précédente simulation.

6.2 Utilisation du GCM complet

6.2.1 Lancement des simulations

Une simulation du GCM Vénus se fait pour une journée vénusienne complète soit environ 117
jours terrestres. À la fin de la simulation, donc du jour vénusien, le modèle sauvegarde l’état de la
dynamique, dans un fichier NetCDF start.nc, et de la physique, dans un fichier startphy.nc. C’est ce
second qui sauvegarde l’état des traceurs au dernier pas de temps du jour calculé. On peut lancer le
GCM sur un nombre de jours voulu. Le GCM se relance jour après jour jusqu’à atteindre le nombre
de jours désiré.

Le GCM de Vénus est un modèle numérique parallélisé. Cela signifie que l’on divise le domaine
spatial en bandes de latitudes et que chacune de ces divisions est géré par un processeur. Voici quelques
caractéristiques des simulations présentées dans cette thèse :
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— Domaine spatial : 48 × 32 × 50, soit 48 divisions en longitude, 32 divisions en latitude et 50
niveaux verticaux en coordonnées pression. La division du domaine horizontal en 48×32 signifie
des divisions angulaires des longitudes par 7, 5◦ et les latitudes par 5, 625◦. Cela représente à
l’équateur une cellule de 792 km par 594 km. La figure 6.4 affiche le maillage de la configuration
en 48 longitudes ×32 latitudes.

Figure 6.4 – Carte en projection de Robinson du rapport de mélange volumique du SO2 à 64 km. Les lignes blanches

en surimpression représentent la grille du GCM en configuration 48 longitudes ×32 latitudes.

— Parallélisation : Simulation lancée sur 8 processeurs. C’est le maximum que permet la configu-
ration spatiale 48× 32× 50.

— Temps moyen d’exécution pour le GCM complet : 25 heures en temps écoulé et ∼ 200 heures
en temps CPU, pour une simulation d’une journée vénusienne.

— Pas de temps radiatif : Le code de transfert de rayonnement est appelé 24000 fois par jour
vénusien, cela correspond à une durée d’environ 7 minutes.

— Pas de temps physique : La physique du GCM, donc y compris les modèles de chimie et des
nuages, est appelée 24000 fois par jour vénusien. Le pas de temps de la physique est donc de 7
minutes.

— Pas de temps dynamique : La dynamique est appelée 120000 fois par jour vénusien, cela cor-
respond à une durée d’environ 80 s.

Les pas de temps radiatifs et physiques peuvent paraître courts vis-à-vis de la résolution du GCM.
Cependant, travailler avec des pas de temps plus longs rend le système instable. En particulier la
vitesse verticale qui diverge de manière journalière dans les zones proches de l’équateur et ceci depuis
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la surface jusqu’au milieu des nuages, vers 60 km. L’unique moyen à ma disposition est d’augmenter
la fréquence des appels au code de transfert de rayonnement et de la physique afin d’éliminer ces
instabilités.

6.2.2 Initialisation d’une simulation

Avant ce travail de thèse, le GCM de Vénus était principalement utilisé pour l’étude de la dyna-
mique et de la physique de vénus (Lebonnois et al., 2010). Toutes mes simulations partent d’un état
initial, les fichiers start.nc et startphy.nc, qui décrivent une situation nominale stabilisée du modèle.
Cet état initial représente la superrotation, les cellules de Hadley et un profil de température considéré
comme le plus abouti en 2012. Durant ma thèse, le code de transfert de rayonnement a profité d’une
nouvelle matrice d’échange net de flux (voir le chapitre 2). Cette nouvelle matrice améliore les profils
de température du GCM comparés à ceux observés et compilés par Zasova et al. (2006). C’est cette
nouvelle matrice que avons utilisé pour tous les résultats présentés dans cette thèse.

6.2.2.1 Initialisation des paramètres des nuages

Les paramètres de la distribution multimodale log-normale proviennent des mesures de la sonde
Pioneer Venus et l’expérience LCPS à son bord (Knollenberg and Hunten, 1979; Knollenberg and
Hunten, 1980). Comme nous l’avons vu au chapitre 5, elle se divise en trois mode. Le mode 1 re-
présente les plus petites gouttelettes, formées rapidement après la nucléation et constitue la majeure
partie des brumes (haze) situées en-dessous et au-dessus du nuage principal. Le mode 2 représente les
gouttelettes issues de la coagulation des gouttelettes du mode 1. Le mode 3 est plus controversé et fait
l’objet de discussion sur sa détection et sur sa nature (Cimino, 1982; Toon et al., 1984; Knollenberg,
1984). Si j’utilise les données de Knollenberg and Hunten (1980), y compris le mode 3, c’est qu’ils
sont également repris par la communauté en modélisation microphysique (Toon et al., 1979; James
et al., 1997). Cela permet de comparer mes résultats aux résultats publiés dans la littérature existante.

Le tableau 6.1 résume les paramètres utilisés par le modèle de nuage, Rpg, σg et kmass. Les kmass

sont obtenus en calculant la masse totale condensée par m3 totale grâce aux masses de chaque mode
comme décrit dans l’équation (5.6). On obtient facilement la définition du cœfficient massique du mode
i grâce à l’équation (5.7) :

ki = Mi

Mtot
(6.1)
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Rpg σg kmass

Upper Haze : 72 km - 100 km
mode 1 0,2 µm 2,16 1,0
mode 2 . . 0,0
mode 3 . . 0,0
Upper Cloud : 60 km - 70 km

mode 1 0,2 µm 2,16 0,72
mode 2 1,0 µm 1,29 0,28
mode 3 . . 0,0
Middle Cloud : 50 km - 58 km
mode 1 0,15 µm 1,9 0,0084
mode 2 1,4 µm 1,23 0,21
mode 3 3,65 µm 1,28 0,7816

Lower Cloud : 48 km
mode 1 0,2 µm 1,8 0,014
mode 2 1,0 µm 1,29 0,02
mode 3 3,65 µm 1,28 0,966

Pre Cloud : 46 km
mode 1 0,15 µm 1,8 0,04
mode 2 1,0 µm 1,29 0,96
mode 3 . . 0,0

Lower Haze : 30 km - 44 km
mode 1 0,1 µm 1,57 1,0
mode 2 . . 0,0
mode 3 . . 0,0

Tableau 6.1 – Paramètres du modèle de nuage utilisés dans nos simulations. Les valeurs des rayons médians Rpg et

des écarts-type géométriques σg sont issus de Knollenberg and Hunten (1980); James et al. (1997). Les cœfficients de

répartition massiques kmass sont calculés en supposant, comme Knollenberg and Hunten (1980), des gouttelettes de

partition massique d’acide sulfurique wH2SO4 = 0, 85 et de masse volumique ρp = 2000 kg m−3, et en déduisant kmass du

nombre de gouttelettes mesuré par l’instrument LCPS de Pioneer Venus (Knollenberg and Hunten, 1980).

Les paramètres du nuage sont supposés homogènes selon la latitude/longitude. Ceci est cohérent
avec le code de transfert de rayonnement qui suppose un nuage uniforme en latitude et heure locale.

6.2.2.2 Initialisation des espèces chimiques.

En l’absence de sources chimiques identifiées et quantifiées à la surface de Vénus, nous avons adopté
la stratégie d’initialiser les espèces chimiques réservoir à leur valeur observée dans l’atmosphère pro-
fonde. L’atmosphère profonde sous les nuages est peu réactive car l’absence de rayonnement ultraviolet
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inhibe la photodissociation et ne produit pas de radicaux. On peut initialiser la chimie dans la basse
atmosphère de façon uniforme sur le globe, en ne prenant en compte que les espèces source à longue
duré de vie, sans risque d’erreur importante. Le tableau 6.2 résume les valeurs adoptées pour H2O,
HCl, SO2, OCS et CO. Ces valeurs sont tirées d’observations récentes conduites depuis la Terre ou
à partir de Venus Express et sont fixées en début de simulation entre 0 et 40 km d’altitude. Il est
ensuite à la charge du GCM de transporter ces traceurs à longue durée de vie vers des altitudes où ils
seront transformés chimiquement et/ou photodissociés pour produire la panoplie d’espèces chimique
observée au-dessus des nuages. L’état d’équilibre est déterminé par le temps nécessaire pour atteindre
un rapport de mélange stabilisé au sommet du modèle (100 km). Du fait des constantes de temps
longues du transport vertical, cela nécessite typiquement une simulation d’au moins une cinquantaine
de jours vénusiens.

Au cours des chapitres suivants, on s’écartera parfois des valeurs présentées dans le tableau 6.2 afin
d’étudier la sensibilité des résultats aux conditions initiales sur les espèces réservoir de l’atmosphère
profonde.

Tableau 6.2 – Initialisation des espèces chimiques pour la simulation de référence entre 0 et 40 km.

Espèces Rapport de mélange volumique Notes et Références

H2O 30 ppmv Bézard and de Bergh (2007); Marcq et al. (2008)
HCl 0,4 ppmv Krasnopolsky (2010b, 2012)
SO2 90 ppmv Marcq et al. (2008)
OCS 3 ppmv Marcq et al. (2008)
CO 25 ppmv Cotton et al. (2012)

Le rapport de mélange CO2 est égal à 1 − Σ traceur. N2 est constant, initialisé à 3, 5% et toutes les autres espèces chimiques

sont initialisées à 0
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Ce chapitre décrit les résultats des propriétés des nuages telles qu’elles sont calculées par notre
modèle. Je m’intéresse particulièrement aux valeurs de partition massique en acide sulfurique, de
densité de gouttelettes, de masse condensée et des rapports de mélange volumique des phases liquides
de H2O et H2SO4. Ce sont les paramètres libres que le modèle calcule à chaque pas de temps physique.

7.1 Initialisation des paramètres des nuages et la controverse du
mode 3.

La structure verticale des nuages de Vénus a été observée par l’instrument LCPS à bord de Pio-
neer Venus. Le mode 3 représente la distribution des plus grosses particules observées par LCPS,
avec un rayon médian de 3,65 µm. Cependant, l’existence et/ou la nature du mode 3 est discutée
dès sa découverte. Knollenberg and Hunten (1980) et Knollenberg (1984) postulent une population
de cristaux pour le mode 3. Cimino (1982) décrit les gouttelettes du mode 3 comme un ensemble
fait d’un cœur solide recouvert d’une fine couche d’acide sulfurique. Toon et al. (1984) montre que
le mode 3 peut également être le résultat d’une erreur de calibration de LCPS et n’être en réalité
que la queue de la distribution du mode 2. Comme le précise Mills et al. (2007), on peut envisager
le mode 3 de différentes manières. La première est de s’en tenir strictement aux observations et de
conclure à un mode 3 composé de particules solides non sphériques (Knollenberg, 1984) dont la na-
ture et la source gazeuse sont inconnues. Le seconde est de considérer que le mode 3 n’est que le bord
de la distribution du mode 2 car les mesures de LCPS auraient été mal interprétées (Toon et al., 1984).

Cette controverse a un impact significatif sur la chimie. En effet, si l’on considère que le mode 3
est réel, alors il représente plus de 95% de la masse dans le lower cloud et ∼ 80% dans le middle cloud
(voir tableau 6.1). Il peut être composé d’acide sulfurique comme les mode 1 et mode 2 (Knollen-
berg and Hunten, 1980) ou composé majoritairement de particules non-sphériques de nature incon-
nue (Knollenberg, 1984; Toon et al., 1984). On peut également envisager l’hypothèse intermédiaire
de Cimino (1982), c’est à dire un mode 3 constitué de particules solides recouvertes d’une mince
couche d’acide sulfurique liquide. Ces deux dernières hypothèses (particules solides recouvertes ou non
d’acide sulfurique liquide) diminuent la masse condensée d’acide sulfurique en retirant majoritaire-
ment ou totalement le mode 3 comme réservoir d’acide sulfurique. Cela influe sur la quantité de soufre
stockée dans les nuages, modifie le flux massique lié à la sédimentation et donc le flux total des espèces
soufrées et de l’eau.

Le modèle de nuage décrit au chapitre 5 s’adapte aux hypothèses précédentes du mode 3 grâce à
la définition des kmass de chaque mode. Cette thèse présente les résultats de deux hypothèses :

— Un mode 3 entièrement liquide composé de gouttelettes d’acide sulfurique. Cette hypothèse
est utilisée par les modèles microphysiques de James et al. (1997); Imamura and Hashimoto
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(2002); Wilson et al. (2008)
— Un mode 3 de rayon identique composé de particule solides recouvertes d’une couche d’acide

sulfurique (Cimino, 1982). Ce mode sera appelé mode 3’ par la suite.

Rpg σg kmass

Upper Haze : 72 km - 100 km
mode 1 0,2 µm 2,16 1,0
mode 2 . . 0,0
mode 3’ . . 0,0
Upper Cloud : 60 km - 70 km
mode 1 0,2 µm 2,16 0,72
mode 2 1,0 µm 1,29 0,28
mode 3’ . . 0,0
Middle Cloud : 50 km - 58 km
mode 1 0,15 µm 1,9 0,032
mode 2 1,4 µm 1,23 0,781
mode 3’ 3,65 µm 1,28 0,187

Lower Cloud : 48 km
mode 1 0,2 µm 1,8 0,146
mode 2 1,0 µm 1,29 0,207
mode 3’ 3,65 µm 1,28 0,647

Pre Cloud : 46 km
mode 1 0,15 µm 1,8 0,04
mode 2 1,0 µm 1,29 0,96
mode 3’ . . 0,0

Lower Haze : 30 km - 44 km
mode 1 0,1 µm 1,57 1,0
mode 2 . . 0,0
mode 3’ . . 0,0

Tableau 7.1 – Paramètres du modèle de nuage utilisés dans le cas d’un mode 3 composé d’un noyau solide recou-

vert d’acide sulfurique (mode 3’). Les valeurs des rayons médians Rpg et des écarts-type géométriques σg sont issus

de Knollenberg and Hunten (1980) et James et al. (1997). Les valeurs des cœfficients de répartition massiques kmass sont

calculés en supposant, comme Knollenberg and Hunten (1980), des gouttelettes de composition wH2SO4 = 0, 85 et de

masse volumique ρp = 2000 kg m−3. kmass est ensuite déduit du nombre de gouttelettes mesuré par l’instrument LCPS

de Pioneer Venus (Knollenberg and Hunten, 1980). Le mode 3’ est une distribution de particules dont 97% du rayon est

composé d’un solide et 3% d’acide sulfurique liquide.

Comme le suggère Cimino (1982), on prendra un cœur solide de masse volumique ρc = 2500 kg m−3,
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celle d’un basalte, et dont le rayon fait 97% du rayon total de la particule. La partie liquide d’acide
sulfurique représente alors 3% du rayon total de la particule. Les paramètres des nuages dans l’hy-
pothèse du mode 3’ sont indiqués dans le tableau 7.1. La différence majeure introduite par le mode
3’ se reflète particulièrement dans le middle cloud où le mode 3’ ne représente plus que environ 19%
(kmass = 0, 187) de la masse condensée au lieu de 78% (kmass = 0, 7816) avec le mode 3, tableau 6.1.
Dans le lower cloud, cette différence passe de 96, 6% pour le mode 3 à 64, 7% pour le mode 3’.

7.2 Composition des gouttelettes

La composition des gouttelettes est décrite par deux grandeurs, la masse volumique ρp et la frac-
tion massique en acide sulfurique wH2SO4 comme décrit en 5.1.3. Je comparerai dans cette section
la fraction massique en acide sulfurique wH2SO4 aux observations disponibles. Je n’aborderai pas les
résultats de la masse volumique ρp car ils sont directement issus du calcul de wH2SO4 et qu’il n’existe
pas de mesures de la masse volumique des gouttelettes nuageuses sur Vénus.

7.2.1 L’acidité à 50 km, le lower cloud

La figure 7.1 représente la fraction massique en H2SO4 des gouttelettes calculée par notre modèle
des nuages à 50 km. Elle montre une acidité quasi-uniforme comprise entre 85% aux hautes latitudes,
et 90%, à l’équateur.

Figure 7.1 – Carte de la fraction d’acide sulfurique wH2SO4 dans les goutelettes à 50 km. La simulation utilisée a été

initialisée avec 10 ppmv en SO2 dans l’atmosphère profonde. La carte est centrée sur le midi local.

Young (1975) passe en revue les données sur l’acidité de la couche nuageuse de Vénus à son époque
et conclut que la fraction d’acide sulfurique se situe globalement entre 75 et 85%. Barstow et al. (2012)
utilisent les données de VIRTIS à bord de la sonde Venus Express et trouvent des valeurs d’acidité
dans l’hémisphère sud à 50 km variant de 80 à 90% pour les basses latitudes et 85 à 95% pour les
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hautes latitudes. La dispersion des mesures est néanmoins élevée comme le montre la figure 7.2.

Figure 7.2 – Variation de l’acidité à la base des nuages ,∼ 50 km, dans l’hémisphère sud à partir de l’instrument

VIRTIS (Barstow et al., 2012).

Arney et al. (2014) ont également observé le lower cloud, vers 50 km d’altitude, depuis la Terre
dans le proche infra-rouge et ont conclu à une acidité moyenne de 75%, figure 7.3. Les hautes latitudes
nord peuvent voir des acidités à plus de 90% ainsi que des variations en longitude que les auteurs ne
commentent pas. Ces valeurs de fraction massique en acide sulfurique à 50 km sont en moyenne plus
basses que celle de Barstow et al. (2012) quelle que soit la latitude. Arney et al. (2014) observent
également une acidité globalement uniformément répartie lorsque l’on tient compte de la dispersion
des mesures. En résumé, notre modèle calcule une acidité à 50 km qui est en meilleur accord avec les
mesures de Venus Express qu’avec celle réalisées depuis la Terre. La variation en latitude de l’aci-
dité observée par VIRTIS n’est néanmoins pas reproduite par notre modèle, mais n’est pas non plus
observée depuis la Terre. En l’absence de données suffisamment précises permettant de confirmer la
variation en latitude de wH2SO4 , nous considérons que l’acidité calculée par notre modèle à 50 km est
en bon accord avec les données existantes.
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Figure 7.3 – Acidité du lower cloud selon la latitude et longitude, proche de 50 km, mesurée depuis la Terre en

2010 (Arney et al., 2014).

7.2.2 L’acidité à 70 km, le sommet des nuages.

La figure 7.4 représente la fraction massique en H2SO4 des gouttelettes calculée par notre modèle
des nuages à 68 km. Elle montre une acidité qui varie en latitude et heure locale, et est comprise entre
78% aux hautes latitudes et 82− 85% aux basses latitudes.

Figure 7.4 – Carte de la fraction d’acide sulfurique wH2SO4 dans les gouttelettes à 68 km, le sommet des nuages. La

simulation utilisée a été initialisée avec 10 ppmv en SO2 dans l’atmosphère profonde. La carte est centrée sur le midi

local.

Cottini et al. (2012) a calculé la fraction d’acide sulfurique dans les gouttelettes au sommet des
nuages, 69, 5± 2 km, du côté jour à partir de l’instrument VIRTIS-H de la sonde Venus Express. Les
résultats, figure 7.5 montrent une décroissance de la fraction d’acide sulfurique de l’équateur vers les
hautes latitudes. La valeur moyenne à l’équateur est d’environ 82% et diminue à moins de 80% à 60°N.
Puis, on observe une remontée de la fraction d’acide sulfurique vers le pôle N.
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Figure 7.5 – Acidité au sommet des nuages selon la latitude déduite des mesures de VIRTIS-H (Cottini et al., 2012)

Le code couleur correspond au numéro attribué aux orbites de la sonde Venus Express.

Proche du sommet des nuages, vers 68 km, le modèle reproduit la diminution avec la latitude de
wH2SO4 , figure 7.4, comme l’observe Cottini et al. (2012), figure 7.5. Aux hautes latitudes et en accord
avec les mesures, la fraction massique d’acide sulfurique wH2SO4 chute en-dessous de 80% à partir de
60° de latitude, nord ou sud, excepté l’augmentation au-dessus de 70°N.

7.2.3 Profil général de la fraction massique en acide sulfurique wH2SO4.

Le calcul de l’acidité wH2SO4 par notre modèle dépend de la température T , de l’acide sulfurique
et de la vapeur d’eau disponible (voir sous-section 5.1.3). La figure 7.6 montre que le profil vertical
de wH2SO4 est sensible à l’initialisation de SO2. Cela s’explique par une plus forte consommation de
H2O et une plus forte production de H2SO4 via SO3 + H2O −−→ H2SO4 lorsque SO2 augmente.
On s’attend donc à obtenir des gouttelettes plus acides en initialisant l’atmosphère profonde avec
plus de SO2. Cette différence apparaît vers 60 km, altitude où la photodissociation de SO2, et donc
la production en aval de H2SO4 via SO3 devient significative. Changer l’initialisation de CO dans
l’atmosphère profonde peut avoir potentiellement un impact sur les espèces soufrées via OCS et les
réactions S + CO + M −−→ OCS + M et sa photodissociation OCS + hν −−→ CO + S. OCS intègre
alors le cycle 7.1 suivant où S2O2 est le catalyseur :

SO3 + OCS −−→ S2O2 + CO2

S2O2 + OCS −−→ CO + SO2 + S2

BILAN : SO3 + 2 OCS −−→ CO + CO2 + SO2 + S2

(7.1)
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Ce cycle consomme OCS et SO3 pour recycler CO et SO2. Ainsi, le cycle 7.1 diminue la concentration
de SO3 disponible pour la production de H2SO4. L’équilibre entre CO et OCS a potentiellement un
impact sur la production de H2SO4 et donc l’acidité. Le changement du mode 3, entre un mode 3
entièrement liquide et un mode 3’ constitué d’un cœur solide et d’une mince enveloppe liquide, fait
également varier le profil vertical du flux massique dû à la sédimentation des gouttelettes des parties
condensées de H2SO4 et H2O. Changer ce profil de flux peut également faire varier la distribution de
la vapeur d’eau H2O(g) et donc potentiellement l’acidité. La figure 7.6(b) montre en fin de compte
que les initialisations en CO dans l’atmosphère profonde et du mode 3 n’influent pas le calcul de la
fraction massique en acide sulfurique wH2SO4 . C’est parce-que le mode 3 n’est présent qu’en-dessous
de 60 km et que la majorité de la consommation de H2O(g) se situe entre 58 et 62 km. C’est la défini-
tion des paramètres du upper cloud, là où se produit la production de H2SO4, qui influence le plus la
distribution en vapeur d’eau.

La figure 7.6 montre que la simulation où l’on initialise le SO2 à 10 ppmv dans l’atmosphère pro-
fonde produit des valeurs de wH2SO4 en bon accord avec VIRTIS à 50 et à 60 km. Nos résultats sont
également en accord avec ceux Krasnopolsky (2015), indiqués dans le tableau suivant :

Modèle wH2SO4 à 50 km wH2SO4 à 60 km wH2SO4 à 70 km

Krasnopolsky (2015) 0.98 0.8 0.79
Notre modèle (SO2 = 10 ppmv) ∼ 0.9 ∼ 0.82 ∼ 0.82

Les valeurs, entre notre simulation et celle de Krasnopolsky (2015), de wH2SO4 à 60 et 70 km sont
très proches. Notre valeur à 50 km est plus faible, mais est en meilleur accord avec les observations
de Barstow et al. (2012).
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(a) Calcul de wH2SO4 pour différentes initialisations de SO2 dans
l’atmosphère profonde.

(b) Calcul de wH2SO4 pour différentes initialisations de CO et du
mode 3. Les simulations sont initialisées avec 10 ppmv de SO2 dans
l’atmosphère profonde.

Figure 7.6 – Profil vertical de la partition en acide sulfurique des gouttelettes calculée par notre modèle selon différentes initialisa-

tions. (1) Mesures de l’acidité par VIRTIS-H (Cottini et al., 2012). (2) Mesures de l’acidité dans la fenêtre infrarouge depuis la Terre

par (Arney et al., 2014). (3) Mesures de l’acidité dans le lower cloud grâce à VIRTIS-M (Barstow et al., 2012).

À une altitude et pour une quantité initiale de SO2 donnée, les valeurs de l’acidité wH2SO4 , fi-
gure 7.7, sont très bien corrélées avec les températures. Les plus fortes températures correspondent
aux plus fortes valeurs acidité et lorsque la température diminue, H2O(g) condense sur l’aérosol déjà
présent faisant baisser l’acidité. Il est intéressant de noter qu’au-delà de 15 ppmv de SO2 dans l’atmo-
sphère profonde, il devient difficile de reproduire l’acidité observée à 69 km par Venus Express.
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(a) Carte de la partition massique d’acide sulfurique wH2SO4 calculée par notre
modèle. L’initialisation chimique est de 10 ppmv en SO2 dans l’atmosphère profonde.

(b) Carte de la température T calculée par notre modèle.

Figure 7.7 – Comparaison de la fraction massique d’acide sulfurique wH2SO4 et de la température calculée par le

GCM à 58 km.

7.3 Densité des gouttelettes et masse condensée dans les nuages

Le nombre de gouttelettes par unité de volume d’air et la masse condensée par unité de volume
d’air sont des grandeurs physiques calculées par notre modèle que l’on peut comparer à des obser-
vations pour tester la validité de notre modèle. La section qui traite de l’acidité, 7.2.3, mentionne
l’impact potentiel de l’initialisation en CO dans l’atmosphère profonde sur la valeur de l’acidité. Elle
conclut, à partir de la figure 7.6(b), que l’initialisation en CO n’a pas d’influence sur le résultat de
l’acidité. Elle n’a pas d’impact non plus sur la densité de gouttelettes ou la masse condensée et c’est
pourquoi je ne détaillerai pas les résultats des simulations faisant varier CO dans cette section.
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7.3.1 La sensibilité à l’initialisation en SO2

La figure 7.8 montre les profils verticaux du nombre de gouttelettes calculés selon une initialisation
en SO2 dans l’atmosphère profonde allant de 10 à 30 ppmv. La paramétrisation des nuages est celle
décrite dans le tableau 6.1 et correspond aux mesures de l’instrument LCPS de la sonde Pioneer Venus
présentées dans Knollenberg and Hunten (1980).

(a) Simulation initialisée avec 10 ppmv de SO2 (b) Simulation initialisée avec 15 ppmv de SO2

(c) Simulation initialisée avec 20 ppmv de SO2 (d) Simulation initialisée avec 30 ppmv de SO2

Figure 7.8 – Profils verticaux de la moyenne globale de la densité de gouttelettes selon différentes initialisations de SO2 dans

l’atmosphère profonde. Les mesures par Knollenberg and Hunten (1980) de la densité de gouttelette pour chaque mode grâce à

l’instrument LCPS sont représentées par les signes noirs. Les densités de gouttelette de chaque mode calculées par notre modèle sont

représentées par les courbes colorées.

La figure 7.8(a) représente les résultats de la simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv dans l’at-
mosphère profonde. Les densités de gouttelettes calculées par cette simulation présentent le meilleur
accord avec les observations. Les formes des profils de densité de gouttelettes du mode 1 et mode 2 de
cette simulation suivent celles des mesures de Knollenberg and Hunten (1980). La densité du mode 2
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reste inférieure aux mesures partout dans la couche nuageuse. La densité du mode 1 reproduit celle des
observations dans le upper cloud mais est environ dix fois moindre dans le middle cloud et lower cloud.
La densité de gouttelette du mode 3 est cent fois moindre comparée aux mesures de Knollenberg and
Hunten (1980). Cela s’explique par la controverse sur la nature du mode 3 comme je l’ai expliqué à
la section 7.1. L’impossibilité du modèle à reproduire la densité de gouttelette du mode 3 nous incline
à considérer que mode 3 n’est pas formé de gouttelettes d’acide sulfurique entièrement liquide.
Les simulations initialisées avec 15 à 30 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde, figures 7.8(b) à (d),
modélisent trop de gouttelettes par cm−3 pour le mode 1 et mode 2 au-dessus de 65 km. Cela s’explique
par la quantité supplémentaire de SO2 qui alimente le nuage photochimique par une production plus
importante de H2SO4 comme le montre la figure 7.9 qui représente le taux de production de la vapeur
d’acide sulfurique H2SO4(g). Les distributions en rayons des nuages étant fixées, plus de H2SO4(g)

implique une plus grande densité de gouttelettes, tant que le réservoir de vapeur d’eau le permet. Ce-
pendant, ce SO2 supplémentaire augmente également l’absorption dans l’UV et diminue sa fréquence
de photodissociation par auto-écrantage. Ainsi, comme le montre la figure 7.9, l’altitude de production
du maximum de production de H2SO4 dépend de l’initialisation de SO2. Ce maximum, situé à 62 km,
pour la simulation initialisée à 10 ppmv en SO2 dans l’atmosphère profonde, est en bon accord avec
celui calculé par d’autres modèles comme celui de Krasnopolsky (2012) et également utilisé par des
modèles microphysiques complets comme celui de James et al. (1997).

Figure 7.9 – Profil vertical du taux de production de H2SO4 selon l’initialisation en SO2 dans l’atmosphère profonde.

Les quatre simulations de la figure 7.8 ont des profils verticaux de densité de gouttelettes quasiment
identiques pour des altitudes allant de 45 à 55 km. La densité de gouttelettes du lower cloud et middle
cloud n’est donc pas sensible au rapport de mélange de SO2 dans l’atmosphère profonde. L’équilibre
qui se met en place dans les nuages en-dessous de 60 km, entre le flux de sédimentation, flux vertical
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dynamique et production de H2SO4 n’est pas affecté par l’initialisation de SO2. La figure 7.9 montre
que les changements mineurs dans l’altitude du maximum de production de H2SO4 n’influencent pas
l’équilibre dans les nuages en-dessous. Cela se reflète sur le profil vertical homogène, jusqu’à ∼ 62 km,
en densité de gouttelettes quelque soit l’initialisation de SO2.

Toutes les simulations montrent la difficulté à reproduire la densité en gouttelettes du mode 3. Les
valeurs modélisées sont globalement 100 fois moindre que celles observées. Cela montre que le modèle
est incapable de soutenir une densité de gouttelette du mode 3 suffisante si l’on suppose un mode 3
composé de gouttelettes entièrement liquides. J’ai donc testé l’impact sur les nuages de l’hypothèse
de Cimino (1982), décrite en détail dans la section 7.1, qui postule un mode 3’ composé d’aérosols
constitués d’un cœur solide et d’une pellicule liquide d’acide sulfurique. Ces résultats sont présentés
dans la section suivante.

7.3.2 La sensibilité à l’initialisation du mode 3

La paramétrisation des nuages incluant le mode 3 modifié, noté mode 3’, induit un changement
dans la distribution de la masse condensée entre les modes. Cette nouvelle distribution favorise alors
les mode 1 et mode 2 dans le lower cloud et middle cloud en soustrayant du H2SO4(l) au mode 3.
Contrairement au cas où le mode 3 est composé de gouttelettes entièrement liquides, l’existence d’un
mode 3’ donne aux profil du mode 1 un résultat très proche des observations, figure 7.10(b). La fi-
gure 7.10(b) montre qu’inclure le mode 3’ permet de reproduire la densité de gouttelette du mode 1
dans le middle cloud et lower cloud.

Le profil vertical de la densité de gouttelette du mode 2 de la simulation avec le mode 3’, fi-
gure 7.10(b) adopte une forme similaire aux observations mais avec des valeurs inférieures sur toute la
couche nuageuse. Mais, comme pour le mode 1, le mode 3’ permet de mieux reproduire la densité de
gouttelettes observée dans le middle cloud et lower cloud. Pour les mode 1 et mode 2 de la simulation
initialisée avec le mode 3’, figure 7.10(b), on représente avec une meilleure précision la diminution de
densité de gouttelettes à 55 km. Les densités des aérosols du mode 3’ sont cependant toujours plus
faibles que les mesures, de deux ordres de grandeur environ. Néanmoins, les résultats du modèle sur
la densité des gouttelettes suggèrent qu’une meilleure description des nuages de Vénus se fait avec le
mode 3’. Cela suggère que les plus grosses gouttelettes observées par Knollenberg and Hunten (1980)
ne sont pas entièrement liquides.
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(a) Simulation initialisée avec un mode 3, constitué de gouttelettes
d’acide sulfurique.

(b) Simulation initialisée avec un mode 3’, constitué d’un noyau
solide et d’une pellicule d’acide sulfurique liquide.

Figure 7.10 – Profils verticaux moyennés de la densité de gouttelettes selon différentes initialisations du mode 3. SO2 est initialisé à

10 ppmv. Le mode 3’ est décrit par Cimino (1982) et consiste en un noyau solide recouvert d’une pellicule d’acide sulfurique. Le noyau

représente environ 98, 5% de la masse de la gouttelette. Les marqueurs noirs représentent les densités de gouttelettes de chaque mode

selon Knollenberg and Hunten (1980). Les profils verticaux des densités de gouttelettes calculés par notre modèle sont représentés pour

chaque mode par les lignes de couleurs.

7.3.3 Moyenne zonale et cartographie de la densité des gouttelettes

Notre modèle permet pour la première fois de représenter les nuages de Vénus suivant la latitude.
La base des nuages se situe vers 44 km. Elles est légèrement trop basse et les mesures de Knollenberg
and Hunten (1980) concluent plutôt que la base des nuages se situe entre 46 et 48 km. Cette différence
vient du GCM qui reproduit des températures en moyennes 10 K inférieures aux mesures, entre 44 et
50 km, compilées dans le cadre du Venus International Reference Atmosphere (VIRA) par Zasova et al.
(2006). Néanmoins, à l’échelle globale, notre modèle reste proche des observations en altitude concer-
nant la base des nuages. Nous reproduisons également la structure en 2 couches typiques des mesures
LCPS. La couche basse, lower cloud, couvre toutes les latitudes, a une forte densité de gouttelettes
totale où les mode 1 et mode 2 sont majoritaires. La couche supérieure, upper cloud, est essentielle-
ment composé du mode 1 et couvre Vénus mais diminue en densité à partir 80° N et S, passant sous
les 100 cm−3. La compétition entre sédimentation et transport méridional est responsable de cette
diminution en latitude. Entre les deux couches, le middle cloud est dépeuplé et c’est ici que réside la
différence entre le mode 3 et mode 3’, le second permettant une plus grande densité de gouttelettes
de se maintenir.
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(a) Densité totale de gouttelettes avec mode 3. (b) Densité totale de gouttelettes avec mode 3’.

Figure 7.11 – Moyennes zonales des densités de gouttelettes calculées par notre modèle. Simulation initialisée avec 10 ppmv de SO2

dans l’atmosphère profonde et avec (a) un mode 3 et (b) un mode 3’.

La figure 7.12 regroupe les cartes de l’eau, vapeur et liquide, d’acide sulfurique, vapeur et liquide,
et de température afin d’expliquer la distribution de la densité du nombre total de gouttelettes à
58 km. On remarque premièrement qu’à 58 km toute la vapeur d’acide sulfurique, figure 7.12(b), est
condensée, figure 7.12(d). le maximum de vapeur d’acide sulfurique correspond au maximum de tem-
pérature. Au contraire de l’acide sulfurique, la majorité de l’eau est sous forme gazeuse, figure 7.12(a),
et sa partie condensée, figure 7.12(c), ne représente pas plus 10% de sa phase gazeuse. La vapeur
d’eau présente une variation selon l’heure locale qui n’est pas liée majoritairement à sa condensation.
En effet, la variation en heure locale de H2O(g) peut atteindre 3 ppmv, ce qui est supérieur à ce qui
est stocké dans la phase condensée. Cette variation est causée par l’effet de l’onde de marée ther-
mique diurne qui provoque une ascendance pendant l’après-midi et le contraire le matin. On a donc
des masses d’air pauvres en H2O(g) qui descendent le matin et des masses d’air riches qui montent
l’après-midi. La branche descendante le matin de cette onde marée thermique amène également des
masses d’air plus riches en H2SO4(l) car le maximum de production de H2SO4 se situe vers 62 km. Si
ces masses d’air sont plus riches en H2SO4(l), leur densité de gouttelettes doit être plus élevée et le
flux massique de sédimentation également, inversement pour la branche ascendante l’après-midi. Cela
alimente l’enrichissement en gouttelettes à 58 km le matin, et l’appauvrissement l’après-midi. Enfin,
les pôles sont très pauvres en gouttelettes car le transport méridional est très lent et le manque de
H2SO4, gazeux ou liquide, provoque cette faible densité de gouttelettes, figure 7.12(d).
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(a) Carte de H2O(g). (b) Carte de H2SO4(g).

(c) Carte de HSO(l). (d) Carte de H2SO4(l).

(e) Densité de gouttelette, simulation initialisé avec un mode 3’ (f) Carte de Température et vent horizontal.

Figure 7.12 – Cartes explicatives de (e) la densité de gouttelettes à 58 km. (a) vapeur d’eau. (b) vapeur d’acide sulfurique en

pptv. (c) phase condensée de l’eau. (d) phase condensée de l’acide sulfurique. (f) carte de la température et du vent horizontal. Les

cartes sont centrés sur le midi local.

7.3.4 La masse condensée dans les nuages

On calcule la masse condensée dans les nuages, ici exprimée en mg m−3, à partir de la densité de
gouttelettes selon l’équation (5.19). La masse condensée nous permet d’étudier l’influence du mode 3
sur l’équilibre entre la sédimentation et la dynamique et nous prononcer sur la controverse concernant
sa nature à la lumière de nos résultats.

Tout comme la figure 7.10, la figure 7.13 montre que la simulation avec le mode 3 entièrement
liquide, figure 7.13(a), reproduit mal les masses condensées des mode 1 et mode 2 dans le middle

130



Chapitre 7. Simulations 3D des nuages de Vénus : Résultats

cloud et lower cloud car le mode 3 prend l’essentiel de la masse disponible. Introduisant le mode 3’, fi-
gure 7.13(b), on reproduit correctement la masse condensée du mode 1 dans le middle cloud et lower
cloud. Comme pour la densité de gouttelettes, les valeurs de la masse condensée du mode 2 restent
inférieures aux observations mais la forme du profil vertical dans le middle cloud et lower cloud est,
elle, conforme aux observations.

Le profil de la masse totale condensée, en violet sur la figure 7.13, est proche de la valeur observée
si l’on ne tient pas compte de la contribution du mode 3 des observations, représentée par la ligne en
tireté noir. Les simulations avec mode 3 et mode 3’ diffèrent à deux altitudes au regard de la masse
totale. Aux environs de 55 km, les simulations avec mode 3 ont une baisse légèrement plus importante
que celles avec mode 3’. La diminution de la masse condensée dans le mode 3’ au bénéfice des mode 1
et mode 2 ainsi que la légère augmentation de la masse condensée entre 50 et 55 km sont en meilleur
accord avec les observations de Pioneer Venus.

(a) Simulation initialisée avec un mode 3 constitué de gouttelettes
d’acide sulfurique.

(b) Simulation initialisée avec un mode 3’, constitué d’un noyau
solide et d’une pellicule d’acide sulfurique liquide.

Figure 7.13 – Profils verticaux moyennés de la masse condensée dans les gouttelettes selon différentes initialisations du mode 3.

Tous les résultats sont issus de simulations avec une initialisation en SO2 de 10 ppmv. Le mode 3’ est décrit par Cimino (1982) et

consiste en un cœur solide recouvert d’une pellicule d’acide sulfurique liquide. Le noyau représente environ 98, 5% de la masse de la

gouttelette. Les enveloppes colorées correspondent à la déviation standard en latitude de la masse condensée.

La figure 7.13 nous apprend que le modèle reproduit en moyenne assez bien la masse totale conden-
sée si l’on retire le mode 3 comme étant des particules porteuses d’acide sulfurique liquide. Les simu-
lations avec le mode 3’, constitué de particules très faiblement porteuses d’acide sulfurique liquide,
reproduisent bien mieux les profils verticaux des mode 1 et mode 2.

On remarque, au-dessus de 58 km dans le upper cloud, que les données de masse condensée de Knol-
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lenberg and Hunten (1980) pour les mode 1 et mode 2 ont un comportement inverse à notre modèle.
La contribution du mode 2 est plus importante que celle du mode 1, au contraire de notre modèle qui
est pourtant basé sur ces données pour répartir la masse totale condensable. L’origine de cette confu-
sion est que pour calculer les cœfficients massiques kmass j’ai utilisé les valeurs moyennes par structure
nuageuse (lower, middle et upper cloud) de la table 1 de Knollenberg and Hunten (1980). En utilisant
ces valeurs, on obtient exactement les kmass du tableau 6.1. Cependant, toujours dans Knollenberg
and Hunten (1980), les valeurs moyennes de la Table 1 ne correspondent pas à celle de la Table 4, qui
détaille la densité de gouttelettes, plus loin dans l’article. Cette confusion vient des déductions des
paramètres de la distribution en rayon du mode 1 qui dépendent d’une modélisation de la coagula-
tion des gouttelettes et du temps caractéristique de ce phénomène, figure 10 de l’article Knollenberg
and Hunten (1980). Les auteurs insistent que le choix des paramètres de la distribution du mode 1
n’affectent pas ostensiblement la masse totale ni les cœfficients d’extinction totale des nuages. Il y a
clairement une confusion dans le choix final des paramètres de la distribution du mode 1 dans Knol-
lenberg and Hunten (1980) et j’ai lancé des simulations, utilisant une valeur moyenne de densité du
mode 1 de 600 cm−3 dans le upper cloud, durant la rédaction de cette thèse. Ces simulations n’ont pas
atteint un état d’équilibre pour en présenter les résultats.

La densité de gouttelettes et la masse condensée calculées par notre modèle plaident en faveur de
l’hypothèse d’un mode 3 qui serait peu ou pas porteur d’acide sulfurique condensé. En effet, si l’on
regarde attentivement les résultats entre 50 et 60 km sur les figures 7.13(a) et 7.13(b), la masse totale
manquante entre notre modèle et les mesures peut s’expliquer par l’excès de sédimentation dû au
mode 3’. Le mode 3’ est encore responsable d’environ 19% de la masse condensée dans le middle cloud
(voir tableau 7.1). Diminuer encore la taille de la pellicule d’acide sulfurique condensé en-dessous de
3% du rayon de la particule, voire la supprimer, permettrait de transférer toute la masse condensable
aux seuls mode 1 et mode 2. On diminuerait ainsi le flux massique de sédimentation, car ces deux
mode sont composés de gouttelettes plus petites que le mode 3, et la masse condensée dans le middle
cloud augmenterait. Cette hypothèse de grosses particules ne contenant pas d’acide sulfurique liquide
est une piste à explorer dans le futur.

7.3.5 Les phases liquides H2O(l) et H2SO4(l)

La figure 7.14 montre les profils verticaux des phases liquides et gazeuses de H2O et H2SO4 pour
différentes initialisations du mode 3. L’impact du changement de mode 3 n’est pas très important
mais visible entre 50 et 55 km. À ces altitudes le rapport de mélange de H2O(l) et H2SO4(l) est un
peu plus important pour les simulations avec le mode 3’. En effet, avec le mode 3’ les plus grosses
particules contiennent moins de H2O(l) et H2SO4(l). En conséquence le flux de sédimentation de H2O(l)

et H2SO4(l) est réduit et plus de phase liquide est maintenue entre 50 et 60 km. La phase liquide de l’eau
ne représente tout au plus qu’un dixième de la phase gazeuse, à 60 km, figure 7.14(a). L’effet du nuage
en tant que barrière de condensation/sédimentation vis-à-vis de l’eau se manifeste par une brusque
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diminution du rapport de mélange de H2O(g) au-dessus de ∼ 58 km. La vapeur d’acide sulfurique est
elle totalement condensée au-dessus de 50 km, figure 7.14(b). Le maximum de H2SO4(l) se situe à
60 km là où la production de H2SO4 est maximale. La couche de vapeur d’acide sulfurique sous les
nuages est quant à elle le résultat de la ré-évaporation des gouttelettes après leur sédimentation.

(a) (b)

Figure 7.14 – Profils verticaux des phases liquides et gazeuses de H2O (à gauche) et H2SO4 (à droite). Tous les résultats sont issus

de simulations avec une initialisation en SO2 dans l’atmosphère profonde de 10 ppmv. Le mode 3’ consiste en un cœur solide recouvert

d’une pellicule d’acide sulfurique. Le cœur représente environ 98, 5% de la masse de la gouttelette.

7.4 Conclusion sur la modélisation des nuages de Vénus et perspec-
tives

Conclusions

— Notre modèle nous permet une représentation inédite des nuages vénusiens.
— L’acidité est en bon accord quantitatif avec les observations de Venus Express. On reproduit

également bien la diminution de l’acidité depuis la base jusqu’au sommet des nuages.
— Le modèle reproduit bien les couches nuageuses observées mais a un déficit en grosses parti-

cules. Il est très difficile de reproduire les observations du mode 3 en le supposant entièrement
constitué de gouttelettes liquides. Nos expériences sur la sensibilité à la nature du mode 3
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montrent qu’un noyau solide (voire des aérosols entièrement solides) améliorent l’accord avec
les observations.
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8.1 Le monoxyde de carbone CO. L’exemple des espèces à longue
durée de vie.

Le monoxyde de carbone CO est la deuxième espèce carbonée en abondance et est un produit de
la photodissociation de CO2. Sur Vénus, son temps de vie est estimé entre 12−120 j vénusiens (Marcq
and Lebonnois, 2013) selon si l’on se situe, respectivement, dans l’atmosphère photochimique ou pro-
fonde. Rappelons qu’un jour vénusien est égal à 117 jours terrestres. Le monoxyde de carbone CO fait
donc partie des espèces à longue durée de vie, ou stables. Cela signifie que les changements de son
rapport de mélange sont principalement dus à la dynamique et cette caractéristique en fait un bon
traceur d’évolution de la dynamique atmosphérique.

8.1.1 Rappels de la chimie du CO

La production de CO au-dessus des nuages de Vénus est due à la photodissociation de CO2 aux
longueurs d’onde inférieures à 200 nm :

CO2 + hν −−→ CO + O

Les premiers modèles de la photochimie de Vénus ont montré que les deux réactions qui consomment
CO, CO + OH −−→ CO2 + H et CO + O + M −−→ CO2 + M, sont trop lentes (section 3.1) pour
expliquer à elles seules la stabilité du CO2 et la forte valeur du rapport [CO]/[O2]. Dans le but de
résoudre ce problème, les modèles chimiques 1D de Krasnopolsky and Parshev (1981) et Yung and
DeMore (1982) introduisirent ClCO et le radical péroxydochloroformyle ClCO3 afin de recycler plus
efficacement CO2 en consommant CO et O selon les bilans suivants :

Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 + M −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + O −−→ Cl + CO2 + O2

BILAN : CO + O −−→ CO2

(8.1)

Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 + M −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO

ClO + O −−→ Cl + O2

BILAN : CO + O −−→ CO2

(8.2)

La réaction de formation de ClCO, Cl + CO + M −−→ ClCO + M, et sa décomposition thermique,
ClCO + M −−→ Cl + CO + M, sont des réactions rapides. ClCO est donc à l’équilibre dans toute
l’atmosphère photochimique. C’est la réaction ClCO3 +O −−→ Cl+CO2 +O2 qui est l’étape limitante
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dans le cycle (8.1) et la réaction ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO dans le cycle (8.2). On peut alors
négliger la réaction Cl + CO + M −−→ ClCO + M qui consomme CO en formant ClCO dans le budget
total de CO. La réaction de formation de ClCO3 consomme ClCO et est définie selon la réaction
d’équilibre :

ClCO + O2 + M −−⇀↽−− ClCO3 + M

Au terme de cette chaîne de réactions, ClCO3 a consommé CO lors de sa formation. C’est ClCO3 qu’il
est important d’inclure dans le budget de CO à travers les cycles (8.1) et (8.2).

Production de CO :

La figure 8.1 représente les profils verticaux des moyennes globales des termes de production et
de perte de CO. La production de CO se divise en deux domaines d’altitude. De 40 à 60 km c’est la
photodissociation de OCS qui domine :

OCS + hν
J17−−→ CO + S

La valeur de la fréquence de photodissociation J17 augmente avec l’altitude (voir figure 4.1) et devient
constante au-dessus de 60 km. La production de CO via OCS + hν −−→ CO + S diminue à partir
50 km où la concentration de OCS diminue fortement. OCS n’est présent qu’à hauteur de 3 ppmv dans
l’atmosphère profonde et ne peut donc pas produire plus de 3 ppmv de CO via sa photodissociation.
Il est utile de se rappeler que les taux de production en molec cm−3 s−1 sont à mettre en parallèle
avec l’augmentation du nombre de molécules par volume d’air suivant l’augmentation de la pression
atmosphérique. Un même taux de production à deux altitudes différentes ne se traduit pas par la
même variation sur le rapport de mélange volumique. Au-dessus de 60 km c’est la photodissociation
de CO2 qui domine dans la production de CO :

CO2 + hν
J3−−→ CO + O

La fréquence de photodissociation J3 croît exponentiellement avec l’altitude dans l’atmosphère photo-
chimique car il y a moins d’absorption dans l’UV due à la colonne d’air de CO2 qui devient de moins
en moins épaisse (voir figure 4.1). Cette croissance exponentielle avec l’altitude de la fréquence de
photodissociation J3 est compensée par la décroissance exponentielle de la concentration de CO2 avec
l’altitude. C’est pour cela que le profil du taux de réaction de CO2 +hν −−→ CO+O est pratiquement
constant entre ∼ 65 km et le sommet du modèle dans la figure 8.1.

Consommation de CO, le rôle de ClCO3 :

Le taux de consommation de CO à partir de ∼ 52 km et jusqu’en haut du modèle est dominé par les
réactions impliquant ClCO3. Celles-ci permettent d’augmenter jusqu’à plus d’un ordre de grandeur,
vers 62 km, la consommation de CO par rapport aux seules réactions CO + OH −−→ CO2 + H et
CO + O + M −−→ CO2 + M. Les cycles chimiques basés sur les espèces ClCOx, (8.1) et (8.2), ont
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donc une importance fondamentale pour la concentration de CO, et le recyclage de CO2, dans notre
modèle chimique. C’est en particulier le cas du cycle (8.2) basé sur :

ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO

Cette réaction est plus productive que la réaction de ClCO3 avec O. Les cycles chimiques qui utilisent
la réaction ClCO3 + SO −−→ Cl + SO2 + CO2 seront détaillés dans le paragraphe suivant car leur
efficacité dépend de l’initialisation en SO2 dans l’atmosphère profonde. La concentration de CO est
donc tributaire de l’espèce ClCO3 dont les principales réactions ont des vitesses de réactions dont la
dépendance en température n’a pas encore été déterminée en laboratoire. Ces constantes de réactions
ont été étudiées par Yung and DeMore (1982) qui utilisent la comparaison avec des réactions chi-
miques à la complexité similaire pour les constantes de réaction de ClCO3 + O −−→ Cl + O2 + CO2 et
ClCO3 + Cl −−→ ClO + Cl + CO2. La cinétique de ces réactions est donc incertaine. De plus ClCO et
ClCO3 n’ont pas encore été observés dans l’atmosphère de Vénus. Ces cycles chimiques ne sont donc
pas encore éprouvés par des mesures directes dans l’atmosphère de Vénus. Si nos calculs théoriques
semblent confirmer l’importance du chlore dans le maintien de 95% de CO2 sur Vénus, il convient
néanmoins de rester prudent dans l’analyse quantitative du rôle de ClCO3 du fait de données de ciné-
tique chimique encore très incertaines.

Figure 8.1 – Profils verticaux des termes de production et de perte de CO avec une atmosphère profonde initialisée

à 10 ppmv en SO2 et 0 ppmv en CO. Seules les réactions prépondérantes sont affichées.

Consommation de CO, couplage des chimies du chlore et du soufre :

Mills et al. (2007) ont proposé deux cycles supplémentaires faisant intervenir des espèces soufrées.
Le cycle (8.3) fait intervenir l’oxydation de SO2 sous forme de H2SO4 et ClO réagit avec SO. La
réaction limitante est ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO :
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Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 + M −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO

SO2 + hν −−→ SO + O

SO2 + O + M −−→ SO3 + M

SO3 + H2O + M −−→ H2SO4 + M

SO + ClO −−→ SO2 + Cl
BILAN : CO + O2 + SO2 + H2O + hν −−→ CO2 + H2SO4

(8.3)

Le second cycle (8.4) fait réagir ClCO3 directement avec SO :

Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 + M −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + SO −−→ Cl + CO2 + O2

SO2 + hν −−→ SO + O

SO2 + O + M −−→ SO3 + M

SO3 + H2O + M −−→ H2SO4 + M
BILAN : CO + O2 + SO2 + H2O + hν −−→ CO2 + H2SO4

(8.4)

Les cycles (8.3) et (8.4) couplent la chimie du chlore avec celle du soufre pour consommer CO
et reformer CO2. L’initialisation de SO2, qui est l’espèce réservoir majoritaire en soufre dans l’atmo-
sphère profonde, est donc susceptible d’avoir un impact sur la concentration de CO. La figure 8.2
représente les profils verticaux des termes de production et de perte de CO d’une simulation où SO2 a
été initialisé à 15 ppmv dans l’atmosphère profonde. Cela se traduit par une quantité de SO2 d’environ
3 ppmv au-dessus des nuages contre moins de 1 ppbv si l’on initialise SO2 à 10 ppmv dans l’atmosphère
profonde a. Comme le montre la figure 8.2, une quantité supérieure en SO2 accélère la transformation
de CO en CO2 grâce aux cycles (8.3) et (8.4). On constate que la production de CO par photodisso-
ciation de CO2 diminue par rapport à la simulation initialisée avec 10 ppmv de SO2. La plus grande
concentration de SO2 au-dessus des nuages absorbe en effet une quantité du rayonnement UV autour
de 200 nm qui n’est plus disponible pour photodissocier CO2. La figure 8.2 représente un cas extrême,
car SO2 atteint 3 ppmv au-dessus des nuages dans ce cas, mais nous renseigne sur le comportement
du modèle vis-à-vis du couplage entre SO2 et la chimie de CO.

a. Voir la section 8.5 pour un rappel et l’étude des résultats du modèle sur la chimie du soufre.
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Figure 8.2 – Profils verticaux des termes de production et de perte de CO avec une atmosphère profonde initialisée

à 15 ppmv en SO2 et 0 ppmv en CO. Seules les réactions prépondérantes sont affichées.

8.1.2 Durée de vie photochimique de CO

Le temps de vie photochimique de CO dépend des termes de perte dominants dans le budget total
de CO. Ces réactions, que nous avons vues à la section 8.1.1, sont les suivantes :

R28 : CO + OH k28−−→ CO2 + H
R29 : CO + O + M k29−−→ CO2 + M
R44 : ClCO3 + Cl k44−−→ Cl + CO2 + ClO
R45 : ClCO3 + O k45−−→ Cl + O2 + CO2

R84 : ClCO3 + SO k84−−→ Cl + SO2 + CO2

La figure 8.3 représente les temps de vie associés à chacune de ces réactions. Le temps de vie
photochimique de CO, τCO, est la somme des contributions de toutes ces réactions et s’exprime selon
la formule suivante :

τCO = 1./

(
k28 · [OH] + k29 · [O] + k44 ·

[ClCO3]
[CO] · [Cl] + k45 ·

[ClCO3]
[CO] · [O] + k84 ·

[ClCO3]
[CO] · [SO]

)
(8.5)
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Figure 8.3 – Durée de vie photochimique de CO calculée par notre modèle après 100 jours vénusiens simulés. Seules

les réactions principales dans la perte de CO sont affichées.

À la base des nuages, vers 48 km, la durée de vie photochimique de CO dépasse les 3000 ans. Au
sommet des nuages, vers 70 km, τCO est d’environ 40 jours vénusiens et proche du sommet du modèle,
à 95 km, CO a une durée de vie photochimique d’environ 230 jours terrestres, ce qui équivaut à deux
jours vénusiens. Les temps de vie photochimiques de CO démontrent la grande stabilité photochimique
de cette espèce dans notre modèle. Cela confirme que CO s’avère un traceur utile pour étudier la
dynamique et exclut une variation diurne de CO d’origine photochimique. Les variations jour/nuit de
CO ne peuvent donc être produites que par la circulation atmosphérique.

8.1.3 Résultats

8.1.3.1 Sensibilité de l’initialisation de CO dans l’atmosphère profonde (0− 40 km) :

Les figures 8.1 et 8.2 montrent que la principale source de CO est la photodissociation de CO2 dans
l’atmosphère photochimique et de OCS dans l’atmosphère profonde. Si CO est initialisé à 0 ppmv dans
l’atmosphère profonde et qu’il est majoritairement un produit de la photodissociation, le temps que
le transport lié à la dynamique de la cellule de Hadley remplisse les couches de l’atmosphère profonde
demande des temps de simulation largement supérieurs à la centaine de jours vénusiens simulés ici. À
80 km, figure 8.4(a), le rapport de mélange de CO augmente rapidement et atteint un état d’équilibre
après une quarantaine de jours vénusiens simulés. On remarque au contraire qu’à 40 km, figure 8.4(b),
le rapport de mélange continue d’augmenter légèrement aux hautes latitudes même après 100 jours
vénusiens simulés. L’augmentation aux hautes latitudes à 40 km du rapport de mélange est influencé
par la branche descendante de la cellule de Hadley qui amène des masses d’air des altitudes supérieures
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riches en CO. Malgré l’augmentation aux hautes latitudes, l’équilibre semble atteint à l’équateur. Les
résultats dans l’atmosphère profonde de CO sont donc grandement influencés par la quantité initiale
de CO présent. Cependant, initialiser l’atmosphère profonde avec une certaine quantité de CO revient
à fournir un réservoir en CO à la branche ascendante de la cellule de Hadley à l’équateur. J’ai donc
lancé deux simulations avec des initialisations différentes en CO dans l’atmosphère profonde :

— CO = 0 ppmv dans l’atmosphère profonde. Ce cas illustre l’hypothèse d’un CO uniquement
produit par la photodissociation de CO2 dans le modèle. Le désavantage est que l’accumulation
dans les couches à plus basse altitude est très lente et l’équilibre n’est pas atteint au bout de
100 jours vénusiens simulés .

— CO = 25 ppmv dans l’atmosphère profonde. Ce cas fixe le rapport de mélange de CO aux
valeurs moyennes observées (Marcq et al., 2008; Tsang et al., 2008, 2009). Cette hypothèse
tente de palier le temps très long pour enrichir les couches de l’atmosphère profonde par la
dynamique en fixant dès le début de la simulation ces altitudes aux quantités de CO observées.
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(a)

(b)

Figure 8.4 – Variations temporelles de CO simulé par notre modèle à 60°S et à l’équateur pour une simulation où CO et SO2 sont

initialisés à 0 ppmv et 10 ppmv dans l’atmosphère profonde. Les enveloppes colorées représentent la déviation standard en longitude

des valeurs du rapport de mélange de CO. (a) à 80 km. (b) à 40 km.

8.1.3.2 Cartographie de CO

L’un des principaux intérêts d’un GCM est de pouvoir cartographier en trois dimensions et dans
le temps les espèces chimiques modélisées. La figure 8.5 représente les moyennes zonales du rapport de
mélange de CO selon deux initialisations différentes du rapport de mélange de CO dans l’atmosphère
profonde. CO est maximum au sommet du modèle où la photodissociation de CO2 est la plus rapide.
Les deux simulations montrent que la distribution en latitude de CO est largement dominée par la
dynamique de la cellule de Hadley. On distingue un enrichissement en CO aux hautes latitudes qui
est causé par les branches descendantes de la cellule de Hadley. La différence d’initialisation en CO
dans l’atmosphère profonde se propage en 100 jours dans toute l’atmosphère. La figure 8.5(b), qui
correspond à un rapport de mélange de CO à 25 ppmv dans l’atmosphère profonde, est plus riche de
10 à ∼ 20 ppmv en CO que celle où CO est initialisée à 0 ppmv, figure 8.5(a). La descente de CO aux
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hautes latitudes est ralentie à 60 km où le transport vertical est plus faible. On constate également
que nos résultats sont sensibles à l’initialisation en CO. Cela s’explique par le mouvement d’ascen-
dance dans cette région qui tend à transporter le CO de l’atmosphère profonde vers des altitudes plus
élevées. Ainsi, la simulation initialisée avec 25 ppmv de CO dans l’atmosphère profonde montre aux
basse latitudes un rapport de mélange supérieur d’environ 20 ppmv jusqu’à 80 km.

(a) CO initialisé à 0 ppmv dans l’atmosphère profonde. (b) CO initialisé à 25 ppmv dans l’atmosphère profonde.

Figure 8.5 – Moyenne zonale de CO après 100 jours vénusiens simulés selon différentes initialisations du rapport de mélange de

CO dans l’atmosphère profonde.

La figure 8.6 représente les cartes du rapport de mélange de CO à plusieurs altitudes. Cette fi-
gure nous apprend que CO ne présente pas de variation diurne pour des altitudes allant de la surface
jusqu’à 80 km. Dans ce domaine d’altitude, la distribution en latitude de CO est dominée par la cir-
culation de Hadley et les hautes latitudes sont plus riches en CO que la bande équatoriale. Entre 80
et 90 km on passe progressivement d’une circulation de Hadley à la circulation subsolaire-antisolaire.
Elle consiste en une ascendance au point subsolaire, des vents qui se dirigent vers le point antisolaire
et une branche descendante au point antisolaire, figure 8.6(f) et figure 8.6(g). Au-dessus de 90 km, le
transport subsolaire-antisolaire, donne à CO son comportement diurne. CO s’accumule entre 3h et
6h, juste à l’Est du terminateur du matin, à cause de l’interaction entre la composante subsolaire-
antisolaire et la composante zonale du vent, qui souffle vers l’Ouest, et provoque ce décalage de minuit
vers le matin. Ce maximum de CO le matin est donc dû une descente de masses d’air plus riche en
CO venues des altitudes supérieures et le minimum durant l’après-midi est causé par l’ascendance de
masses d’air plus pauvres en CO venues des altitudes inférieures.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g)

Figure 8.6 – Cartes de CO et des champs de vents de 0 à 96 km après 100j vénusiens simulés. La simulation est initialisée à 0 ppmv

en CO dans l’atmosphère profonde. Toutes les cartes sont centrées sur le midi local.
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8.1.4 Comparaison avec les observations

Cette section s’appliquera à comparer les résultats de notre modèle aux observations de CO dans
le domaine d’altitude du GCM.

8.1.4.1 CO dans l’atmosphère profonde

La figure 8.7 présente les mesures de CO vers 35 km d’altitude issues respectivement de l’instru-
ment VIRTIS-M (Tsang et al., 2009) et VIRTIS-H (Marcq et al., 2008). Elles se caractérisent par une
quantité de CO d’environ 25 ppmv relativement homogène aux basses et moyennes latitudes et montre
une claire augmentation du rapport de mélange aux hautes latitudes. Nos résultats à la même altitude
sont en très bon accord avec ces observations, figure 8.8. Le modèle reproduit une zone mélangée dans
la bande 30°N-30°S où le CO s’est maintenu à sa valeur initiale de 25 ppmv après 100 jours vénusiens
simulés. Aux hautes latitudes des deux hémisphères, notre simulation produit une augmentation de
plus de 5 ppmv de CO qui est conforme à l’augmentation mesurée. En accord avec les simulations idéa-
lisées de Marcq and Lebonnois (2013), cet enrichissement en CO résulte des branches descendantes de
la circulation de Hadley au niveau des pôles qui propagent jusqu’à l’atmosphère profonde des masses
d’air riches en CO produit photochimiquement au-dessus des nuages. On constate également que cet
enrichissement polaire en CO n’est pas distribué de façon uniforme suivant la longitude. Cet effet ré-
sulte d’une circulation notablement perturbée proche des pôles qui s’éloigne du caractère zonal simulé
aux basses latitudes. La variabilité de CO simulé dans cette région semble cohérente avec les mesures,
montrant également une variabilité importante aux hautes latitudes.

(a) (b)

Figure 8.7 – Rapport de mélange de CO observé à ∼ 36 km. (a), résultats de Tsang et al. (2009) et (b) résultats de Marcq et al.
(2008) qui utilisent tous deux les données de l’instrument VIRTIS à bord de Venus Express.
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Figure 8.8 – Carte à 36 km du rapport de mélange de CO après 100j vénusiens simulés où CO est initialisé à 25 ppmv

dans l’atmosphère profonde. La carte est centrée au midi local

La figure 8.9 présente les mesures réalisées depuis la Terre à partir de l’instrument IRIS2 de CO
vers 35 km par Cotton et al. (2012). Ces mesures s’effectuent dans le même domaine spectral, à 2,3 µm,
que VIRTIS. Cependant, le traitement des données de l’instrument IRIS2 effectué par Cotton et al.
(2012) fait conclure aux auteurs que l’augmentation aux hautes latitudes du rapport de mélange de
CO observé correspond à 45 km et non 35 km comme l’interprètent Marcq et al. (2008) et Tsang et al.
(2008, 2009).

Figure 8.9 – Carte en projection cylindrique, centrée sur minuit, du rapport de mélange de CO à ∼ 35 km mesuré
par Cotton et al. (2012) dans la bande proche-IR à 2,3 µm avec l’instrument IRIS2 à l’Anglo-Australian Telescope.

Notre modèle reproduit à 44 km, figure 8.10, des rapports de mélange de CO aux hautes latitudes
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cohérents avec les mesures de IRIS2 par Cotton et al. (2012). Notre représentation de CO est en très
bon accord avec les mesures à 35 km et nous calculons un enrichissement plus fort à 45 km, en accord
avec Cotton et al. (2012). En revanche, notre modèle reproduit également un enrichissement en CO
des hautes latitudes à 35 km.

Figure 8.10 – Carte à 44 km du rapport de mélange de CO après de 100j vénusiens simulés où CO est initialisé à

25 ppmv dans l’atmosphère profonde. La carte est centrée au midi local

8.1.4.2 CO au sommet des nuages.

Marcq et al. (2015) ont effectué des mesures depuis la Terre de CO au sommet des nuages, vers
70 km d’altitude, en utilisant le spectromètre à haute résolution CSHELL à l’IRTF. Ces mesures sont
comparées aux résultats de notre modèle à la même altitude, figure 8.11. Notre modèle retrouve des
valeurs d’environ 45 ppmv entre 30°S et 30°N. Les mesures de Marcq et al. (2015), figure 8.11(a),
varient de 35 ± 10 ppmv sur cette même gamme de latitude. Il n’est pas évident de conclure à un
enrichissement en CO des hautes latitudes au regard des mesures présentées par Marcq et al. (2015) à
la figure 8.11(a). Les hautes latitudes du Sud semblent plus pauvres en CO que l’équateur, au contraire
du Nord d’après Marcq et al. (2015). Ces mesures ne semblent pas non plus indiquer une variation
diurne du CO à 70 km, ce qui rejoint les résultats de notre modèle. Les mesures du rapport de mé-
lange de CO au sommet des nuages par Krasnopolsky (2010a) depuis la Terre avec le spectromètre
haute résolution CSHELL, figure 8.12, présentent un bon accord avec notre modèle, figures 8.11(b)
et 8.6(d), pour les basses latitudes entre 30°S et 30°N. Pour les latitudes supérieures à 30°, notre
modèle produit des rapports de mélange qui dépassent 60 ppmv alors que c’est la valeur du rapport de
mélange que Krasnopolsky (2010a) trouve vers 60° de latitude. Notre modèle est plus riche en CO aux
hautes latitudes. Les rapports de mélange de CO au terminateur du matin observés par Krasnopolsky
(2010a) sont plus élevés que celui de l’après-midi. La figure 8.6(d) reproduit cette caractéristique.
La dynamique à 70 km, figure 8.6(d), est influencée par une onde de marée thermique diurne qui
produit une ascendance près du soir, matérialisée par un rapport de mélange en CO plus faible dû
aux masses d’air plus pauvres en CO en-dessous, et une branche descendante vers le matin caracté-
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risée par un rapport de mélange en CO plus élevé à cause des masses d’air plus riches en CO au-dessus.

La simulation où CO est initialisé à 25 ppmv dans l’atmosphère profonde produit un rapport de
mélange de CO compris entre 60 et 80 ppmv à 70 km aux basses latitudes. Notre modèle surestime CO
à 70 km quelque soit l’initialisation en CO utilisée. Soit les cycles de destruction de CO ne sont pas
assez efficaces, soit la circulation de Hadley modélisée est trop forte, ou une combinaison de ces deux
effets. Nous ne pouvons conclure définitivement à ce jour sur les raisons exactes de la surestimation
de CO et cela fait partie des investigations futures de notre modèle.

(a) . (b)

Figure 8.11 – Cartes en projection orthographique du rapport de mélange de CO à 70 km. La carte (a) provient des observations

depuis la Terre avec le spectromètre CSHELL dans la bande 4,53 µm par Marcq et al. (2015). La carte (b) est le rapport de mélange

de CO calculé après 100j vénusiens simulés par notre modèle avec CO et SO2 initialisés respectivement à 0 ppmv et 10 ppmv dans

l’atmosphère profonde. Le terminateur est symbolisé par une ligne blanche pleine et est positionné afin de correspondre aux observations

de la figure (a).
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Figure 8.12 – Variation en latitude du rapport de mélange de CO à 70 km mesuré par Krasnopolsky (2010a) depuis

la Terre avec le spectromètre haute résolution CSHELL à l’IRTF. Les heures locales des observations sont affichées sur

chaque profil, deux à 8h et un l’après-midi à 16h30.

8.1.4.3 CO de 80 à 100 km

Les mesures depuis la Terre dans le domaine millimétrique à partir de l’interféromètre OVRO
de Gurwell et al. (1995), reproduites sur la figure 8.15, sont des moyennes entre ±50° de latitude et
montrent que le côté nuit est plus riche en CO que le côté jour. Notre modèle reproduit également ce
comportement comme nous l’avons vu à la section 8.1.3, figure 8.6. Gurwell et al. (1995) fournissent
également des cartes qui illustrent le maximum de CO observé du côté nuit. La figure 8.13(a) est
tirée de Gurwell et al. (1995) et montre que le maximum de CO se situe approximativement à 3 :30
heure locale et à l’équateur pour un rapport de mélange dépassant les 300 ppmv. La comparaison avec
notre modèle, figure 8.13(b), montre que le comportement diurne de CO à 95 km est cohérent avec les
observations de Gurwell et al. (1995). Notre modèle parvient donc à reproduire l’augmentation du côté
nuit du rapport de mélange de CO et son maximum proche du terminateur matinal. C’est l’interaction
entre le vent zonal vers l’Ouest et la circulation subsolaire-antisolaire qui provoque le maximum de
CO proche du terminateur du matin. L’extension en altitude du GCM par Gilli et al. (2016) jusqu’à
∼ 140 km permettra d’étudier sans biais dûs à la limite de notre modèle en altitude.
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(a) (b)

Figure 8.13 – Cartes en projection cylindrique, centrée sur le minuit local, du rapport de mélange de CO à ∼ 95 km. (a) est tirée

des mesures de Gurwell et al. (1995), la ligne noire pleine représente 100 ppmv. (b), résultats de notre modèle, CO est initialisé à

25 ppmv dans l’atmosphère profonde.

La figure 8.14 compare nos résultats entre 70 et 100 km aux mesures depuis la Terre de Lellouch
et al. (1994), effectuées à l’IRAM sur un radio-télélescope qui opère dans le domaine sub-millimétrique.
À 75 km, nos rapports de mélange de CO sont systématiquement plus forts que ceux de Lellouch et al.
(1994) à toutes les latitudes. Dans la bande équatoriale nous avons un rapport de mélange environ
2 fois supérieur et pour les hautes latitudes, nous pouvons avoir un rapport de mélange entre 4 et
5 fois supérieur. Ces différences sont d’autant plus fortes que Lellouch et al. (1994) ne semblent pas
observer d’enrichissement significatif avec la latitude à aucune altitude. À 85 km, la différence entre les
observations de Lellouch et al. (1994) et notre modèle, figures 8.14(a) et (c), s’illustre par des valeurs
de rapport de mélange observés d’environ 170 ppmv et des valeurs modélisées autour de 120 ppmv. À
95 km, notre modèle ne peut reproduire les maximums à plus 600 ppmv observés. Ce résultat n’est
cependant pas surprenant car nous nous situons ici au niveau le plus élevé du modèle et ne pouvons
prendre en compte l’importante production de CO qui intervient aux altitudes supérieures jusque dans
la thermosphère.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 8.14 – Cartes en projection orthographique du côté nuit, centrées sur minuit, de CO. CO est initialisée à 25 ppmv dans

l’atmosphère profonde. (a) représente les valeurs observées par Lellouch et al. (1994). Les cercles représentent l’angle solide observé

de Vénus. Les valeurs dans les cercles sont les rapports de mélange de CO en centaine de ppmv allant, de bas en haut, des altitudes

75 km, 85 km et 95 km. (b) modèle à 74 km. (c) modèle à 84 km. (d) modèle à 94 km.

8.1.4.4 Profils verticaux du rapport de mélange de CO. Comparaison générale.

Les observations récentes du profil vertical de CO au-dessus des nuages ont été compilées par Van-
daele et al. (2016). Elles sont représentées en figure 8.15.
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Figure 8.15 – Profils verticaux de CO observés au-dessus des nuages et regroupés par Vandaele et al. (2016).

Gurwell et al. (1995) mesurent CO grâce à l’interféromètre millimétrique (OVRO). Les données de Krasnopolsky (2008)

proviennent du spectromètre à haute résolution CSHELL de la NASA. Les mesures de Lellouch et al. (1994) ont été

effectuées à l’IRAM sur un radio-télélescope qui opère dans le domaine sub-millimétrique. Marcq et al. (2005) utilisent

le spectro-imageur SpeX de la NASA pour observer CO dans la bande à 2,3 µm. Irwin et al. (2008) utilisent l’instrument

VIRTIS à bord de Venus Express. Vandaele et al. (2016) utilisent les données de l’instrument SOIR à bord de Venus

Express et le profil de Krasnopolsky (2012) est issu d’une modélisation chimique 1D.

Dans la figure 8.15, tous les profils verticaux du rapport de mélange de CO représentés possèdent
un gradient en altitude cohérent entre eux, à l’exception de Lellouch et al. (1994) qui possède un gra-
dient notablement plus fort. Pour une altitude donnée, cette série de mesures illustre la forte dispersion
du rapport de mélange de CO mesuré. Cette variabilité est due aussi bien aux zones géographiques
étudiées (latitude et heure locale), qu’à des variations temporelles et des différences dans le rapport de
mélange mesuré. Les mesures de CO par l’instrument SOIR se font par occultation solaire et donnent
donc des informations sur la concentration de CO au terminateur. Les altitudes couvertes par SOIR
sont pour la plupart supérieures à 80 km. Les profils de Gurwell et al. (1995) s’étendent de 70 à
115 km, Lellouch et al. (1994) de 75 à 115 km, Marcq et al. (2005) de 60 à 90 km et les données de
rapport de mélange fournis par T. Clancy vont de 70 à 120 km.

Nos résultats sur le profil vertical de CO entre 50 et 95 km sont comparés aux observations à
la figure 8.16. Le modèle reproduit des rapports de mélange de CO légèrement trop élevés en-dessous
de 80 km et trop faibles au-dessus. L’initialisation à 25 ppmv de CO dans l’atmosphère profonde ag-
grave l’écart avec les mesures à 68 km et le réduit au-dessus de 80 km. C’est l’inverse qui se produit
si on initialise CO à 0 ppmv dans l’atmosphère profonde. il semble alors que le modèle surestime la

154



Chapitre 8. Simulations de la photochimie de Vénus : Résultats

production de CO et/ou que le transport vertical de la branche ascendante de la cellule de Hadley soit
trop intense ce qui provoquerait les rapports de mélange légèrement trop élevés en-dessous de 80 km.

Figure 8.16 – Profils du rapport de mélange moyen global de CO. Les enveloppes colorées représentent la déviation

standard pondérée en latitude de la moyenne zonale et les tirets fins les minimums/maximums du rapport de mélange de

CO. Les observations de CO sont : (1) VEX/VIRTIS Irwin et al. (2008) ; (2) Connes et al. (1968) et Krasnopolsky (2010b) ;

(3) Lellouch et al. (1994) ; (4) Clancy et al. (2012) ; (5) VEX/SOIR Vandaele et al. (2008) ; (6) VEX/SOIR Vandaele

et al. (2016) min/max.

8.1.5 Conclusions sur la représentation du CO par notre modèle

Conclusions
— Dans l’atmosphère profonde, la durée de simulation limitée empêche d’atteindre une distribu-

tion du rapport de mélange de CO à l’équilibre pour les hautes latitudes. Le modèle reproduit
l’enrichissement en CO des hautes latitudes dans l’atmosphère profonde sous l’influence des
branches descendantes de la cellule de Hadley.

— En-dessous de 80 km. Le CO n’a pas de variation diurne et est principalement soumis au
transport méridional de la cellule de Hadley. Les hautes latitudes sont plus riches que l’équateur.
Nos valeurs de rapport de mélange sont cohérentes avec les modélisations et mesures si l’on
tient compte de la latitude.

— Au-dessus de 90 km. Le CO adopte un comportement diurne, dicté par le transport subsolaire-
antisolaire et la variation de l’efficacité des cycles catalytiques chlorés de recyclage de CO2. Le
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modèle reproduit l’augmentation de CO du côté nuit et un pic vers 4 heures du matin, heure
locale. Ce pic dans le rapport de mélange de CO observé par Gurwell et al. (1995) est centré
à l’équateur alors que le modèle reproduit deux maximums à 30°N et S, sous l’influence de la
dynamique subsolaire-antisolaire couplé au vent zonal.

— La chimie du monoxyde de carbone CO telle que nous la modélisons est très sensible au cycles
de recyclage de CO2 inclus dans le modèle. Les valeurs du rapport de mélange de CO sont donc
sensibles à la quantité de HCl et SO2 et à la cinétique chimique des réactions impliquant ClCO
et ClCO3.

Perspectives L’extension en altitude du GCM par Gilli et al. (2016), jusqu’à 140 km, permettra
d’étudier la chimie de CO en ayant accès à des sources photochimiques de CO plus importantes.

8.2 Les espèces oxygénées O2, O et O3.

Les espèces oxygénées O, O2, O3, désignées comme un ensemble par Ox, sont issues de la photo-
dissociation de CO2. La description de la chimie des espèces oxygénées est en lien avec les cycles de
recyclage de CO2 et d’oxydation de SO2. Je présenterai ici les cycles et caractéristiques importantes
à connaître sur la chimie des espèces Ox afin de pouvoir étudier les résultats de notre modèle et les
comparer aux observations disponibles.

8.2.1 Rappels de la chimie des espèces oxygénées Ox

Production de l’oxygène moléculaire O2 :
L’oxygène moléculaire O2, comme le monoxyde de carbone CO, est un produit indirect de la photo-
dissociation de CO2 :

CO2 + hν −−→ CO + O

Je vais maintenant détailler les cycles chimiques de production et perte de O2 qui suivent cette pho-
todissociation. Les atomes d’oxygène produits ci-dessus sont ensuite impliqués dans le cycle (8.6),
analogue à ce qui a été découvert dans la stratosphère terrestre par Molina and Rowland (1974).

O + O2 + M −−→ O3 + M

Cl + O3 −−→ ClO + O2

ClO + O −−→ Cl + O2

BILAN : O + O −−→ O2

(8.6)

Sur Vénus c’est donc le chlore qui catalyse la formation de O2. Les réactions de ce cycle sont rapides et
c’est la réaction avec ClO et l’oxygène atomique O qui le limite. La formation de l’oxygène moléculaire
dans l’atmosphère photochimique de Vénus est donc principalement gouvernée par la réaction :

ClO + O k34−−→ Cl + O2
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La figure 8.17 montre qu’elle domine la production de O2. Les réactions O + O + M −−→ O2 + M et
O + OH −−→ O2 + H sont quasi-négligeables, excepté dans les derniers niveaux du modèle. On a vu
dans la section 8.1, concernant CO, que l’espèce ClO est couplée avec les espèces soufrées comme l’a
montré le cycle (8.3). Sans rentrer dans les détails de la chimie des espèces chlorées, qui est détaillée à
la section 8.3, les espèces ClO et ClSO2 sont en compétition pour l’acquisition de l’atome de chlore Cl
nécessaire à leur formation. Plus la concentration en SO2, espèce soufrée la plus abondante, est forte
et plus ClSO2 prend le pas sur ClO. Or, il n’y a pas de cycle qui produise O2 via ClSO2. La figure 8.18
montre qu’avec une initialisation dans l’atmosphère profonde de 15 ppmv de SO2 la production de O2

devient moins importante en-dessous de 80 km qu’avec une simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv.
Je rappelle que la simulation où SO2 est initialisé à 15 ppmv dans l’atmosphère profonde reproduit un
rapport de mélange de SO2 au-dessus des nuages au minimum 300 fois supérieur aux observations. Il
s’agit d’un cas extrême mais qui illustre que la production de O2 varie de façon inverse avec SO2 dans
l’atmosphère de Vénus.

Consommation de l’oxygène moléculaire O2 :

Mills (1999) détaille les cycles de consommation de O2 et son couplage avec les espèces chlorées
et soufrées en partant du cycle (8.7) :

Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO
BILAN : Cl + CO + O2 −−→ ClO + CO2

(8.7)

Ce cycle consomme O2 et produit le radical chloré ClO qui va maintenant réagir rapidement soit avec
SO selon :

ClO + SO −−→ Cl + SO2

Soit avec O selon :
ClO + O −−→ Cl + O2

On remarque alors que si ClO réagit avec SO et qu’on ajoute cette réaction au bilan du cycle (8.7), il
y a au final une perte de O2 comme le montre le cycle suivant :

Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO

ClO + SO −−→ Cl + SO2

BILAN : CO + SO + O2 −−→ CO2 + SO2

(8.8)

Si ClO réagit principalement avec O, alors cette réaction produit de l’oxygène moléculaire O2 et le
cycle (8.7) a un bilan nul en O2 :
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Cl + CO + M −−→ ClCO + M

ClCO + O2 −−→ ClCO3 + M

ClCO3 + Cl −−→ Cl + CO2 + ClO

ClO + O −−→ Cl + O2

BILAN : CO + O −−→ CO2

(8.9)

Dans notre modèle, ClO réagit principalement avec O quelque soit l’initialisation en SO2 dans l’at-
mosphère profonde. C’est donc le cycle (8.9) qui domine sur Vénus en n’ayant pas d’influence sur O2.
Cependant, ClCO3 réagit également avec O. On peut alors établir le cycle suivant :

ClCO + O2
k43−−→ ClCO3 + M

ClCO3 + O k45−−→ Cl + CO2 + O2

BILAN : ClCO + O −−→ Cl + CO2

(8.10)

Ce cycle se base sur l’équilibre entre la formation et la consommation de ClCO3 et possède un bilan
nul en O2. Or cet équilibre, tel que nous le modélisons sur Vénus, est favorable à la production de
ClCO3 via la réaction ClCO + O2

k43−−→ ClCO3 + M et donc en même temps à la consommation de
O2. Le taux de production de cycle (8.10), appelé Cycle ClCO3 sur les figures 8.17 et 8.18, est défini
par la différence entre les taux de production des réactions R43 : ClCO + O2 + M k43−−→ ClCO3 + M et
R45 : ClCO3 + O k45−−→ Cl + CO2 + O2 qui le forment selon l’équation (8.11) suivante :

(k43 · [ClCO] · [O2])− (k45 · [ClCO3] · [O]) > 0⇒ Perte de O2 (8.11)

Le taux de perte de O2 via ClCO3 au sein de (8.11) représente la perte majoritaire de O2 entre 60 et
80 km, figure 8.17. Le Cycle ClCO3 est supérieur en moyenne à la production de O2 jusqu’à 70 km.
Les deux autres réactions de perte de O2 sont sa photodissociation O2 + hν −−→ O + O, qui est
prépondérante au-dessus de 80 km, et la réaction avec le soufre S + O2 −−→ SO + O, qui domine
la consommation de O2 en-dessous de 60 km. L’importance dans la consommation de O2 change
avec la concentration en SO2 et donc son initialisation. La figure 8.18 montre que c’est la réaction
S + O2 −−→ SO + O qui devient la principale perte de O2 quand on initialise SO2 à 15 ppmv dans
l’atmosphère profonde.
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Figure 8.17 – Profils verticaux des termes de production et de perte de O2 avec une atmosphère profonde initialisée

à 10 ppmv en SO2. Seules les réactions prépondérantes sont affichées.

Figure 8.18 – Profils verticaux des termes de production et de perte de O2 avec une atmosphère profonde initialisée

à 15 ppmv en SO2. Seules les réactions prépondérantes sont affichées.

8.2.2 Durée de vie photochimique de l’oxygène moléculaire O2

Le temps de vie photochimique de O2 dépend des termes de perte dominants dans le budget total
de O2. Ces réactions, que nous avons vues à la section 8.2.1, sont les suivantes :

J1 : O2 + hν
J1−−→ HO2 + M
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Cycle ClCO3 : (ClCO + O2 + M k43−−→ ClCO3 + M)− (ClCO3 + O k45−−→ Cl + CO2 + O2)
R68 : S + O2

k68−−→ SO + O

Les figures 8.19 et 8.20 représentent les temps de vie associés à chacune de ces réactions selon
des initialisations en SO2 différentes. Le temps de vie photochimique de O2, τO2 , est la somme des
contributions de toutes ces réactions et s’exprime selon la formule suivante :

τO2 = 1./

(
J1 + k43 · [ClCO]− k45 ·

[ClCO3]
[O2] · [O] + k68 · [S]

)
(8.12)

À la base des nuages, ∼ 48 km, le temps de vie photochimique de O2 est d’une vingtaine d’années pour
les deux simulations. À 60 km, la figure 8.19 voit le minimum de son temps de vie photochimique
égal à environ un an en figure 8.20 de l’ordre de la vingtaine d’années. C’est à partir de 70 km que la
différence entre les deux simulations devient flagrante. La simulation avec 10 ppmv de SO2 initialisé
dans l’atmosphère profonde voit la réaction S + O2

k68−−→ Cl + SO + O et le Cycle ClCO3 perdre
leur influence devant la photodissociation de O2. Au-dessus de 70 km, la simulation où SO2 est plus
abondant, figure 8.20, voit le temps photochimique de O2 devenir 1000 fois plus court que la simula-
tion plus pauvre en SO2. À ∼ 90 km le temps photochimique de O2 est d’environ 3 jours, figure 8.20,
contre 3 ans pour la figure 8.19. Les temps de vie de O2 demeurent cependant longs devant le temps
de la super-rotation d’environ 5-7 jours entre 50 et 85 km. On conclut que O2 est une espèce à assez
longue durée de vie dans l’atmosphère vénusienne jusqu’au sommet du modèle, ∼ 100 km, et que sa
distribution sera principalement contrainte par la dynamique.

Figure 8.19 – Durée de vie de O2 calculée par notre modèle avec SO2 initialisé à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde

et après 100 jours vénusiens simulés. Seules les réactions principales dans la perte de O2 sont affichées.
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Figure 8.20 – Durée de vie de O2 calculée par notre modèle avec SO2 initialisé à 15 ppmv dans l’atmosphère profonde

et après 100 jours vénusiens simulés. Seules les réactions principales dans la perte de O2 sont affichées.

8.2.3 Résultats

8.2.3.1 Mise à l’équilibre de l’oxygène moléculaire O2

Sur Vénus c’est l’oxygène atomique, issu de CO2 +hν −−→ CO+O, et ses réactions avec les espèces
chlorées ClO et ClCO3 qui, à terme, produisent O2. À partir d’une simulation initialisée avec O2 égal
à zéro on remarque que O2, figure 8.21, a un comportement similaire dans le temps à CO, figure 8.4.
O2 atteint un état d’équilibre dans l’atmosphère photochimique, à 60± 20 ppmv aux hautes latitudes
et environ 20 ppmv à l’équateur (figure 8.21(a)) ; après une quarantaine de jours vénusiens simulés.
L’enrichissement croissant avec les latitudes est également induit, comme pour CO, par la dynamique
de la cellule de Hadley pour atteindre, à 40 km, 1 ppmv à l’équateur et environ 4 ppmv aux hautes
latitudes après 100 jours vénusiens simulés.
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(a)

(b)

Figure 8.21 – Variation temporelle de O2 dans notre modèle. Les enveloppes colorées représentent la déviation standard en longitude

des valeurs du rapport de mélange de O2. (a) à 80 km. (b) à 40 km.

8.2.3.2 L’oxygène moléculaire O2

La figure 8.22 présente les cartes des moyennes zonales du rapport de mélange de O2 selon deux ini-
tialisations en SO2 dans l’atmosphère profonde, à 10 ppmv, figure 8.22(a), et 15 ppmv, figure 8.22(b).
La concentration de O2 augmente avec l’altitude car la concentration de O, produit par la photo-
dissociation de CO2, et celle de ClO, produit indirect de la photodissociation de HCl, augmentent
également avec l’altitude et que la production de O2 est liée à ces espèces. Le comportement de O2 est
typique d’une espèce produite par la photochimie et à longue durée de vie. O2 est donc distribuée en
latitude selon la circulation de Hadley et se rapproche en cela du comportement de CO. Conformément
à la chimie et aux temps photochimiques de O2 décrits dans les sections 8.2.1 et 8.2.2, la simulation
initialisée avec moins de SO2 est plus riche en O2.
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(a) (b)

Figure 8.22 – Moyennes zonales de l’oxygène moléculaire O2 selon différentes initialisations de l’atmosphère profonde en SO2 après

100 jours vénusiens simulés. (a) simulation initialisée avec 10 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde. (b) simulation initialisée avec

15 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde.

La figure 8.23 présente les cartes de rapport de mélange de O2 pour diverses altitudes entre 60 et
90 km d’altitude. De 60 à 80 km, on observe de forts maximums aux pôles qui sont dûs aux branches
descendantes de la circulation de Hadley qui apporte des masses d’air riches en O2 depuis les altitudes
supérieures. Entre 80 et 90 km on observe la transition entre la circulation de Hadley et la circulation
subsolaire-antisolaire se mettre en place. À partir de 90 km, la circulation subsolaire-antisolaire do-
mine et on observe une diminution de O2 le jour due à la branche ascendante au point subsolaire. Le
maximum de O2 se situe avant le terminateur du matin par l’effet conjugué de la branche descendante
de la circulation subsolaire-antitsolaire qui est décalée vers l’Ouest par la composante zonale du vent.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figure 8.23 – Cartes de O2 de 60 à 90 km selon deux initialisations en SO2 différentes dans l’atmosphère profonde. Les cartes de

la colonne de gauche sont issues d’une simulation où SO2 est initalisée à 10 ppmv et la colonne de droite à 15 ppmv dans l’atmosphère

profonde. Les cartes sont centrées sur le midi local.

164



Chapitre 8. Simulations de la photochimie de Vénus : Résultats

8.2.3.3 La non-détection de l’oxygène moléculaire O2 dans l’atmosphère de Vénus

Les tentatives de mesures de O2 depuis la Terre par Traub and Carleton (1974) et Trauger and Lu-
nine (1983) se sont soldées par une absence de détection, la colonne d’abondance en O2 se situant alors
sous le seuil de détection des spectromètres terrestres utilisés. Mills (1999) tenta à nouveau de mesurer
O2 à partir du spectromètre UHRF de l’Anglo-Australian Observatory. Ces observations conclurent
également par une non-détection de O2 et Mills (1999) détermina une valeur maximale du rapport
de mélange de O2 au regard de la résolution de l’instrument égale à 3 ppmv au-dessus de 58 km. La
sensibilité de l’instrument aurait également permis de détecter une dizaine de ppmv en-dessous de
52 km si une telle concentration avait été présente sur Vénus. Le principal écueil auquel font face les
modèles chimiques dans la simulation de l’oxygène moléculaire O2 est résumé par la figure 8.24 qui
présente le profil moyen du rapport de mélange de O2 calculé par notre modèle :

Figure 8.24 – Profil du rapport de mélange global de l’oxygène moléculaire O2. Les enveloppes colorées représentent

la déviation standard pondérée en latitude de la moyenne zonale et pondérée en latitude. Les tirets fins représentent les

valeurs minimales/maximales de la concentration de O2. Les limites maximales du rapport de mélange de O2 sont issues

de Mills (1999).

Le rapport de mélange de O2 calculé par notre modèle est d’un ou deux ordres de grandeur
supérieurs à la limite de 3 ppmv compatible avec les observations de Mills (1999). Aucun modèle
chimique ne parvient à expliquer les faibles concentrations de O2 déduites de sa non-détection dans
l’atmosphère de Vénus. Tous les modèles chimiques 1D, Yung and DeMore (1982); Mills et al. (2007);
Zhang et al. (2012); Krasnopolsky (2012), reproduisent des quantités en O2 trop élevées et du même
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ordre que la nôtre. C’est un écart, entre modèle et observation, non résolu à ce jour. Nos résultats
concernant O2 sont cohérents avec ces précédents travaux de modélisation.

8.2.3.4 L’oxygène atomique O

L’oxygène atomique O est le produit direct de la photodissociation de CO2, CO2+hν −−→ CO+O,
mais est rapidement détruit. C’est pourquoi le modèle reproduit une couche riche en O uniquement
dans les niveaux les plus hauts, au-dessus de 90 km, où la photodissociation de CO2 est plus intense.

(a) (b)

Figure 8.25 – Moyennes zonales de l’oxygène moléculaire O selon différentes initialisations de l’atmosphère profonde en SO2 après

100 jours vénusiens simulés. (a) simulation initialisée avec 10 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde. (b) simulation initialisée avec

15 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde.

L’oxygène atomique O a une faible durée de vie et est régi par un comportement photochimique.
Sa production se fait du côté jour, où il est à l’équilibre photochimique, et il est consommé rapidement
du côté nuit, figure 8.26. Le rapport de mélange de O est plus élevé sur la carte 8.26(d) car la réaction
S + O2 −−→ SO + O est plus productive dans la simulation où SO2 est initialisée à 15 ppmv dans
l’atmosphère profonde comme le montre la figure 8.18.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 8.26 – Cartes de O de 80 à 90 km selon deux initialisations en SO2 différentes dans l’atmosphère profonde. Les cartes de

la colonne de gauche sont issues d’une simulation où SO2 est initalisé à 10 ppmv et la colonne de droite à 15 ppmv. Les cartes sont

centrées sur le midi local.

8.2.3.5 L’ozone O3

Comme dans la stratosphère terrestre, l’ozone sur Vénus est détruit par le chlore selon le cycle (8.13)
suivant :

Cl + O3 −−→ ClO + O2

ClO + O −−→ Cl + O2

BILAN : O + O3 −−→ 2 O2

(8.13)

Ce cycle détruit rapidement l’ozone au-dessus 70 km là où ClO est plus abondant. La simulation où
SO2 est initialisé à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde, figure 8.27(a), accumule à 60 km de l’ozone
aux latitudes supérieures à 60°. Cela se produit parce que les masses d’air riches en O2 suivent les
branches descendantes de la cellule de Hadley et la formation d’ozone via la réaction à trois corps
O + O2 + M −−→ O3 + M augmente rapidement avec la pression. L’absence de ClO à cet endroit
permet à l’ozone ainsi produit de s’accumuler. Dans la simulation où SO2 est initialisé à 15 ppmv dans
l’atmosphère profonde, figure 8.27(b), la situation est différente. La réaction S + O2 −−→ SO + O est
plus productive et fournit l’oxygène atomique O nécessaire à la formation de ClO et donc la destruc-
tion de l’ozone via le cycle (8.13). C’est pour cela que l’on accumule pas de O3 aux pôles à 60 km dans
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la figure 8.27(b).

(a) (b)

Figure 8.27 – Moyennes zonales de l’oxygène moléculaire O3 selon différentes initialisations de l’atmosphère profonde en SO2 après

100 jours vénusiens simulés. (a) simulation initialisée avec 10 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde. (b) simulation initialisée avec

15 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde.

La figure 8.28 représente les cartes du rapport de mélange de O3 calculé par notre modèle pour des
initialisations différentes en SO2 et pour des altitudes allant de 60 à 96 km. L’ozone O3 est également en
équilibre photochimique, produit majoritairement du côté jour par la réaction O2 +O+M −−→ O3 +M
et en équilibre avec sa photodissociation O3 + hν −−→ O2 + O. Les maximums d’ozone sont donc ob-
servés aux terminateurs car pendant la journée l’ozone est détruit par ClO via le cycle (8.13) en plus
d’être soumis à sa photodissociation. À ∼ 60 km dans la simulation où SO2 est initialisée à 10 ppmv
dans l’atmosphère profonde, figure 8.28(a), on observe l’accumulation de l’ozone dans les régions po-
laires due à la combinaison d’une faible concentration de ClO et un fort apport en O2 dû aux branches
descendantes de la cellule de Hadley.

L’ozone n’a été détectée sur Vénus, du côté nuit, que par SPICAV entre 100 et 110 km (Montmessin
et al., 2011). La concentration en ozone observée par SPICAV varie entre 107 et 108 molec/cm3, ce qui
représente entre 1 et 10 ppbv à 100 km. Cependant, les altitudes couvertes sont supérieures à l’altitude
maximale de notre modèle.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Figure 8.28 – Cartes de O3 de 60 à 96 km selon deux initialisations en SO2 différentes dans l’atmosphère profonde. Les cartes de

la colonne de gauche sont issues d’une simulation où SO2 est initalisée à 10 ppmv et la colonne de droite à 15 ppmv dans l’atmosphère

profonde. Les cartes sont centrées sur le midi local.

8.2.3.6 Comparaison des espèces oxygénées Ox avec les observations et modèles 1D

La simulation utilisée pour comparer nos résultats avec les mesures et les modèles chimiques 1D
utilise l’initialisation des espèces chimiques dans l’atmosphère profonde suivante :
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Espèces Rapport de mélange volumique Notes et Références

H2O 30 ppmv Bézard and de Bergh (2007); Marcq et al. (2008)
HCl 0,4 ppmv Krasnopolsky (2010b, 2012)
SO2 10 ppmv Test similaire à Krasnopolsky (2012)
OCS 3 ppmv Marcq et al. (2008)
CO 25 ppmv Marcq et al. (2008); Tsang et al. (2009)

Le rapport de mélange CO2 est égal à 1 − Σ traceurs. N2 est constant, initialisé à 3, 5% et toutes les autres espèces chimiques

sont initialisées à 0

La figure 8.29 affiche les profils verticaux des densités des espèces oxygénées O, O2 et O3 calcu-
lées par notre modèle afin de les comparer aux observations de Gerard et al. (2009) et au modèle
photochimique 1D de Krasnopolsky (2012). Les mesures disponibles de O après interprétations des
mesures du airglow suite à la désexcitation de O2(a1∆ g), O2(a1∆ g) −−→ O2 + hν, concordent avec
les résultats de notre modèle. La densité de O de 0 à 95 km est conforme aux mesures par Gerard
et al. (2009) et au modèle 1D de Krasnopolsky (2012). Krasnopolsky (2012) reproduisait déjà un profil
vertical de O en accord avec les observations, figure 8.29(b) mais également des densités trop élevées
en O2 si l’on considère la limite supérieure à 3 ppmv déduite par Mills et al. (2007). Nos résultats
sur le profil de concentration de O sont quasiment identiques mais celles de O2 et O3 en-dessous de
70 km diffèrent. Krasnopolsky (2012) attribue la faible concentration en-dessous de 60 km de O2 aux
réactions impliquant OCS mais l’absence de la circulation globale de Hadley dans les modèles 1D
interdit l’enrichissement des basses altitudes en O2.

L’initialisation en SO2 dans l’atmosphère profonde influence les concentrations des espèces oxygé-
nées Ox et la figure 8.30 montre les profils verticaux de ces concentrations pour une simulation où SO2

a été initialisé à 15 ppmv dans l’atmosphère profonde. Comparé à la simulation avec SO2 initialisé
à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde, on remarque que les concentrations de l’ozone diminue, de
O2 également alors que celle de O augmente. Les concentrations calculées de O du côté nuit sont en
meilleur accord avec les mesures de Gerard et al. (2009), ce qui semble indiquer qu’une présence de
soufre au-dessus des nuages rapproche le modèle des mesures.
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(a) (b)

Figure 8.29 – (a) Profils de la moyenne globale des espèces oxygénées Ox. Les enveloppes colorées représentent la

déviation standard pondérée en latitude de la moyenne zonale. les tirets fins représentent les valeurs minimales/maximales.

Les densités de O du côté nuit déduites par Gerard et al. (2009) avec l’instrument IRTF sont indiquées par les deux

traits noirs. (b) résultats du modèle 1D de la photochimie de Vénus par Krasnopolsky (2012).

Figure 8.30 – Profil de la moyenne globale de la densité des espèces oxygénées Ox pour une simulation avec SO2

initialisé à 15 ppmv. Les enveloppes colorées représentent la déviation standard pondérée en latitude de la moyenne

zonale. les tirets fins représentent les valeurs minimales/maximales. Les densités de O du côté nuit déduites par Gerard

et al. (2009) avec l’instrument IRTF sont indiquées par les deux traits noirs.
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8.3 Les espèces chlorées.

HCl est le principal porteur de chlore Cl et le libère en même temps que H lors de sa photodisso-
ciation :

HCl + hν −−→ H + Cl

HCl est donc l’espèce source des espèces Cl, ClO, ClCO et ClCO3, à la base des schémas de recyclage
de CO2. Reproduire correctement la concentration et répartition de HCl et des radicaux chlorés est
donc primordial.

8.3.1 La chimie de HCl

Perte de HCl

Les taux de réaction de production/consommation de HCl sont représentés à la figure 8.31 et fi-
gure 8.33 pour des simulations aux initialisations différentes en SO2 dans l’atmosphère profonde. La
consommation de HCl se fait majoritairement via sa photodissociation :

HCl + hν
J10−−→ H + Cl

En-dessous de 60 km, la photodissociation chute brutalement à cause de l’absorption du rayonnement
dans la couche nuageuse et les pertes deviennent négligeables

Production de HCl

La production de HCl est dominée par la réaction entre deux espèces issues de la photodissociation
de HCl :

Cl + HO2 −−→ HCl + O2

Cette réaction, figure 8.31, possède un taux de production 10 fois moindre que la consommation de
HCl à son pic de photodissociation à 66 km. C’est au-dessus de 90 km que la production de HCl devient
plus importante que sa consommation.
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Figure 8.31 – Profils verticaux des termes de production et de perte de HCl avec une atmosphère profonde initialisée

à 10 ppmv en SO2. Seules les réactions prépondérantes sont affichées.

Sensibilité à l’initialisation en SO2 dans l’atmosphère profonde

La figure 8.32 représente les profils verticaux des fréquences de photodissociation de HCl pour une
simulation où SO2 est initialisé à 10 et 15 ppmv dans l’atmosphère profonde.

Figure 8.32 – Profils verticaux des fréquences de photodissociation (s−1) de HCl calculées avec une initialisation de

SO2 dans l’atmosphère profonde égale à 10 ppmv (bleu) ou 15 ppmv (vert).

La fréquence de photodissociation de HCl est inférieure pour la simulation avec SO2 initialisé à
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10 ppmv comparé à la simulation avec SO2 initialisé à 15 ppmv. Cette différence est le résultat de l’ab-
sorption du rayonnement UV par SO2 entre 200 et 230 nm, qui écrante le rayonnement disponible pour
la photodissociation de HCl intervenant dans cette même région spectrale. La figure 8.33 montre que
cette diminution de la fréquence de photodissociation de HCl se répercute sur les taux de production
plus faibles des réactions impliquées dans la chimie de HCl.

Figure 8.33 – Profils verticaux des termes de production et de perte de HCl avec une atmosphère profonde initialisée

à 15 ppmv en SO2. Seules les réactions prépondérantes sont affichées.

8.3.2 Temps de vie photochimique de HCl

Le temps de vie photochimique de HCl dépend des termes de perte dominants dans le budget total
de HCl. Ces réactions, que nous avons vues à la section 8.3.1, sont les suivantes :

J10 : HCl + hν
J10−−→ H + Cl

R32 : HCl + O k32−−→ HO + Cl

Les figures 8.34 et 8.35 représentent les temps de vie associés à chacune de ces réactions selon des
simulations aux initialisations en SO2 différentes. Le temps de vie photochimique de HCl, τHCl, est la
somme des contributions de toutes ces réactions et s’exprime selon la formule suivante :

τHCl = 1./ (j10 + k32 · [O]) (8.14)

La photodissociation de HCl est prépondérante dans la perte de HCl dans la majorité de l’atmosphère
photochimique, de 60 à 90 km. Le temps de vie photochimique de HCl change selon l’initialisation en
SO2, figure 8.34 et 8.35, mais demeurent tous les deux très lents, allant de la centaine de siècles à
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50 km à la dizaine de jours à 90 km. Cette longue durée de vie implique que HCl est en principe bien
mélangé et que ses variations géographiques sont d’origines dynamiques quelque soit l’initialisation en
SO2.

Figure 8.34 – Profils verticaux des temps de vie associés aux termes de perte de HCl calculés par notre modèle avec

une atmosphère profonde initialisée à 10 ppmv en SO2 après 100 jours vénusiens simulés. Seules les réactions principales

dans la perte de HCl sont affichées.

Figure 8.35 – Profils verticaux des temps de vie associés aux termes de perte de HCl calculés par notre modèle avec

une atmosphère profonde initialisée à 15 ppmv en SO2 après 100 jours vénusiens simulés. Seules les réactions principales

dans la perte de HCl sont affichées.
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8.3.3 Résultats

Les moyennes zonales du rapport de mélange de HCl, figure 8.36, montrent que HCl est quasi-
uniformément mélangé jusqu’à au moins 70 km. On remarque la baisse du rapport de mélange de HCl
vers 70 km, figure 8.36(a), due à la photodissociation de HCl plus intense. La simulation où SO2 est
initialisé à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde possède un rapport de mélange plus élevé au-dessus de
80 km, figure 8.36(a), que la simulation où SO2 est initialisé à 15 ppmv dans l’atmosphère profonde, fi-
gure 8.36(b). C’est en accord avec les figures des taux de production, 8.31 et 8.33, où l’on remarque
que la production de HCl dans les derniers niveaux du modèle est proche ou dépasse la consommation
moyenne due à la photodissociation, figure 8.31, contrairement à la figure 8.33.

(a) (b)

Figure 8.36 – Moyennes zonales de HCl selon différentes initialisations de l’atmosphère profonde en SO2 après 100 jours vénusiens

simulés. (a) avec une atmosphère profonde initialisée à 10 ppmv en SO2. (b) avec une atmosphère profonde initialisée à 15 ppmv en

SO2

Au-dessus de 80 km, la figure 8.37 montre une faible variation diurne de HCl comme l’avait suggéré
l’étude du temps de vie photochimique de HCl. La circulation subsolaire-antisolaire régit la distribu-
tion de HCl à ces altitudes.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Figure 8.37 – Cartes de HCl de 70 à 90 km selon deux initialisations en SO2 différentes dans l’atmosphère profonde. Les cartes de

la colonne de gauche sont issues d’une simulation où SO2 est initalisé à 10 ppmv et la colonne de droite à 15 ppmv dans l’atmosphère

profonde. Les cartes sont centrées sur le midi local.

8.3.4 HCl : Comparaison avec les mesures

La simulation la plus proche des observations de CO et SO2 utilisée pour comparer nos résultats
avec les mesures et les autres modèles chimiques utilise l’initialisation suivante des espèces chimiques
dans l’atmosphère profonde :
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Espèces Rapport de mélange volumique Notes et Références

H2O 30 ppmv Bézard and de Bergh (2007); Marcq et al. (2008)
HCl 0,4 ppmv Krasnopolsky (2010b, 2012)
SO2 10 ppmv Test similaire à Krasnopolsky (2012)
OCS 3 ppmv Marcq et al. (2008)
CO 25 ppmv Marcq et al. (2008)

Le rapport de mélange CO2 est égal à 1 − Σ traceurs. N2 est constant, initialisé à 3, 5% et toutes les autres espèces chimiques

sont initialisées à 0

La figure 8.38, issue de Mahieux et al. (2015b), est une synthèse des mesures du profil vertical du
rapport de mélange de HCl depuis le sommet des nuages jusqu’à 110 km. Elle regroupe les observations
par spectrométrie depuis la Terre de Young (1972), de Iwagami et al. (2008) à partir d’un spectromètre
IR, de Krasnopolsky (2010b) à partir de l’instrument CSHELL de l’IRTF, de Sandor et al. (2012) dans
le sub-millimétrique depuis le JCMT et enfin de Mahieux et al. (2015b) dans l’IR à partir de SOIR
à bord de la sonde Venus Express. La figure montre aussi les résultats du modèle photochimique 1D
de Yung and DeMore (1982). Les observations depuis la Terre et celles effectuées depuis la sonde
Venus Express à partir de SOIR sont en désaccord sur la forme du profil et les valeurs du rapport de
mélange de HCl. Le profil de SOIR peut s’expliquer de deux manières. Soit il existe une source de
HCl au-dessus de 85 km, soit il existe puits de HCl en-dessous de 85 km. La figure 8.39 représente la
moyenne globale du rapport de mélange de HCl calculé par notre modèle. La perte de HCl dans notre
modèle est majoritairement due à sa photolyse et le profil vertical calculé de son rapport de mélange va
donc décroissant avec l’altitude. Notre modèle est en fort désaccord avec les observations de Mahieux
et al. (2015b) à partir de l’instrument SOIR. Notre modèle affiche par contre un excellent accord avec
les mesures par spectroscopie depuis la Terre et avec les résultats de la modélisation photochimique
1D de Yung and DeMore (1982).

178



Chapitre 8. Simulations de la photochimie de Vénus : Résultats

Figure 8.38 – Synthèse des mesures de HCl dans l’atmosphère de Vénus (Mahieux et al., 2015b). Les mesures de SOIR
sont comparées à la littérature disponible (Young, 1972; Yung and DeMore, 1982; Iwagami et al., 2008; Krasnopolsky,
2010b; Sandor et al., 2012)

Figure 8.39 – Profil vertical du rapport de mélange global de HCl calculé par notre modèle. L’enveloppe colorée

représente la déviation standard pondérée en latitude. les tirets fins représentent les minimums/maximums du rapport

de mélange de HCl.
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8.3.5 Les produits de dégradation de HCl :

Parmi les espèces issues du réservoir HCl, on a vu que ClCO et ClCO3 représentaient des espèces
clés dans la stabilité du CO2. ClO et ClSO2 le sont pour la chimie de l’oxygène moléculaire O2. On
résume les cycles des produits de dégradation de HCl selon le cycle suivant :

HCl + hν −−→ H + Cl

Cl + X + M −−→ ClX + M
BILAN : HCl + hν + X −−→ ClX + H

(8.15)

Où l’espèce X dans ce cycle peut être O, SO2 et CO pour former respectivement ClO, ClSO2 et
ClCO. Il y a donc une compétition entre ces espèces pour la consommation du Cl produit par la
photodissociation de HCl. Les paragraphes qui vont suivre détaillent brièvement ces espèces telles que
nous les modélisons.

8.3.5.1 Distribution de ClO

De jour, la principale réaction de formation de ClO est :

Cl + O3 −−→ ClO + O2

ClO se forme rapidement pendant le jour et est détruit par la réaction :

ClO + O −−→ Cl + O2

À laquelle il faut ajouter sa photodissociation très rapide, ClO + hν −−→ Cl + O, voir la figure 4.1.
ClO a donc une courte durée de vie et est à l’équilibre photochimique de jour.

De nuit, la formation de ClO est majoritairement due à la réaction :

ClCO3 + Cl −−→ ClO + Cl + CO2

Cependant ClO est toujours soumis à une réaction rapide de perte :

ClO + HO2 −−→ HOCl + O2

ClO garde une durée de vie courte et est en équilibre avec ClCO3 durant la nuit.
En-dessous de 80 km la présence de ClO est contrainte par l’accès aux atomes de chlore Cl pour se

former via ClCO3. Dans la simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde, la
photodissociation de HCl à 70 km permet de former ClCO3 et ClO. Cependant, aux hautes latitudes
et en-dessous de 80 km, HCl est reformé plus efficacement dans cette simulation et stocke plus de
Cl, figure 8.37(a), que la simulation où SO2 est initialisé à 15 ppmv, figure 8.37(b), interdisant ainsi la
formation de ClO aux hautes latitudes en-dessous de 80 km via ClCO3, figure 8.40(a). Cette absence
de ClO permet l’accumulation à 60 km d’ozone dans cette simulation, figure 8.27(a). C’est l’inverse
qui se produit dans la simulation où SO2 est initialisé à 15 ppmv dans l’atmosphère profonde. La
photodissociation de HCl est moins intense et l’espèce ClSO2 ralentit la reformation de HCl procurant
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ainsi les atomes de chlore nécessaires à l’accumulation aux pôles, vers 65 km, de ClO, figure 8.40(b).

(a) (b)

Figure 8.40 – Moyennes zonales de ClO selon différentes initialisations de l’atmosphère profonde en SO2 après 100 jours vénusiens

simulés. (a) simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv et (b) à 15 ppmv.

8.3.5.2 Distribution de ClCO

Le rapport de mélange de ClCO est de l’ordre du centième de ppbv à partir de 80 km, figure 8.41.
La sensibilité de ClCO en fonction de l’initialisation de SO2 est peu marquée. ClCO est gouverné par
la réaction de production :

Cl + CO + M −−→ ClCO + M

Puis est soumis à l’équilibre avec ClCO3 :

ClCO + O2 + M −−⇀↽−− ClCO3 + M

ClCO est produit aux altitudes supérieures à 80 km, figure 8.41(a) et figure 8.41(b). ClCO a une faible
durée de vie au-dessus de 80 km, de l’ordre de quelques heures, et ses variations sont principalement
d’ordre photochimique et non dynamique.
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(a) (b)

Figure 8.41 – Moyennes zonales de ClCO selon différentes initialisations de l’atmosphère profonde en SO2 après 100 jours vénusiens

simulés. (a) simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv et (b) à 15 ppmv.

8.3.5.3 Distribution de ClCO3

ClCO3 est en équilibre avec ClCO selon la réaction d’équilibre suivante :

ClCO + O2 + M −−⇀↽−− ClCO3 + M

Les pertes de ClCO3 s’effectuent selon les réactions suivantes :

ClCO3 + O −−→ Cl + O2 + CO2

ClCO3 + Cl −−→ Cl + ClO + CO2

À basses altitudes, la réaction à trois corps favorise la production de ClCO3. Les maximums de ClCO3

observés à 60 km aux hautes latitudes, figure 8.42, correspondent à des enrichissements en O2 par les
branches descendantes de la cellule de Hadley, ce qui déplace l’équilibre ClCO+O2+M −−⇀↽−− ClCO3+M
vers la formation de ClCO3.

Aux hautes altitudes, ClCO3 a une durée de vie de quelques heures et est à l’équilibre photochi-
mique de jour.
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(a) (b)

Figure 8.42 – Moyennes zonales de ClCO3 selon différentes initialisations de l’atmosphère profonde en SO2 après 100 jours vénusiens

simulés. (a) simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv et (b) à 15 ppmv.

8.3.5.4 Distribution de ClSO2

La réaction de formation de ClSO2 est :

Cl + SO2 + M −−→ ClSO2 + M

ClSO2 se forme alors principalement de jour, là où Cl est disponible après photodissociation de HCl.
De jour, ClSO2 réagit rapidement avec d’autres produits de photodissociation selon les réactions :

ClSO2 + O −−→ SO2 + ClO

ClSO2 + H −−→ SO2 + HCl

Du côté nuit ClSO2 réagit avec lui-même via la réaction :

ClSO2 + ClSO2 −−→ Cl2 + SO2 + SO2

La concentration de ClSO2 est directement liée à celle de SO2. Il est normal que l’on retrouve plus de
ClSO2, figure 8.43(b), pour la simulation avec SO2 initialisé à 15 ppmv dans l’atmosphère profonde
que la simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv, figure 8.43(a). Si l’on ne retrouve pas de ClSO2 au-
dessus de 70 km dans la figure 8.43(a) c’est parce que la décroissance du SO2 dans la couche nuageuse
empêche le SO2 de passer cette limite et donc de former ClSO2. Au contraire, la figure 8.43(b) où le
SO2 est présent à environ 3 ppmv au-dessus du sommet des nuages, la formation de ClSO2 domine
celle des autres produits de dégradation de HCl via le cycle (8.15). Dans la figure 8.43(b), la réparti-
tion de ClSO2 est divisée en trois étages. Du sommet du modèle jusqu’à 85 km, ClSO2 se maintient
principalement du côté jour grâce à la forte concentration de chlore atomique Cl. De 85 à 70 km, On
observe un minimum de ClSO2 à l’équateur là où SO2 est le moins concentré à cause de sa photolyse.
En-dessous de 70 km c’est la concentration de SO2 qui maintient la présence de ClSO2 jusqu’à ce
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qu’il n’y ait plus assez de Cl disponible. La figure 8.43(b) nous donne une idée de la structure que
pourrait avoir ClSO2 avec du SO2 qui passe la barrière de condensation/sédimentation des nuages,
la figure 8.43(a) reproduisant une quasi-absence de SO2 au-dessus de 68 km.

La production de ClSO2 dans la figure 8.43(b) explique la disparition de ClO dans la zone équa-
toriale entre 60 et 90 km si l’on compare les figures 8.40(a) et 8.40(b). La plus grande concentration
de SO2 dans l’atmosphère photochimique favorise ClSO2 sur ClO. Cela explique la baisse du taux de
production de O2 par la réaction ClO + O −−→ Cl + O2 entre les figures 8.17 et 8.18.

(a) (b)

Figure 8.43 – Moyennes zonales de ClSO2 selon différentes initialisations de l’atmosphère profonde en SO2 après 100 jours vénusiens

simulés. (a) simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv et (b) à 15 ppmv.

8.4 La vapeur d’eau H2O(g).

La concentration en vapeur d’eau sur Vénus est directement influencée par la chimie du soufre
via l’oxydation de SO2 et la production d’acide sulfurique H2SO4, mais également par la barrière de
condensation que représente la couche nuageuse vénusienne.

8.4.1 Rappels de la chimie de la vapeur d’eau H2O(g)

Production de H2O(g)

Du sommet du modèle à la base des nuages, la production de H2O(g) est essentiellement due à la
réaction entre l’acide chlorhydrique HCl et le radical hydroxyle HO :

HCl + HO k33−−→ Cl + H2O
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Il n’y a qu’au-dessus de 90 km que la réaction avec l’hydrogène atomique H et le radical péridroxyle
HO2 devient prépondérante dans la production de H2O(g) :

H + HO2
k15−−→ H2O + O

La figure 8.44 qui représente les taux de productions/pertes de H2O(g) montre qu’en-dessous des
nuages, à 50 km, c’est la décomposition thermique de H2SO4 qui fournit le plus de H2O :

H2SO4 + H2O k97−−→ SO3 + H2O + H2O

Consommation de H2O(g)

De la surface jusqu’au sommet des nuages, ∼ 70 km, la consommation de H2O(g) est majoritaire-
ment due à la production d’acide sulfurique :

SO3 + H2O + H2O k78−−→ H2SO4 + H2O

Jusqu’à 50 km la perte de H2O(g) par production de H2SO4 est quasiment égalée par la décompo-
sition thermique de H2SO4 qui produit H2O. Cela signifie qu’en-dessous de 50 km la vapeur d’eau
H2O(g) est autant produite que consommée et est proche de l’équilibre. Au-dessus des nuages, c’est la
photodissociation de H2O qui devient dominante dans la perte de H2O :

H2O + hν
J7−−→ HO + O

Elle fournit des radicaux hydroxyles HO et de l’oxygène atomique O au-dessus de 85 km.

Figure 8.44 – Profils verticaux moyennés de la production/consommation de la vapeur d’eau H2O(g). Les profils des

réactions prépondérantes sont également affichés.
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8.4.2 Durée de vie photochimique de H2O(g)

Le temps de vie photochimique de la vapeur d’eau n’est constitué que de deux réactions, sa pho-
todissociation et la production de la vapeur d’acide sulfurique :

J7 : H2O + hν
J7−−→ OH + H

R78 : SO3 + H2O + H2O k78−−→ H2SO4 + H2O

On définit le temps de vie photochimique de H2O(g) selon les réactions de perte dominantes de la
vapeur d’eau :

τH2O = 1./ (J7 + k78 · [SO3] · [H2O]) (8.16)

Le profil vertical du temps de vie photochimique moyen de la vapeur d’eau τH2O défini par l’équa-
tion (8.16) est représenté par la figure 8.45. En-dessous de 50 km, τH2O diminue vers des temps de vie
courts, atteignant 72 h à 40 km. Le temps de vie photochimique τH2O définit par l’équation (8.16) ne
tient pas compte du recyclage de H2O par la décomposition thermique de H2SO4. Les taux de réaction
nous ont montré que la production et consommation de H2O sont équivalentes en-dessous de 50 km.
Cela signifie que le temps de vie effectif de H2O(g) est bien plus grand que ce qu’affiche τH2O, au moins
égal à celui à 50 km qui est de 160 ans environ. Il faut prendre en compte la famille (H2O,H2SO4) pour
avoir une idée du temps de vie effectif de ces deux espèces sous les nuages. À 60 km, le maximum de
production de H2SO4 fait chuter τH2O à 3 ans puis augmente jusqu’à la vingtaine de siècles à 65 km.
Il diminue ensuite progressivement jusqu’à atteindre environ 11 jours à 95 km. De manière générale,
la vapeur d’eau possède un temps de vie photochimique long et sa distribution est alors principale-
ment marquée par la dynamique. La décroissance du rapport de mélange de la vapeur d’eau H2O(g),
passant de 30 ppmv sous les nuages à 2 ppmv au-dessus, n’est donc pas liée à la photochimie. C’est
bien la barrière de condensation que forme la couche nuageuse de Vénus qui fait décroître le rapport
de mélange de H2O(g).
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Figure 8.45 – Profils verticaux des temps de vie associés aux termes de perte de H2O calculés par notre modèle avec

une atmosphère profonde initialisée à 10 ppmv en SO2 après 100 jours vénusiens simulés. Seules les réactions principales

dans la perte de H2O sont affichées.

À partir d’une initialisation de H2O à 30 ppmv dans l’atmosphère profonde, il est nécessaire de
simuler une soixantaine de jours vénusiens avec notre GCM pour que H2O(g) soit dans un état d’équi-
libre à toutes les latitudes et altitudes comme le montre la figure 8.46. Cet équilibre global résulte de
l’équilibre entre le GCM, le modèle de nuages et la photochimie.
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(a)

(b)

Figure 8.46 – Variation temporelle de la moyenne globale du rapport de mélange de H2O(g) calculée par le modèle à (a) 80 km

et (b) 40 km. H2O est initialisé à 30 ppmv dans l’atmosphère profonde. Les enveloppes colorées représentent la déviation standard en

longitude des valeurs du rapport de mélange de H2O.

8.4.3 Résultats

Les résultats présentés dans cette section sont issus de la simulation où les espèces réservoirs sont
initialisées de 0 à 40 km selon le tableau suivant :

188



Chapitre 8. Simulations de la photochimie de Vénus : Résultats

Espèces Rapport de mélange volumique Notes et Références

H2O 30 ppmv Bézard and de Bergh (2007); Marcq et al. (2008)
HCl 0,4 ppmv Krasnopolsky (2010b, 2012)
SO2 10 ppmv Test similaire à Krasnopolsky (2012)
OCS 3 ppmv Marcq et al. (2008)
CO 25 ppmv Marcq et al. (2008); Tsang et al. (2009); Cotton et al. (2012)

Le rapport de mélange CO2 est égal à 1 − Σ traceurs. N2 est constant, initialisé à 3, 5% et toutes les autres espèces chimiques

sont initialisées à 0

Le SO2 est initialisé à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde et non suivant les valeurs observées
(∼ 100 ppmv) dans le but de reproduire les rapports de mélange observés de SO2 au-dessus des nuages.
C’est la méthode utilisée par tous les modèles photochimiques récents (Mills et al., 2007; Krasnopolsky,
2012; Zhang et al., 2012).

8.4.3.1 Cartographie de H2O(g)

(a) (b)

Figure 8.47 – Moyennes zonales du rapport de mélange de la vapeur d’eau H2O(g) et de l’eau condensée H2O(l). après 100 jours

vénusiens simulés.

La figure 8.47 montre les moyennes zonales des rapports de mélange des parties gazeuses et liquides
de H2O. Le rapport de mélange de H2O(g) est plus élevé aux basses latitudes qu’aux hautes latitudes
du fait de la circulation de Hadley. Ce comportement se retrouve également dans le partie condensée
H2O(l), figure 8.47(b), qui montre des rapports de mélange plus élevés aux basses latitudes à une
altitude donnée. La figure 8.47 nous apprend que la fraction liquide de H2O ne représente pas plus
de 10% de la partie gazeuse. La partie liquide est en équilibre entre le transport vertical et la sédi-
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mentation. Le transport vertical plus intense aux basses latitudes permet le maintien d’un rapport de
mélange plus élevé à 60 km de H2O(l), figure 8.47(b). Ce maximum de vapeur d’eau condensée H2O(l) à
60 km correspond au pic de consommation de H2O(g), figure 8.44. En effet, la condensation de H2O est
intimement liée à la production de H2SO4 puisque ces deux espèces sont transférées en même temps
vers la phase liquide. Le rapport de mélange de la vapeur d’eau H2O(g) au-dessus de 70 km est bien
mélangé et varie très peu en altitude et latitude conformément à sa longue durée de vie photochimique.

La figure 8.48 représente la distribution de H2O(g) calculée pour diverses altitudes entre 50 et
96 km. Elle montre l’influence de la dynamique de la cellule de Hadley sur la distribution à 50 km de
H2O(g) avec une bande équatoriale plus riche en H2O(g) que les hautes latitudes. À 60 km, on observe
l’influence du transport dû à la marée thermique diurne avec une zone de transport ascendant, masses
d’air riches en H2O(g), pendant le soir et une autre de transport descendant, masses d’air pauvres en
H2O(g), pendant le matin. À 70 et 80 km la vapeur d’eau H2O(g) est bien mélangée sur tout le globe
mais l’on observe également une faible influence de l’oscillation thermique Nord-Sud bi-diurne qui fait
varier le rapport de mélange de H2O(g) de moins de 3% à 70 km. Les figures 8.48(e) et 8.48(f) montrent
l’influence conjuguée du transport subsolaire-antisolaire et de la photochimique. Au-dessus de 80 km,
la circulation subsolaire-antisolaire se met progressivement en place avant de dominer la circulation
globale à partir de 90 km. À cette altitude, le midi local est une zone de transport vertical ascendant
qui apporte des masses d’air plus riches en H2O(g) soumises alors à la photodissociation. De nuit, on re-
trouve la branche descendante de la circulation subsolaire-antisolaire, décalée vers le matin par le vent
zonal d’Est, qui amène des masses d’air plus pauvres en H2O(g), figure 8.48(e) et 8.48(f). C’est le com-
portement attendu d’une espèce à longue durée de vie, similaire par exemple au comportement de CO.

190



Chapitre 8. Simulations de la photochimie de Vénus : Résultats

(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Figure 8.48 – Cartes de la vapeur d’eau H2O(g) de 50 à 96 km. La simulation est initialisée à 10 ppmv de SO2 dans l’atmosphère

profonde. Les cartes sont centrées sur le midi local.

8.4.3.2 Comparaison avec les observations et modélisations 1D

Comparaison en-dessous des nuages.

Sous les nuages, les mesures depuis la Terre dans la fenêtre à 2,3 µm du côté nuit de Vénus per-
mettent de sonder H2O sous la couche nuageuse. Ces observations, par Bézard et al. (1993); Crisp
et al. (1991); Pollack et al. (1993), trouvent toutes une valeur moyenne aux alentours de 30 ppmv
vers 35 km. Les variations en latitude ne sont pas évidentes selon les observations et Drossart et al.
(1993) conclut, en utilisant l’instrument NIMS lors du survol de Vénus par la sonde GALILEO, à un
écart entre les hautes latitudes et l’équateur de moins de 10%. La figure 8.49 représente le rapport de
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mélange en vapeur d’eau observé à 35 km par Marcq et al. (2008) à partir de l’instrument VIRTIS-H
à bord de la sonde Venus Express. La valeur moyenne est de 31 ± 2 ppmv. Les auteurs ne concluent
pas à une variation en latitude compte tenu de la dispersion et précision des mesures. Nos résultats, fi-
gure 8.50, montrent que le rapport de mélange de la vapeur d’eau se maintient proche de 30 ppmv
aux basses latitudes après 100 jours de simulations. Il diminue à 27,5 ppmv aux pôles mais cette di-
minution demeure inférieure à 10% du rapport de mélange en vapeur d’eau initial. La dispersion des
mesures entre 60°S et 60°N observée par VIRTIS se retrouve dans notre modèle par les fluctuations
longitudinales du rapport de mélange de la vapeur d’eau, causée par la dynamique. la vapeur d’eau
modélisée en-dessous des nuages est donc en très bon accord avec les observations.

Figure 8.49 – Rapport de mélange de H2O(g) à 35 km observé par VIRTIS-H (Marcq et al., 2008).

Figure 8.50 – Carte de la vapeur d’eau H2O(g) calculée par notre modèle à 36 km. Carte centrée sur le midi local.

Comparaison au-dessus des nuages.
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La concentration en vapeur d’eau est liée à la concentration initiale en SO2 via la production de
H2SO4. Plusieurs simulations avec un rapport de mélange de SO2 initialisé à des valeurs différentes
ont été menées. Les résultats sur le rapport de mélange de H2O(g) comparées aux mesures de Fe-
dorova et al. (2008) effectuées grâce à l’instrument SOIR à bord de Venus Express sont présentés
en figure 8.51.

(a) (b)

Figure 8.51 – (a) Profils verticaux moyennés du rapport de mélange de la vapeur d’eau H2O(g) selon différentes

initialisations en SO2. (b) Observations de Fedorova et al. (2008) avec l’instrument SOIR à bord de Venus Express.

Les mesures de Fedorova et al. (2008) montrent un rapport de mélange de H2O(g) compris entre 1
et 2 ppmv dans toute l’atmosphère entre 70 et 110 km d’altitude. On observe donc une diminution de
près de 95% de la vapeur d’eau par rapport à la quantité observée sous les nuages, d’environ 30 ppmv.
Comme pour la stratosphère terrestre, cette déshydratation de l’atmosphère vénusienne est consécu-
tive à la condensation de la vapeur d’eau dans les nuages et à la sédimentation des gouttelettes. Ces
mécanismes bloquent l’apport de H2O(g) vers l’atmosphère photochimique et retournent H2O sous sa
forme gazeuse dans l’atmosphère profonde. Notre modèle reproduit également un assèchement très
marqué de l’atmosphère de Vénus au-dessus des nuages, avec un rapport de mélange moyen compris
entre 0 et 4 ppmv selon l’initialisation de SO2 choisie. La « barrière de condensation » simulée par
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notre modèle est donc en bon accord général avec les observations. Comme le montre la figure 8.51(a),
la faible quantité de H2O(g) qui traverse la couche de nuages dans le GCM dépend d’un réglage fin
de l’initialisation de SO2. L’étude de sensibilité que nous avons menée montre que le meilleur accord
quantitatif avec les mesures de H2O(g) de SOIR (Fedorova et al., 2008) s’obtient pour une initialisation
de SO2 dans l’atmosphère profonde qui doit se situer entre 10 et 15 ppmv.

La comparaison de nos résultats avec ceux de Krasnopolsky (2012), figure 8.52, montre que la sen-
sibilité de H2O(g) à l’initialisation en SO2 est partagée par d’autres modèles. Celle-ci est encore plus
extrême chez Krasnopolsky (2012) car un écart à l’initialisation en SO2 de 1 ppmv change le rapport
de mélange de H2O(g) d’un ordre de grandeur au-dessus des nuages alors qu’il faut 10 ppmv de SO2

en plus à notre modèle pour simuler un écart similaire.

(a) (b)

Figure 8.52 – Comparaison avec le modèle de Krasnopolsky (2012) des profils verticaux moyennés de la concentration en vapeur

d’eau H2O(g) selon différentes initialisations en SO2 dans l’atmosphère profonde. (a) moyenne globale de la vapeur d’eau H2O(g) de

notre modèle après 30 jours vénusiens simulés. Les initialisations en SO2 de l’atmosphère profonde sont indiquées dans la légende. (b)

Modèle 1D de Krasnopolsky (2012) pour des valeurs de SO2 initialisées différemment à la base du modèle. 10,2 ppmv, 9,7 ppmv et

9,2 ppmv à 47 km pour les lignes, respectivement, de couleur verte, bleu et rouge. Les numéros correspondent à des observations de la

vapeur d’eau. (1) Fink et al. (1972) ; (2) Ignatiev et al. (1999) ; (3) Bjoraker et al. (1992) ; (4) Fedorova et al. (2008) ; (5) Krasnopolsky

(2010c) ; (6) Cottini et al. (2012) ; (7) Encrenaz et al. (1995) ; (8) Gurwell et al. (2007) et (9) Sandor and Clancy (2005).

La différence de comportement du profil vertical du rapport de mélange H2O(g) vers 70 km entre
notre modèle et celui de Krasnopolsky (2012) tient dans la modélisation des nuages. Il existe une
différence dans la paramétrisation de nos nuages en-dessous et au-dessus de 70 km. On passe du upper
cloud au upper haze. Cette différence dans le régime du flux massique de la sédimentation induit un
palier supplémentaire à l’interface entre les couches nuageuses. Ce second palier n’apparaît pas sur
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la courbe bleue car il n’y a pas assez de SO2 pour initier la formation de vapeur d’acide sulfurique.
Le profil de la vapeur H2O(g) montre qu’elle est bien mélangée au-dessus des nuages, conformément
à sa longue durée de vie. Au-dessus des nuages, sa distribution en latitude est également uniforme
jusqu’à 90 km comme le montre la figure 8.48. C’est une caractéristique observée par Fedorova et al.
(2008) qui, à l’aide de l’instrument SOIR sur la sonde Venus Express, n’ont pas trouvé de variations
en latitude de H2O(g) pour des latitudes supérieures à 60°N, figure 8.53. Une diminution par 50 de la
quantité de H2O(g) au-dessus du sommet des nuages a été observée par Gurwell et al. (2007) sur une
période de temps de 48 h. Le modèle ne reproduit pas de si brusques et intenses variations de H2O(g)

au-dessus des nuages.

Figure 8.53 – Variation en latitude du rapport de mélange de H2O(g), moyenné entre de 75 à 112 km, observé

par Fedorova et al. (2008) avec l’instrument SOIR à bord de la sonde Venus Express.

8.4.4 Conclusions sur la représentation de la vapeur d’eau H2O(g) par notre modèle

Conclusions
— H2O(g) est une espèce à longue durée de vie dans l’atmosphère de Vénus. Sa contribution est

dictée par le transport, la condensation et la sédimentation.
— Sous les nuages, notre modèle est en très bon accord avec les observations. Il y reproduit un

rapport de mélange de H2O(g) uniformément mélangé à 30 ppmv.
— La « barrière de condensation » est bien représentée et permet de bloquer plus de 90% de la

vapeur d’eau sous le sommet des nuages à 70 km. Le rapport mélange de H2O(g) qui passe la
barrière est bien mélangé au-dessus des nuages en accord avec les observations. Les quelques
ppmv autorisés à traverser la couche nuageuse sont très sensibles à la quantité de SO2 sous les
nuages. Ce résultat est cohérent avec les autres modèles de la photochimie de Vénus. Dans le
but de reproduire au mieux les observations de H2O(g), l’initialisation optimale de SO2 dans
l’atmosphère profonde se situe entre 10 et 15 ppmv.

8.5 Étude des espèces soufrées

Les nuages de Vénus composés d’acide sulfurique ont un impact primordial sur le transfert radiatif
vénusien et l’équilibre chimique du soufre et de la vapeur d’eau dans l’atmosphère. C’est l’oxydation du
dioxyde de soufre SO2 qui produit à terme l’acide sulfurique. Les observations de SO2 montrent que son
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rapport de mélange diminue d’une centaine de ppmv sous les nuages pour atteindre environ 0,1 ppmv
au-dessus des nuages. Cette division par mille s’effectue dans la couche nuageuse, entre 50 et 70 km
d’altitude. La concentration en soufre au-dessus des nuages conditionne également le comportement
des espèces oxygénées et chlorées comme je l’ai montré à la section 8.2 et 8.3. SO2 a également un lien
chimique étroit avec la vapeur d’eau H2O(g) via la production et condensation de l’acide sulfurique.
SO2 est également une espèce chimique dont la concentration au-dessus des nuages varie dans le temps,
cette variation allant de la dizaine d’années (Marcq et al., 2013) jusqu’à quelques dizaines d’heures
seulement (Encrenaz et al., 2012, 2015). Ces multiples aspects rendent l’étude de SO2 primordiale
pour comprendre la photochimie de l’atmosphère de Vénus.

8.5.1 le dioxyde de soufre SO2

8.5.1.1 La chimie de SO2

Perte de SO2

Les deux réactions de perte les plus rapides de SO2 sont, d’une part, sa photodissociation :

SO2 + hν
J13−−→ SO + O

Et d’autre part sa réaction avec Cl qui forme ClSO2 :

SO2 + Cl + M k55−−→ ClSO2 + M

Ces deux réactions ont un pic de production vers 60 km (figure 8.54). Cependant, les produits de ces
réactions, SO et ClSO2, sont des espèces à courtes durée de vie qui retournent rapidement le soufre
sous forme de SO2. Ce ne sont donc pas des pertes nettes de SO2. Une troisième réaction importante
dans la chimie de SO2 est son oxydation qui forme SO3 :

SO2 + O + M k74−−→ SO3 + M

Cette réaction est dix fois moins rapide que sa photodissociation ou sa réaction avec Cl. Cependant,
le SO3 produit réagit en partie avec H2O(g) pour former H2SO4, une espèce à longue durée de vie
susceptible de condenser. Contrairement à la photodissociation de SO2 ou sa réaction avec Cl, son
oxydation représente une perte nette. En effet, le soufre présent dans SO3 puis H2SO4 n’est pas recyclé
rapidement en SO2.

Production de SO2

Jusqu’à 60 km, la principale réaction qui produit SO2 est la réaction inverse de R55 :

ClSO2 + ClSO2
k58−−→ SO2 + SO2 + Cl2

Au-dessus de 60 km la production de SO2 se fait majoritairement via deux réactions impliquant SO,
le produit de la photodissociation de SO2 :

SO + ClO k79−−→ SO2 + Cl
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SO + O + M k77−−→ SO2 + M

Toutes ces réactions sont rapides et recyclent le soufre contenu dans SO et ClSO2 vers leur espèce
source SO2. Lorsque le rayonnement UV est suffisant pour enclencher la photochimie de SO2, celui-ci
est en équilibre photochimique avec son produit de photodissociation SO, ainsi qu’avec ClSO2 produit
par la réaction avec Cl.

Figure 8.54 – Profils verticaux moyennés de la production/consommation de SO2, initialisé à 10 ppmv dans l’atmo-

sphère profonde. Les profils des réactions prépondérantes sont également affichés.

8.5.1.2 Durée de vie photochimique de SO2

Notre modèle permet d’étudier la variabilité temporelle de SO2 due à des changements de régime
de température et de dynamique et de définir un temps photochimique caractéristique τSO2 à partir
des deux réactions de perte suivantes :

J13 : SO2 + hν
J13−−→ SO + O

R76 : SO2 + O + M k76−−→ SO3 + M

Cependant, seule la réaction d’oxydation de SO2 qui forme SO3 correspond à une perte nette de
soufre au sein de la famille SOx = SO2 + SO + ClSO2 dont les membres sont soumis entre eux à un
équilibre photochimique. Le temps de vie photochimique de SO2, plus exactement de la famille SOx,
est donc définit uniquement selon l’oxydation de SO2 :

τSO2 = 1./ (k76 · [O]) (8.17)

La figure 8.55 montre que SO2 a une durée de vie de l’ordre de la décennie jusqu’à 55 km. À partir
de cette altitude, sa durée de vie diminue rapidement car la disponibilité en O, produit majoritaire-
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ment par la photodissociation de SO2 à 60 km, augmente. La durée de vie de SO2 s’établit alors à
environ deux mois à partir de 60 km et jusqu’au sommet du modèle. Dans la couche nuageuse, où le
transport vertical est lent et la production de SOx est négligeable, cette durée de vie est suffisam-
ment courte pour expliquer la diminution significative du rapport de mélange de SO2. Cette durée
de vie de deux mois est néanmoins longue devant les 4-5 jours de la super-rotation. On a donc la
famille SOx qui sera bien mélangée à une altitude donnée et SO2 également tant que son équilibre
photochimique avec les autres membres de la famille SOx ne s’est pas déplacé en faveur de sa photo-
lyse. Si c’est le cas, on verra apparaître un comportement diurne de SO2 gouverné par la photochimie.

Figure 8.55 – Profils verticaux des temps de vie associés aux termes de perte de SO2 calculés par notre modèle avec

une atmosphère profonde initialisée à 10 ppmv en SO2 après 100 jour vénusiens simulés. Seules les réactions principales

dans la perte de SO2 sont affichées.

8.5.1.3 Résultats : sensibilité aux conditions dans l’atmosphère profonde

SO2 et H2O contraints par les observations

L’objectif de cette simulation est d’observer les résultats en initialisant la teneur en SO2 et H2O
dans l’atmosphère profonde aux valeurs observées. Les abondances des espèces chimiques réservoirs
sont alors initialisées de 0 à 40 km selon le tableau ci-dessous :
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Espèces Rapport de mélange volumique Notes et Références

H2O 30 ppmv Bézard and de Bergh (2007); Marcq et al. (2008)
HCl 0,4 ppmv Krasnopolsky (2010b, 2012)
SO2 90 ppmv Marcq et al. (2008)
OCS 3 ppmv Marcq et al. (2008)
CO 25 ppmv Marcq et al. (2008); Tsang et al. (2009); Cotton et al. (2012)

Le rapport de mélange CO2 est égal à 1 − Σ traceurs. N2 est constant, initialisé à 3, 5% et toutes les autres espèces chimiques

sont initialisées à 0

La particularité de cette initialisation est la forte concentration en SO2 qui s’approche de la cen-
taine de ppmv en-dessous des nuages comme observé par divers instruments depuis la mission Pioneer
Venus et encore récemment par Marcq et al. (2008) à partir de l’instrument VIRTIS à bord de Ve-
nus Express. Comme observé par Marcq et al. (2008), la vapeur d’eau est initialisée à 30 ppmv, ce
qui signifie que la consommation de SO2 pour produire H2SO4 ne peut s’élever théoriquement qu’à
30 ppmv maximum puisque une molécule de SO2 et de H2O sont nécessaires pour former une molécule
de H2SO4.

L’évolution dans le temps du rapport de mélange de SO2 à 80 km, figure 8.56(a), est marquée par
une augmentation continue qui atteint, après trente jours vénusiens simulés, environ 50 ppmv. Cette
quantité de SO2 est supérieure de plusieurs ordres de grandeurs aux observations qui sont comprises
en moyenne de 10 à 100 ppbv au-dessus des nuages. Le modèle ne reproduit pas la forte décroissance
du SO2 dans les nuages. Inversement, la vapeur d’eau est presque totalement consommée par la pro-
duction de H2SO4 dans les nuages et on retrouve des rapports de mélange à 80 km d’environ 0,01 ppmv
au lieu de 1 ppmv observé.

Cette simulation indique que le modèle est incapable de reproduire, ni même d’approcher, des
concentrations acceptables en SO2 et H2O au-dessus des nuages lorsque SO2 et H2O sont initialisés à
leur valeur observée dans l’atmosphère profonde. Ce problème est connu, même si peu discuté, depuis
les résultats du modèle 1D de l’atmosphère profonde, 0− 47 km, de Krasnopolsky (2007) qui ont servi
de conditions aux limites au modèle 1D de l’atmosphère photochimique, 47−112 km, de Krasnopolsky
(2012). Le rapport de mélange de SO2 dans Krasnopolsky (2007) à 47 km est proche de 100 ppmv. Ce-
pendant, le modèle de Krasnopolsky (2012) ne parvient à reproduire les abondances en SO2 observées
uniquement si il est initialisé à ∼ 10 ppmv, dix fois moins, à 47 km. Les modèles 1D de Mills et al.
(2007) et Zhang et al. (2012) utilisent également des rapports de mélange de SO2 et H2O similaires
à Krasnopolsky (2012) et aux nôtres à la limite basse de leurs modèles pour reproduire les observations
sans justifier la disparité entre cette initialisation et les mesures de SO2 sous les nuages. Le fait que
SO2 au-dessus des nuages soit largement surestimé dans cette simulation nous indique que H2SO4, via
sa condensation et sa sédimentation, ne constitue pas un réservoir de soufre suffisamment efficace. Il
ne peut pas expliquer à lui seul la décroissance d’un facteur mille de SO2 observée entre 40 et 70 km.
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Dans l’atmosphère réelle de Vénus il doit donc exister dans cette gamme d’altitude une ou plusieurs
espèces réservoirs soufrées capables de stocker plus de 60 ppmv de soufre, puisque 90 ppmv de SO2

sont observés sous les nuages et 30 ppmv peuvent en être consommé avec la vapeur d’eau disponible
pour former H2SO4. Cette espèce reste à découvrir. Une hypothèse, avancée par Mills et al. (2007)
concerne les polysulfures, chaînes d’atomes de soufre qui peuvent former S2 à S8 et dont la formation
se trouve accélérée si l’on tient compte de la chimie des chlorures de soufre SCl et S2Cl. Ces nouveaux
réservoirs de soufre ont été premièrement proposés pour expliquer l’apport en soufre au-dessus de
85 km observé par Sandor et al. (2010) et Belyaev et al. (2012). La chimie de ces espèces soufrées n’a
pas été testée dans le cadre de modèles chimiques prenant en compte l’atmosphère profonde. Aucune
de ces espèces n’a également été observée jusqu’ici dans l’atmosphère de Vénus et leur chimie est mal
contrainte d’un point de vue cinétique. Pour cette raison elle n’a pas été incluse dans la version du
modèle utilisée dans cette thèse, mais il s’agit d’une piste à explorer dans le futur.
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(a)

(b)

(c) (d)

Figure 8.56 – Simulation de SO2 et H2O à partir des observées de SO2 et H2O dans l’atmosphère profonde. Les figures (a) et (b)

représentent les séries temporelles de la moyenne globale du rapport de mélange, à l’équateur et 60°S, de SO2 et H2O à 80 km. Les

figures (c) et (d) sont les moyennes zonales de SO2 et H2O après une simulation de trente jours vénusiens.
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SO2 seul contraint par les observations

L’idée ici est de fixer SO2 à sa valeur observée sous les nuages et tester l’hypothèse d’une couche
enrichie en vapeur d’eau que l’on détermine selon deux hypothèses. Si les nuages ont une acidité de
0.75, cela correspond à deux molécules de H2O pour une molécule de H2SO4 dans la solution d’acide
sulfurique. Il faut donc trois molécules de H2O pour former le nuage, une pour la production de H2SO4

et deux pour former la solution d’acide sulfurique liquide. Il nous faut donc trois fois plus de vapeur
d’eau que de SO2. Si les nuages ont une acidité de 0.85, il ne faut plus qu’une molécule de H2O et une
de H2SO4 pour former la solution d’acide sulfurique liquide. On doit donc initialiser la vapeur d’eau
avec un rapport de mélange égal à deux fois celui de SO2. Les rapports de mélange initialisés dans
l’atmosphère profonde sont listés dans le tableau suivant :

Espèces Rapport de mélange volumique Notes et Références

H2O 180− 270 ppmv Test
HCl 0,4 ppmv Krasnopolsky (2010b, 2012)
SO2 90 ppmv Marcq et al. (2008)
OCS 3 ppmv Marcq et al. (2008)
CO 25 ppmv Marcq et al. (2008); Tsang et al. (2009); Cotton et al. (2012)

Le rapport de mélange CO2 est égal à 1 − Σ traceurs. N2 est constant, initialisé à 3, 5% et toutes les autres espèces chimiques

sont initialisées à 0

Les résultats sur la vapeur d’eau et SO2 après trente jours vénusiens simulés sont affichés à la fi-
gure 8.57. Les rapports de mélange de SO2 sont trop élevés au-dessus des nuages, avec des valeurs
supérieures en moyenne à 20 ppmv au lieu de la centaine de ppbv attendue. Les rapports de mélange de
la vapeur d’eau sont également trop élevés. Plus de 40 ppmv et 100 ppmv à 70 km pour les simulations
où H2O est initialisé à 180 ppmv et 270 ppmv respectivement dans l’atmosphère profonde. Ces valeurs
sont loin des observations qui mesurent autour de 1 ppmv, Fedorova et al. (2008) à 5 ppmv, Cottini
et al. (2015) vers 70 km.

Le modèle montre que la diminution du rapport de mélange de SO2 depuis l’atmosphère profonde,
environ une centaine de ppmv, jusqu’au-dessus des nuages, à quelques dizaines de ppbv, ne peut s’ex-
pliquer par la seule production et condensation de H2SO4. En effet, même en fournissant au modèle
assez de vapeur d’eau pour consommer tout le SO2 disponible, le modèle ne reproduit pas les obser-
vations. La formation et condensation de H2SO4 n’explique la diminution que d’environ une dizaine
de ppmv du réservoir de SO2 présent dans l’atmosphère profonde.
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(a) (b)

Figure 8.57 – Profils verticaux de la moyenne globale des rapports de mélange de la vapeur d’eau H2O et de SO2 pour des

initialisations en H2O dans l’atmosphère profonde à 180 ppmv (bleu) et 270 ppmv (vert). SO2 est initialisé à 90 ppmv dans l’atmosphère

profonde.

H2O seul contraint par les observations

Dans l’état des connaissances actuelles, on ne peut reproduire correctement la chimie du soufre
en initialisant le SO2 aux valeurs observées ou en augmentant la quantité de vapeur d’eau dans l’at-
mosphère profonde. L’objectif des simulations présentées ici est d’obtenir des rapports de mélange de
SO2 conformes aux observations au-dessus des nuages en jouant sur le rapport de mélange de SO2

dans l’atmosphère profonde.

Espèces Rapport de mélange volumique Notes et Références

H2O 30 ppmv Bézard and de Bergh (2007); Marcq et al. (2008)
HCl 0,4 ppmv Krasnopolsky (2010b, 2012)
SO2 10 à 30 ppmv Test
OCS 3 ppmv Marcq et al. (2008)
CO 25 ppmv Marcq et al. (2008); Tsang et al. (2009); Cotton et al. (2012)

Le rapport de mélange CO2 est égal à 1 − Σ traceurs. N2 est constant, initialisé à 3, 5% et toutes les autres espèces chimiques

sont initialisées à 0

La figure 8.58 montre une extrême sensibilité du rapport de mélange de SO2 à son initialisation. La
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perte de SO2 dans les nuages via la formation de H2SO4 est clairement visible. Selon l’initialisation,
elle explique une diminution de SO2 comprise entre 5 et 10 ppmv. Au-dessus de 70 km, le sommet des
nuages, le rapport de mélange de SO2 possède un faible gradient vertical. La simulation initialisée avec
10 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde produit moins de 1 ppbv de SO2 au-dessus des nuages.
Celle initialisée avec 15 ppmv produit environ 2 ppmv de SO2 au-dessus des nuages. L’initialisation
« idéale » de SO2 dans l’atmosphère profonde susceptible de reproduire les observations de SO2 au-
dessus des nuages (0, 01 − 0,1 ppmv) se situe alors entre 10 et 15 ppmv. Par manque de temps, cette
valeur n’a pas pu être déterminée de façon plus précise. J’ai donc choisi dans la suite de ne présenter
que les résultats de la simulation initialisée avec 10 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde. En effet,
la simulation initialisée avec 15 ppmv de SO2 conduit à une opacité UV excessive due à SO2 qui, en
affectant le calcul des fréquences de photodissociation, perturbe l’ensemble de la photochimie.

Figure 8.58 – Profils verticaux moyens de la moyenne globale de SO2 en fonction de l’initialisation en SO2 dans

l’atmosphère profonde. Les profils sont calculés après trente jours vénusiens simulés.

8.5.1.4 Résultats : cartes de SO2 entre 50 km et 80 km

Les résultats de cette section proviennent des simulations avec les initialisations des espèces réser-
voirs dans l’atmosphère profonde cherchant à reproduire le plus fidèlement les observations de SO2

au-dessus des nuages :
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Espèces Rapport de mélange volumique Notes et Références

H2O 30 ppmv Bézard and de Bergh (2007); Marcq et al. (2008)
HCl 0,4 ppmv Krasnopolsky (2010b, 2012)
SO2 10 ppmv Test
OCS 3 ppmv Marcq et al. (2008)
CO 25 ppmv Marcq et al. (2008); Tsang et al. (2009); Cotton et al. (2012)

Le rapport de mélange CO2 est égal à 1 − Σ traceurs. N2 est constant, initialisé à 3, 5% et toutes les autres espèces chimiques

sont initialisées à 0

C’est la même stratégie qu’adoptent Yung and DeMore (1982); Mills (1998); Mills et al. (2007);
Krasnopolsky (2012); Zhang et al. (2012) pour initialiser SO2 dans leurs modèles 1D.

La figure 8.59 représente la moyenne zonale de SO2 obtenue avec une initalisation à 10 ppmv dans
l’atmosphère profonde après 100j vénusiens simulés. À 40 km, sous les nuages, SO2 est quasiment
uniformément mélangé conformément à son temps de vie de l’ordre du siècle à cette altitude. La di-
minution du rapport de mélange de SO2 est très marquée dans les nuages, particulièrement au-dessus
de 55 km. Comme je l’ai marqué plus haut, c’est le résultat de la formation de SO3 puis de H2SO4

et enfin sa condensation. L’influence des branches descendantes de la cellule de Hadley aux pôles est
visible, ce qui correspond également au temps de vie long de SO2. Elle se traduit par une diminution
de SO2 aux hautes latitudes à une altitude donnée par l’effet de la subsidence de masses d’air plus
pauvres en SO2 depuis les altitudes supérieures. Au-dessus des nuages, le rapport de mélange de SO2

descend en-dessous du pptv. Cette quantité est très inférieure aux valeurs observées, ce qui suggère
d’augmenter la quantité initiale de SO2. Il s’agit cependant d’un réglage fin car il ne doit subsister
tout au plus que 0,1 ppmv de SO2 au-dessus de 70 km, ce qui représente seulement 1% de la valeur
initiale. La détermination de la valeur à l’initialisation du rapport de mélange idéal en SO2 sera un des
objectifs du travail qui prolongera cette thèse. Des simulations sont dès à présent en cours de calcul
avec des initialisations à 11 ppmv, 12 ppmv et 13 ppmv.
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Figure 8.59 – Moyenne zonale de SO2 initialisé à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde.

Les cartes de la figure 8.60 montrent que SO2 est dominé par la dynamique jusqu’à 80 km. À 50 km,
on observe une augmentation équatoriale du rapport de mélange de SO2 et des pôles plus pauvres
en SO2, figure 8.60(a), ce qui est dû à la circulation de Hadley. À 62 km, on observe une zone plus
riche durant la soirée et plus pauvre le matin. Cette différence est due à l’onde de marée thermique
diurne qui induit un transport ascendant le soir et descendant le matin. On remarque également ce
comportement sur d’autres espèces chimiques à longue durée de vie, figure 8.6(c). À 70 km, c’est la
même dynamique d’oscillation diurne qui domine. On remarque également que le rapport de mélange
atteint des valeurs très faibles, le centième de pptv, à partir de 70 km. On remarque que le cycle diurne
de SO2 n’est pas visible entre 50 et 70 km. En effet, à ces altitudes, la photodissociation de SO2 ne
modifie que faiblement l’équilibre à l’intérieur de la famille SOx où SO2 reste largement majoritaire
même de jour. Ce n’est qu’à partir de 80 km que la variation diurne de SO2 devient visible sur nos
cartes (figure 8.60(d)) du fait d’une photodissociation plus rapide. La différence entre SO2 de jour et
de nuit n’excède cependant pas 10%.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 8.60 – Cartes de SO2 de 50 à 70 km. La simulation est initialisée à 10 ppmv de SO2. Les cartes sont centrées sur le midi

local.

8.5.1.5 Comparaison avec les profils de SO2 observés

Les mesures de SO2 dans l’atmosphère photochimique, essentiellement au-dessus des nuages, sont
nombreuses et résumées dans la figure 8.61, tirée de l’article Mahieux et al. (2015a). La figure 8.61
montre la variabilité du dioxyde de soufre au-dessus du sommet des nuages. La quantité de SO2 varie
ainsi de quelques dizaines de ppbv à plus d’une centaine de ppbv. Il existe cependant une différence
notable entre les mesures depuis la Terre par Sandor et al. (2010) et celles effectuées grâce à SPI-
CAV/SOIR (Marcq et al., 2011; Belyaev et al., 2012; Mahieux et al., 2015a) de 70 à ∼ 100 km. Les
mesures du SO2 effectuées au James Clerk Maxwell Telescope (JCMT) de Hawaï dans le domaine
micro-onde par Sandor et al. (2010) représentent majoritairement des moyennes globales sur le disque
de Vénus. La quantité maximale de SO2 est de quelques ppbv jusqu’à ∼ 82 km. Au-dessus de cette
altitude, et jusqu’à une centaine de km, la quantité de SO2 augmente jusqu’à une valeur maximale
d’environ 70 ppbv, suggérant une source de soufre au-delà de 82 km. Un comportement similaire en
altitude est observée par SPICAV/SOIR. Cependant, les quantités diffèrent et SPICAV/SOIR mesure
systématiquement des concentrations supérieures. De 70 à ∼ 82 km, SOIR obtient des rapports de
mélange autour de 70 ppbv (Belyaev et al., 2012; Mahieux et al., 2015a). De 82 à ∼ 100 km, SPICAV
mesure des rapports de mélange de SO2 allant de 100 ppbv à 300 ppbv (Belyaev et al., 2012). Il est
difficile de concilier les mesures du JCMT avec SPICAV/SOIR. Les valeurs moyennes observées par
SPICAV/SOIR sont bien au-dessus des valeurs maximales de JCMT. Outre ces difficultés d’accord
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entre les observations intervient la variabilité temporelle et spatiale observée de SO2. Les mesures
de Sandor et al. (2010) rapportent ainsi que la somme de SO2 et SO peut être multipliée par deux en
une semaine. Les mesures de SOIR, figure 8.61 (Mahieux et al., 2015a), montrent également une forte
variabilité de SO2 au-dessus de 70 km, jusqu’à deux ordres de grandeur.

Figure 8.61 – Observations du profil vertical de SO2 compilées par Mahieux et al. (2015a). Les mesures effectuées
par Mahieux et al. (2015a) grâce à l’instrument SOIR sont affichées en traits pleins dont les couleurs représentent les
moyennes latitudinales. Les zones colorées montrent l’écart-type des observations de SOIR pour chaque domaine de
latitude.

Notre simulation montre, figure 8.62, qu’avec une initialisation en SO2 à 10 ppmv dans l’atmosphère
profonde, la photodissociation et la barrière de condensation des nuages séquestre la quasi-totalité du
SO2 en-dessous de 70 km.

Comme nous l’avons vu, notre système chimie-nuages est très sensible à l’initialisation en SO2.
C’est un comportement proche de ce que montre la figure 8.63 qui présente les résultats du modèle
photochimique 1D de Krasnopolsky (2012) selon différents profils de diffusivité choisie dans son mo-
dèle. Cela revient à faire varier la quantité de SO2 à 60 km et il montre que son modèle est également
extrêmement sensible à cette quantité. Cette question de la sensibilité aux concentrations initiales
de SO2 et H2O a été étudiée par Parkinson et al. (2015) en reprenant le modèle de Mills (1998) et
décrivent exhaustivement la sensibilité à l’initialisation de SO2 et H2O.
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Figure 8.62 – Profils verticaux des moyennes zonales et pondérées en latitude du rapport de mélange de SO2. La

simulation a été initialisée avec 10 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde. Les enveloppes colorées sont les écart-

types pondérés sur la latitude de la moyenne zonale. Les mesures faites depuis la Terre de SO2 dans le domaine sub-

millimétrique, valeurs les plus hautes (VH) et basses (VB), de Sandor et al. (2010) sont affichées avec leur marge d’erreur.

Les mesures de SO2 dans l’infrarouge effectuées par SOIR à bord de Venus Express de Mahieux et al. (2015a) selon des

tranches en latitude sont également reproduites avec leur marge d’erreur.

Figure 8.63 – Profils verticaux du rapport de mélange de SO2, SO et OCS issus du modèle 1D de Krasnopolsky

(2012). Les courbes tiretées, pleines et à long tirets correspondent à des initialisations différentes du profil de diffusivité

turbulente. (1) correspond aux mesures de Pioneer Venus Esposito et al. (1997). (2) à la moyenne des mesures dans le sub-

mm de Sandor et al. (2010), SO2 varie de 0 à 76 ppbv et SO de 0 à 31 ppbv. (3) Mesures de IRTF/CSHELL Krasnopolsky

(2010c). (4) SPICAV UV nadir Marcq et al. (2011).(5) Vex/SOIR et SPICAV UV par occulations stellaires Belyaev et al.

(2012).
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8.5.1.6 Le cas des panaches de SO2 au sommet des nuages

La figure 8.64 représente les séries temporelles du rapport de mélange de SO2, (a) à 80 km, (b)
70 km et (c) 60 km, pour la simulation où il est initialisé à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde.

210



Chapitre 8. Simulations de la photochimie de Vénus : Résultats

(a)

(b)

(c)

Figure 8.64 – Série temporelle du rapport de mélange de SO2 à l’équateur et 60°S à (a) 80 km, (b) 70 km et (c) 60 km. Les enveloppes

de couleurs claires représentent la déviation standard en longitude du rapport de mélange de SO2.

On remarque au-dessus de 70 km des pics du rapport de mélange de SO2 qui apparaissent après
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∼ 40 jours vénusiens. ces fortes variations sont le résultat d’instabilités numériques qui perturbent le
calcul de la vitesse verticale. Ces instabilités se sont révélées être un problème majeur au cours de ma
thèse.

Lors de ma seconde année, une nouvelle matrice d’échange de flux nets a été mise au point par
Sébastien Lebonnois au LMD afin d’atteindre un profil de température et de vents plus proches des
observations. Cependant, il s’est avéré que des instabilités dynamiques se développaient périodique-
ment et rendaient les résultats du GCM inutilisables. La configuration du pas de temps dynamique et
radiatif était la suivante :

— 120000 pas de temps dynamiques : ≈ 84 s
— 6000 pas de temps radiatifs : ≈ 30 min

La solution fut de diminuer la valeur du pas de temps radiatif. Les nouvelles valeurs des ces pas de
temps ont été fixées à :

— 120000 pas de temps dynamiques : ≈ 84 s
— 24000 pas de temps radiatifs : ≈ 7 min

Cette initialisation est stable dans sa configuration, dite à haute résolution, 96×96, longitude latitude.
Afin de m’assurer de la stabilité de cette configuration j’ai également testé le GCM avec la configura-
tion suivante :

— 240000 pas de temps dynamiques : ≈ 42 s
— 48000 pas de temps radiatifs : ≈ 3,5 min

Le GCM ne présentait pas de différences notables sur le champ de température, de vents ni sur la
vitesse verticale que la simulation avec 24000 pas de temps radiatifs. Les quelques variations suspectes
restaient contraintes en-dessous de 20 km et ne dépassaient pas les quelques Pa s−1, ce qui s’avérait
bien peu au regard des pressions atmosphériques à ces altitudes. J’ai alors décidé d’utiliser la paramé-
trisation avec 12000 pas de temps radiatifs.

Cependant, comme le montre la figure 8.64, SO2 reste soumis à des augmentations périodiques de
son rapport de mélange au-dessus de 70 km. Ces pics sont corrélés avec une instabilité de la vitesse
verticale locale comme le montre la figure 8.65.
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(a) (b)

Figure 8.65 – Carte altitude-latitude de la vitesse verticale. (a) L’instabilité en vitesse verticale à la longitude −152,5 E. (b) Vitesse

verticale stable à la longitude −152,5 E 72 heures plus tard.

Ces instabilités n’ont pas de conséquences sur les espèces chimiques réservoirs à longue durée de
vie que sont CO, HCl et H2O. En effet, on ne remarque pas de corrélation entre les pics de SO2 sur
la figure 8.64 et les rapports de mélange de ces espèces, figures 8.4 pour CO et 8.46(b) pour H2O. Cela
tient à la faible intensité de ces instabilités, qui n’influence pas non plus les résultats sur SO2 si on
l’initialise à plus 10 ppmv dans l’atmosphère profonde.

La durée de ces instabilités sporadiques est de moins de 72 heures. Elles se traduisent par une
augmentation locale de la vitesse verticale qui déplace rapidement les masses d’air sous les nuages
jusqu’au sommet des nuages dans une zone proche de l’équateur et réduite à 15° en longitude. Bien
qu’étant par nature un artefact numérique, on peut tirer avantage de cette augmentation locale du
transport pour étudier l’impact sur SO2 d’une injection qui serait causée par un épisode convectif
violent ou des ondes de gravité. Ce type d’évènement a été avancé pour expliquer la forte variabilité
de SO2 qui a souvent été observée au-dessus des nuages (Encrenaz et al., 2012, 2015; Marcq et al.,
2013).
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Figure 8.66 – Variation sur court terme de l’abondance en SO2 au-dessus du sommet nuageux. La figure représente

l’évolution du rapport de profondeur des lignes spectroscopiques de SO2 et CO2 observées à 24 h d’intervalle depuis la

Terre par Encrenaz et al. (2012) grâce à l’instrument TEXES, un spectromètre imageur dans l’IR à haute résolution de

la NASA. Le 10 Jan et 12 Jan, le SO2/CO2 line depth ratio égal à 0.45 correspond à un rapport de mélange de SO2 de

60 ppbv et le 11 Jan, 1.5 à un rapport de mélange égal à 100 ppbv.

Dans le GCM, ces phénomènes d’instabilité, figure 8.67, ont pour effet de déstabiliser le rapport
de mélange de SO2 dans la couche nuageuse, particulièrement dans le upper cloud (60 − 70 km). Le
panache se développe premièrement à l’équateur puis, lorsqu’il passe les 70 km, le transport latitudinal
de la cellule de Hadley propage ces masses d’air riches en SO2 vers les pôles. Au même moment, l’inten-
sité du transport de la branche ascendante diminue et la couche nuageuse retrouve son état d’équilibre
précédant l’instabilité. Le SO2 atteint quelques ppbv, voire une dizaine, entre ∼ 70− 95 km. La durée
totale de ces instabilités est brève mais son impact dure environ 1, 5 jour vénusien. On peut comparer
ces résultats avec ceux de Encrenaz et al. (2012), figure 8.66, grâce à la figure 8.68. Les variations
observées par Encrenaz et al. (2012) de SO2 ont des échelles de temps très courtes, de l’ordre de
24 h avec un rapport de mélange au sommet des nuages qui peut atteindre ∼ 100 ppbv. Durant une
injection dans le GCM, le modèle reproduit cet ordre de grandeur dans un intervalle d’altitude al-
lant de 66 à 70 km. Au sommet des nuages, notre simulation produit un maximum de SO2 qui varie
rapidement en longitude à cause de la super-rotation, mais qui reste compris entre 30°S et 30°N. En-
crenaz et al. (2012) observent des régions riches en SO2 équatoriales mais également des maximums à
hautes latitudes ainsi que des formes plus complexes. Ces changements brusques dans la répartition
spatiale sont interprétés par Encrenaz et al. (2012) comme le résultat de la faible durée de vie du SO2

dans l’atmosphère au-dessus des nuages à cause de sa photodissociation. Notre modèle montre que les
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variations de SO2 au sommet des nuages sont uniquement causées par le transport, vertical d’abord
(injection) puis horizontal lorsque le maximum local de SO2 est ensuite transporté par le vent zonal.
Comme je l’ai expliqué avec la durée de vie de SO2 au début de ce chapitre, la photochimie ne cause
pas de variations de SO2 à court terme. La durée de vie effective de SO2 n’est pas contrainte par sa
photodissociation car les membres de la famille SOx retournent rapidement SO2. C’est son oxydation
vers SO3 qui opère avec un temps caractéristique de deux mois. C’est d’ailleurs le temps nécessaire
dans le GCM pour que le maximum de SO2 injecté au-dessus des nuages disparaisse complètement.

Figure 8.67: Cartes des moyennes zonales du rapport de mélange de

SO2 lors d’un épisode d’instabilité équatoriale. La première carte est

calculée après 92, 5 jours vénusiens simulés. Chaque carte est prise à un

intervalle d’environ 46 jours terrestres.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figure 8.68 – Cartes à 68 km du rapport de mélange de SO2 et SO lors d’un épisode d’instabilité équatoriale. La première carte

est calculée après 92, 5 jours vénusiens simulés. Chaque carte est prise à un intervalle d’un quarantième de jour vénusien, donc environ

3 jours terrestres. Les cartes sont centrées sur le midi local. Les méridiens en blanc représentent d’Ouest en Est le coucher, le midi et

le lever de Soleil.
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8.5.2 Le monoxyde de soufre SO

8.5.2.1 La chimie de SO

La principale production de SO est la photodissociation de SO2 :

SO2 + hν
J13−−→ SO + O

Ensuite SO est consommé principalement par trois réactions, sa photodissociation et ses réactions avec
O et ClO qui reforment SO2 :

SO + hν
J14−−→ S + O

SO + O + M k77−−→ SO2 + M

SO + ClO k79−−→ SO2 + Cl

Ces réactions sont rapides et SO a une courte durée de vie (30 minutes). Sa distribution est gouvernée
par la photochimie avec une production de jour et une rapide consommation de nuit.

8.5.2.2 Résultats

Le monoxyde de soufre SO est produit par la photodissociation de SO2 et on le trouve du côté
jour comme on le voit sur la figure 8.69. Les quantités à une altitude donnée de SO dépendent donc
de la quantité de SO2 présente.

(a) (b)

(c) (d)

Figure 8.69 – Cartes de SO de 50 à 80 km. La simulation utilisée est initialisée à 10 ppmv de SO2 dans l’atmosphère profonde. Les

cartes sont centrées sur le midi local.
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8.5.2.3 Comparaison avec les observations

La très faible quantité de SO2 au-dessus des nuages dans le modèle se répercute sur SO, figure 8.70,
qui a un rapport de mélange en-dessous du pptv.

(a) (b)

Figure 8.70 – Profils verticaux du rapport mélange de SO. (a) Moyenne globale du rapport de mélange de SO de jour pour une

simulation où SO2 a été initialisé à 10 ppmv dans l’atmosphère profonde, l’enveloppe colorée correspond à l’écart-type en latitude et

les pointillés fins les valeurs min/max. (b) Observations de SO de Belyaev et al. (2012) à partir de l’instrument SOIR. (T1) et (T3)

correspondent à deux profils de température différents pour l’analyse des données. Model 1 et Model 2 sont les résultats du modèle 1D

de Zhang et al. (2012) et JCMT les observations de Sandor et al. (2010).

Les mesures de SO et SO2 permettent d’établir le rapport [SO2]/[SO] et de tester l’équilibre pho-
tochimique établi par notre modèle entre ces deux espèces, liées par la photodissocitaion de SO2 qui
produit SO d’une part et les réactions de SO avec O et ClO qui reforment SO2 d’autre part. La fi-
gure 8.71 compare le rapport [SO2]/[SO] calculé par notre modèle aux rapports déduits des mesures
moyennées sur le disque du JCMT (Sandor et al., 2010). Le modèle simule un rapport [SO2]/[SO] de
jour qui décroît d’une valeur proche de 6 à 75 km, à une valeur de 2.5 à 95 km. Ces valeurs sont compa-
tibles avec la limite supérieure déduite des mesures JCMT, disponibles entre 85 et 95 km. Le rapport
[SO2]/[SO] modélisé apparaît par ailleurs en très bon accord avec les mesures par occultation stellaire
de SPICAV (Belyaev et al., 2012) en figure 8.72, qui montrent également un profil décroissant avec

219



Chapitre 8. Simulations de la photochimie de Vénus : Résultats

l’altitude, avec des valeurs de 5± 1 à 87 km diminuant jusqu’à 2± 1 à 95 km. Ces résultats indiquent
que l’équilibre de jour entre SO et SO2 est bien représenté par notre modèle. De nuit, où SO n’est
plus à l’équilibre avec SO2 du fait de l’absence de photodissociation, les mesures du JCMT suggèrent
que le rapport [SO2]/[SO] est surestimé dans notre modèle. Ce défaut devra être étudié ultérieurement.

Figure 8.71 – Profils verticaux du rapport [SO2]/[SO] avec SO2 initialisé dans l’atmosphère profonde à 10 ppmv. Les

mesures du côté jour et nuit du rapport [SO2]/[SO] effectuées au JCMT par Sandor et al. (2010) sont reproduites pour

comparaison.

Figure 8.72 – Profils verticaux du du rapport [SO2]/[SO] mesuré avec SPICAV par Belyaev et al. (2012). (T1) et

(T3) correspondent à deux profils de température différents pour l’analyse des données. Model 1 et Model 2 sont les

résultats du modèle 1D de Zhang et al. (2012).
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8.5.3 L’acide sulfurique H2SO4

8.5.3.1 La chimie de H2SO4

La production de H2SO4 repose entièrement sur la réaction suivante :

SO3 + H2O + H2O k78−−→ H2SO4 + H2O

La perte est majoritairement due dans le modèle à sa décomposition thermique sous les nuages :

H2SO4 + H2O k97−−→ SO3 + H2O + H2O

8.5.3.2 Résultats

La figure 8.73 présente la moyenne zonale de H2SO4 calculée par le GCM pour sa partie gazeuse
et condensée. On constate que la partie gazeuse H2SO4(g) n’est présente en quantité significative que
sous les nuages, avec un rapport de mélange de l’ordre de 1 à 2 ppmv. Dans les nuages, H2SO4 est
intégralement transféré vers la phase liquide H2SO4(l). Pourtant, la phase liquide montre un rapport
de mélange inférieur au ppmv dans la majeure partie de la couche nuageuse, en dépit d’un taux de
formation de H2SO4 largement supérieur à ce qu’il est sous les nuages. Ce paradoxe est le résultat
de la sédimentation des gouttelettes qui précipite en permanence H2SO4(l) jusqu’à ce qu’il s’évapore
à plus basse altitude. Le maximum de H2SO4(g) simulé par notre modèle sous les nuages n’est donc
pas d’origine photochimique mais résulte de l’évaporation des aérosols binaires H2SO4/H2O précipités
depuis les altitudes supérieures.

(a) (b)

Figure 8.73 – Moyennes zonales de la vapeur d’acide sulfurique H2SO4(g) et de sa partie condensée H2SO4(l) avec SO2 initialisé à

10 ppmv dans l’atmosphère profonde.
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8.5.3.3 Comparaison avec les observations

H2SO4(g) a été observé sous les nuages par Jenkins et al. (2002), depuis la Terre dans le domaine
sub-millimétrique grâce au Very Large Array. Les mesures indiquent environ 6 ± 2 ppmv aux hautes
latitudes et pas de détection significative aux basse latitudes. Notre modèle ne reproduit pas de si
grands rapports de mélange mais reproduit très bien l’enrichissement en H2SO4(g) avec la latitude
qu’observent Jenkins et al. (2002).

H2SO4(g) a été mesuré sous les nuages par radio-occultation à partir de l’instrument VeRa à bord
de Venus Express (Oschlisniok et al., 2012). Ces observations indiquent un rapport de mélange de 1
à 2 ppmv entre 50− 52 km pour une gamme de latitude allant de l’équateur à 70°N. Notre modèle est
en très bon accord avec ces mesures, qui situent cependant la couche de H2SO4(g) à une altitude plus
élevée que dans le GCM (40− 45 km). Cette différence est attribuable à la température du GCM qui
est en moyenne trop basse de 10 K dans cette région, ce qui se traduit par une base nuageuse située à
46 km au lieu de 50 km selon les observations.

Au-dessus des nuages, la tentative de détection de H2O4(g) dans le domaine sub-millimétrique
par Sandor et al. (2012) s’est révélée négative avec une limite supérieure du rapport de mélange de
H2O4(g) déduite à 3 ppbv. Notre rapport de mélange de H2O4(g) modélisé au-dessus des nuages est
inférieur au pptv et est donc compatible avec cette observation.

8.5.4 Le sulfure de carbonyle OCS

8.5.4.1 La chimie de OCS

Nos simulations sont initialisées dans l’atmosphère profonde à 3 ppmv en OCS, or on retrouve
des rapports de mélange en OCS inférieurs sur la figure 8.74. Il existe dont des cycles chimiques qui
consomment OCS dans l’atmosphère profonde telle que nous la modélisons.

Production de OCS

La principale production de OCS s’effectue selon la réaction entre S et CO :

S + CO + M k85−−→ OCS + M

Cette réaction à trois corps est favorisée à pression élevée et ne joue un rôle important que dans
l’atmosphère profonde.

Perte de OCS

La perte de OCS entre 40 et 60 km est principalement causée par sa photodissociation qui opère
avec un temps caractéristique de 3 ans à 40 km :

OCS + hν
J17−−→ OCS + M
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L’atome de soufre S réagit ensuite avec CO pour reformer OCS, ou avec O2 pour former SO. Dans
ce dernier cas, qui domine au-dessus de 50 km, la photodissociation, dont le temps caractéristique est
tombé à 11 jours, constitue une perte nette de OCS et une source de SO et SO2. Cette source ne peut
s’élever au-delà des 3 ppmv de OCS initialisés.

8.5.4.2 Résultats

La figure 8.74 présente la moyenne zonale de OCS calculée par le GCM à partir d’un initialisation
du rapport de mélange de OCS égale à 3 ppmv dans l’atmosphère profonde. La répartition verticale de
OCS monte une décroissance rapide par photodissociation dès 40 km. À 47 km, OCS est égal à environ
0,3 ppmv, ce qui est en bon accord avec le rapport de mélange de 0,26 ppmv calculé à la même altitude
par le modèle thermochimique de Krasnopolsky (2007). À l’intérieur des nuages, à 55 km, le rapport
de mélange de OCS n’est déjà plus que d’une dizaine de ppbv. Du point de vue de la répartition en
latitude, la circulation de Hadley produit en général des rapports de mélange de OCS légèrement plus
élevés aux basses latitudes qu’aux pôles.

Figure 8.74 – Moyennes zonales de OCS avec SO2 et CO initialisés à 10 ppmv et 25 ppmv respectivement dans

l’atmosphère profonde.

8.5.4.3 Comparaison avec les observations

OCS dans l’atmosphère profonde

Dans l’atmosphère profonde, les observations du côté nuit dans la fenêtre à 2,3 µm par le spec-
tromètre haute résolution VIRTIS-H, à bord de la sonde Venus Express, ont permis à Marcq et al.
(2008) de mesurer le rapport de mélange de OCS à 33 km, figure 8.75. Bien que l’incertitude soit
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relativement élevée, les mesures de VIRTIS suggèrent une décroissance du rapport de mélange avec la
latitude, l’équateur étant plus riche en OCS. Les rapports de mélange de OCS vont d’un minimum,
situé à 60°S, de 2, 5 ± 1 ppmv à un maximum de 4 ± 1 ppmv situé à 15°S. Notre modèle reproduit
la décroissance générale à 32 km de OCS avec la latitude comme le montre la figure 8.76. Le mo-
dèle reproduit également une dynamique dominée par des ondes avec une longueur d’onde de 180°
de longitude, vraisemblablement forcées par la topographie. La distribution de OCS est soumise à ce
régime dynamique qui peut faire varier le rapport de mélange aux moyennes et hautes latitude selon
la longitude. Si l’on se place par exemple à 60°N sur la figure 8.76(a), le rapport de mélange oscille
entre 2,3 ppmv et 1,8 ppmv. Ce type de variation en latitude se retrouve dans les mesures de Marcq
et al. (2008) figure 8.75 avec des minimums et maximums au moyennes et hautes latitudes. Nous
n’observons pas de variations diurnes de OCS dans l’atmosphère profonde car sa photodissociation est
faible et que son recyclage par la réaction à trois corps CO + S + M −−→ OCS + M est efficace. D’un
point de vue quantitatif, nous sous-estimons légèrement le rapport de mélange de OCS comparé aux
mesures de VIRTIS. OCS partage la même région spectrale que SO2 et donc la photodissociation de
OCS est sensible à la quantité de SO2 comme le montre la figure 8.76. Marcq et al. (2008) suggèrent
une anti-corrélation entre CO et OCS dans l’atmosphère profonde. Notre modèle reproduit cette anti-
corrélation comme le montre la comparaison entre le rapport de mélange de CO à 36 km, figure 8.8,
et celui de OCS à 32 km, figure 8.76.

Figure 8.75 – Variation en latitude de l’abondance de OCS, mesures dans l’infrarouge de VIRTIS (Marcq et al., 2008).
Les abondances trouvées correspondent à des altitudes sous la couche nuageuse vénusienne, aux alentours de 33 km du
côté nuit.
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(a) (b)

Figure 8.76 – Cartes à 32 km du rapport de mélange de OCS. (a) est issue de la simulation où SO2 est initialisé à 10 ppmv dans

l’atmosphère profonde et (b) à 15 ppmv. Les cartes sont centrées au midi local

OCS dans l’atmosphère photochimique

OCS a également été détecté au sommet des nuages par Krasnopolsky (2010c) à partir d’obser-
vations conduites depuis la Terre avec l’instrument CSHELL à l’IRTF. Ses mesures, représentatives
d’une altitude autour de 65 km, indiquent un rapport de mélange variable compris entre 0, 3 et 9 ppbv.
Notre modèle reproduit un rapport de mélange de OCS qui descend en-dessous du pptv à partir de
60 km environ, en-dessous des mesures de CSHELL à 65 km. Les occultations solaires conduites avec
SOIR à bord de Venus Express ont quant à elles établi une limite supérieure à 1,6 ppbv pour le rap-
port de mélange de OCS entre 70 et 90 km (Vandaele et al., 2008). Notre rapport de mélange de OCS
inférieur au pptv dès 60 km est en accord avec cette limite supérieure.

8.5.5 Conclusions sur la représentation des espèces soufrées de notre modèle

Nos résultats montrent que l’oxydation de SO2 puis la production de H2SO4 ne peuvent expliquer
à elles seules la décroissance d’un facteur mille du rapport de mélange de SO2 observé en-dessous
et au-dessus des nuages. Il doit donc exister une ou plusieurs espèces soufrées réservoirs capables de
stocker la majeure partie des 90 ppmv de SO2 observés dans l’atmosphère profonde. Cette espèce et
les mécanismes photochimiques associés restent encore à découvrir.

Notre modèle, basé uniquement sur des nuages composés de gouttelettes de solution binaire
H2SO4/H2O, est capable de reproduire une forte décroissance de SO2 dans la couche nuageuse. Ce-
pendant, pour être en accord avec les observations de SO2 au-dessus des nuages, l’initialisation de son
rapport de mélange dans l’atmosphère profonde doit être compris entre 10 et 15 ppmv. Le réglage de
ce paramètre est compliqué car le rapport de SO2 varie de plusieurs ordres de grandeur au-dessus des
nuages entre ces deux initialisations. Des simulations ont été lancées avec 11, 12 et 13 ppmv.

Le rapport [SO2]/[SO] de jour est en bon accord avec les observations. Cela suggère que la chimie
rapide de SO et SO2 est bien comprise.
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Le cas des injections sporadiques de SO2 au sommet des nuages a pu être étudié à l’occasion d’in-
stabilités numériques du GCM qui sont désormais identifiées et résolues. Elles montrent qu’une fois
émis au-dessus des nuages, le panache de SO2 est uniquement soumis au transport et ne montre pas
de variations photochimiques à court terme. La durée de vie de ces structures est celle de la famille
SOx qui est de l’ordre de deux mois environ au sommet des nuages.

H2SO4(g) est en bon accord avec les observations sous les nuages et est issue de l’évaporation des
gouttelettes, non de la photochimie.

OCS présente un bon accord quantitatif avec les observations. Notre modèle reproduit sa dimi-
nution aux pôles et l’anti-corrélation avec CO qui semble reproduire les mesures de VIRTIS sous les
nuages.
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Un premier objectif de cette thèse consistait à coupler un modèle photochimique à un modèle de
circulation générale (GCM) de Vénus, afin de réaliser les premières simulations tridimensionnelles de
la photochimie vénusienne. Cet objectif a été atteint et la photochimie est pleinement opérationnelle,
intégrée au GCM du LMD. Ce nouveau modèle chimique bénéficie des dernières avancées en méthodes
numériques de résolution de systèmes d’équations couplées et ses données de cinétique sont à l’état de
l’art.

Le modèle développé ici est aussi le premier à décrire la photochimie de Vénus de façon continue
du sol à 100 km d’altitude. Cette avancée importante par rapport aux modèles photochimiques actuels
de Vénus nécessite en contrepartie une description précise des nuages et de leur impact sur la redistri-
bution verticale des espèces chimiques condensables. Une partie importante de mon travail de thèse a
donc consisté à développer un modèle original des nuages de Vénus qui soit à la fois physiquement réa-
liste et suffisamment rapide numériquement pour être exécuté dans le cadre tridimensionnel du GCM.
Celui-ci est interactif avec la photochimie et prend en compte la nature multimodale des aérosols de
Vénus. Il calcule explicitement leur densité, leur composition, et le flux de masse condensée lors de la
sédimentation.

L’ensemble dynamique-rayonnement-photochimie-nuages modélisé dans cette thèse forme un sys-
tème complexe aux multiples rétroactions qui s’est révélé difficile à mettre au point. En effet, j’ai dû
me confronter à plusieurs problèmes fondamentaux de la photochimie vénusienne qui avaient été éludés
jusqu’ici par les modèles plus simples utilisés dans la littérature. Si l’on ajoute à cela les longues du-
rées de simulation qu’implique l’atmosphère dense de Vénus (plusieurs semaines de calcul sont parfois
nécessaires pour atteindre un état d’équilibre), il est clair que les résultats obtenus à l’issue de cette
thèse ne sont que les premiers à venir. Unique en son genre, le modèle développé est encore un modèle
jeune et les résultats seront sans doute améliorés et raffinés dans le futur. Néanmoins, nous pouvons
dès à présent tirer nombre d’enseignements de mon travail.

Concernant les nuages, notre modèle reproduit avec succès la structure en trois couches observée
sur Vénus. La composition calculée des aérosols est en bon accord avec l’acidité observée, qui décroit
depuis 95% de H2SO4 à la base des nuages jusqu’à 83% à leur sommet. En revanche, le modèle a un
déficit important en grosses particules, dites de mode 3 (3,65 µm de rayon). Nos expériences de sen-
sibilité indiquent que les concentrations en aérosols de mode 3 observées ne peuvent être reproduites
si celles-ci sont entièrement composées d’une solution de H2SO4/H2O liquide. Ce résultat est robuste
car il dépend peu de la quantité de SO2 disponible dans l’atmosphère profonde mais bien de l’équilibre
du transport vertical entre la sédimentation des gouttelettes et la dynamique calculée par le GCM.
Une simulation incluant un mode 3 constitué d’un noyau solide recouvert d’une fine couche de H2SO4

liquide améliore significativement les densités de particules calculées. Si la nature des aérosols du mode
3 fait encore débat, ce résultat suggère qu’ils sont faiblement porteurs d’acide sulfurique liquide, voire
même entièrement solides.
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Nos simulations de CO montrent l’importance de la circulation méridienne de Hadley qui induit
de fortes différences en latitude du profil de CO. CO est en effet systématiquement plus fort proche
des pôles, et cette différence s’observe jusqu’à l’atmosphère profonde. Ce résultat explique très bien
les mesures de CO de l’atmosphère profonde réalisées depuis la Terre ou par VIRTIS, qui montrent
toutes une augmentation de CO avec la latitude. Au-dessus des nuages, le profil de CO modélisé est
en bon accord général avec les observations. Notre modèle montre peu de variation diurne de CO
jusqu’à 80 km d’altitude. Ce n’est qu’à partir de 90 km que nos simulations montrent un maximum de
CO nocturne décalé vers 4h du matin, qui résulte de l’interaction entre le vent zonal et la circulation
subsolaire-antisolaire.

L’oxygène moléculaire calculé par notre modèle est produit en quantités assez largement supé-
rieures à la limite de 3 ppmv établie expérimentalement par Mills (1999). Ce problème est commun
à tous les modèles chimiques de Vénus et n’a pas encore de solution établie. Dans notre modèle, la
quantité de O2 est très sensible à celle de SO2 et varie de façon inverse à celle-ci. À grande échelle, la
distribution de O2 dans le GCM est largement influencée par la circulation de Hadley comme CO et
O2 est toujours maximal aux pôles.

Le chlore est une composante essentielle de la chimie vénusienne car il catalyse la reformation de
CO2 à partir de CO. Il est donc responsable de la stabilité de l’atmosphère vénusienne qui peut en effet
maintenir un rapport de mélange de CO2 de 0.965 en dépit d’une constante photodissociation. Dans
notre modèle, le fait que CO se stabilise à une valeur proche de celle observée indique que l’équilibre
entre CO et CO2, catalysé par les espèces chlorées ClCO et ClCO3, est bien reproduit. La seule espèce
chlorée observée dans l’atmosphère de Vénus est HCl. La comparaison des mesures conduites depuis
la Terre avec nos profils modélisés montre un bon accord. En revanche, les profils de HCl mesurés par
SOIR à bord de Venus Express montrent une forte augmentation avec l’altitude qui défie la théorie
photochimique sur laquelle est basée notre compréhension du chlore ans l’atmosphère photochimique
de Vénus. Ces observations devront être analysées plus finement avant d’invoquer une source de HCl
dans la haute atmosphère qui semble à ce jour peu probable et en contradiction avec les mesures
depuis la Terre.

La distribution de vapeur d’eau dans le modèle est reproduite avec succès grâce à la « barrière
de condensation » qui permet de bloquer plus de 90% de l’eau au sommet des nuages à 70 km. Les
quelques ppmv de H2O qui sont autorisés à traverser la couche nuageuse sans condenser sont cependant
très sensibles à la quantité de SO2 disponible sous les nuages. Nous trouvons que pour reproduire de
manière optimale les observations de H2O, le rapport de mélange de SO2 dans l’atmosphère profonde
doit se situer entre 10 et 15 ppmv.

Concernant l’acide sulfurique, nos résultats montrent que H2SO4 ne peut expliquer à lui seul la
décroissance d’un facteur 1000 de la quantité de SO2 observée entre l’atmosphère profonde et le som-
met des nuages. Il doit donc exister une ou plusieurs espèces réservoir capable de stocker la majeure
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partie des 90 ppmv de SO2 observés dans l’atmosphère profonde. Cette espèce reste à découvrir mais ce
résultat est à relier avec notre modèle de nuages qui suggère la présence de particules de composition
« exotique », sur lesquelles le soufre pourrait condenser sous une forme autre que H2SO4.

A partir de nuages uniquement composés de gouttelettes binaires H2SO4/H2O, nous avons montré
qu’il était possible de reproduire une forte décroissance de SO2 dans la couche nuageuse. Pour être en
accord avec les observations au-dessus des nuages, nous avons déterminé que SO2 devait être compris
entre 10 et 15 ppmv dans l’atmosphère profonde. Ce résultat est cohérent avec ce qui a été obtenu
pour H2O. Il existe donc une gamme de valeurs du rapport de mélange de SO2 dans l’atmosphère
profonde pour laquelle les distributions de SO2 et H2O modélisées peuvent concorder simultanément
avec les mesures au-dessus des nuages. Ces valeurs sont cependant très inférieures aux 90 ppmv de
SO2 mesurés sous les nuages ce qui renforce le besoin d’une espèce réservoir capable de stocker la plus
grande partie du soufre à partir de la base des nuages.

Le modèle que j’ai mis au point durant ma thèse constitue la première étape vers une description
plus élaborée de Vénus grâce au GCM développé conjointement au LMD et au LATMOS. Ma thèse
s’est déroulée en même temps que le développement d’un modèle de la thermosphère par Gabriella
Gilli, post-doctorante au LMD, qui a utilisé les outils que j’ai mis en place au sein du GCM (Gilli
et al., 2016). Le développement du GCM et l’utilisation des modèles que j’ai mis en place durant ma
thèse se poursuivent à travers le développement actuel d’un module de microphysique complet par
Sabrina Guilbon, doctorante au LATMOS.

Le développement du modèle chimique après ma thèse se poursuit en se concentrant sur quelques
pistes. Nous souhaitons inclure la chimie de l’azote afin d’être cohérent avec les autres modèles chi-
miques 1D. L’extension en altitude du GCM (Gilli et al., 2016) nous permettra d’étudier les phéno-
mènes de désexcitation observée au-dessus de 100 km sur Vénus (airglow) d’espèces comme O2 et NO.
Enfin, implémenter des processus de chimie hétérogène au modèle est la piste la plus favorable pour
répondre aux questions de la source de SO2 au-dessus de 85 km ou même de la nature de l’absorbant
UV. Pour cela, la chimie des polysulfures (S3 à S8), capables de condenser sur les gouttelettes des
nuages, et des chlorosulfates, qui constitueraient un réservoir potentiel de soufre, sont des hypothèses
récentes que nous considérons inclure dans le modèle dans un futur proche.
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Chapitre A. Méthode de résolution d’équation de Ridders

Annexe A

Méthode de résolution d’équation de
Ridders

N’ayant pas de solutions analytiques pour les équations de Kelvin (5.9) et de conservation de la
masse (5.8), il est nécessaire de trouver les solutions de ces équations de manière algorithmique. On
utilise alors une variante de la méthode de "false position" proposée par Ridders (1979). La méthode
de "false position" est décrite par la figure A.1 et consiste en une méthode itérative pour trouver la
solution de f(x) = 0 en évaluant deux fois la fonction f(x), pour x1 → f(x1) et x2 → f(x2), afin
de trouver x3 → f(x3) comme racine. Chaque nouvelle itération, mettant à jour x1 et x2, rapproche
f(x3) de 0.

La nouveauté dans l’approche de Ridders (1979) est d’ajouter à l’évaluation de f(x1) et f(x2), celle
du point médian xm = (x1 + x2)/2. On cherche alors la solution de l’équation résiduelle suivante (A.1) :

f(x1)− 2 f(xm) eQ + f(x2) eQ2 = 0 (A.1)

Équation quadratique en eQ. eQ étant un facteur dont l’objectif est de "redresser" f(x) afin de s’affran-
chir de sa courbure. On a l’expression de eQ :

eQ =
f(xm) + sign [f(x2)]

√
f(xm)2 − f(x1)f(x2)

f(x2) (A.2)

On applique alors la méthode "false position" aux valeurs f(x1), f(xm) eQ et f(x2) eQ2. On obtient
alors la solution pour x3, point candidat à être la racine de f(x) :

x3 = xm + (xm − x1) · sign [f(x1)− f(x2)] f(xm)√
f(xm)2 − f(x1)f(x2)

(A.3)

Les avantages de la méthode de Ridders sont nombreux. La solution x3 demeure inconditionnellement
dans l’intervalle [x1, x2]. On ne dépasse pas alors les domaines de validité physique sous-jacents, comme
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x

f(x)

2

x2

1

x1

3

4

Figure A.1 – Schématisation de la méthode "false position". Les points 1 et 2 délimitent l’intervalle où la fonction

f(x) a une seule et unique racine. la première interpolation entre ces deux points mènent au point 3. La méthode "false

position" garde en mémoire le point précédent si celui-ci est de signe différent du point nouvellement interpolé. De fait,

on garde en mémoire le point 1 et on interpole alors entre 1 et 3 et non entre 2 et 3. Ceci nous permet de rester dans

l’intervalle [x1, x2] et d’encadrer tout le temps la racine. la seconde interpolation nous mène au point 4. On réitère ce

processus jusqu’à ce que le point interpolé soit aussi proche de 0 que désiré.

par exemple wH2SO4 ∈ [0, 1], ce qui n’est pas le cas de la méthode de la sécante par exemple. D’un
point de vue algorithmique, en s’affranchissant de la courbure de la courbe de f(x) grâce aux facteurs
eQ et ne cherchant pas à interpoler via un polynôme, la méthode de Ridders s’avère être robuste
et rapide. La manière dont la méthode de Ridders a été codée est similaire à celle du chapitre la
concernant dans Press et al. (2007). L’algorithme n’est pas compliqué et ne nécessite pas d’optimisation
particulière. Des paramètres comme le nombre total de pas itératifs et la précision de la solution sont
laissé à l’appréciation de l’utilisateur. Les valeurs de ces paramètres utilisées dans le modèle seront
détaillées dans la chapitre 6.
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Annexe B

Définition de Rp⋆ selon le nombre de
Knudsen

La méthode que j’ai développée nous permet de ne pas discrétiser les distributions log-normales.
Cela diminue le temps de calcul et nous évite de possibles écueils concernant la sensibilité de la préci-
sion à la discrétisation. Pour calculer le flux de sédimentation Fsed, il est nécessaire de déterminer le
point où l’on effectue le développement limité, c’est à dire Rp⋆.

L’étude des cœfficients Ai (voir chapitre 5 et l’équation (5.31)) nous montre que A1 et A2 >

A3 et A4. Cela signifie que le flux de sédimentation est principalement dû aux rayons Rp compris dans
Rp modal 4 ≤ Rp ≤ Rp modal 5 si l’on s’en réfère à l’équation (5.32). Les figures B.1 à B.4 nous montrent
que le maximum de l’intégrande du flux de sédimentation varie bien entre Rp modal 4 et Rp modal 5.
La vitesse de sédimentation varie également selon les conditions atmosphériques, représentées par le
nombre de Knudsen Kn. Cette variation influe sur le maximum maximum de l’intégrande du flux de
sédimentation comme le montrent les figures (b) des figures B.1 à B.4. Donc pour choisir Rp⋆ on définit
une condition sur un nombre de Knudsen caractéristique Kn0 de notre distribution défini suivant :

Kn0 = λ

Rp modal 0
= λ

Rpg exp
(
−ln2σg

) (B.1)

Où Rp modal 0 est le rayon modal, c’est à dire le rayon le plus fréquent pour la distribution considérée.
Ce nombre de Knudsen conditionne le choix de Rp⋆ :

— si Kn0 < 10→ Rp⋆ = Rp modal 5

— si Kn0 > 10→ Rp⋆ = Rp modal 4

Ces conditions concernant Rp⋆ en fonction de la valeur de Kn0 se retrouvent dans les figures suivantes :
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(a) (b)

Figure B.1 – Détermination de Rp⋆ pour une distribution à Knudsen caractéristique de 0, 115. (a) représente l’erreur

relative entre le calcul de l’intégrande théorique et celui issu du développement limité en Rp DL mode X . Les traits pleins

sont l’erreur relative et les pointillés verticaux marquent la valeur du Rp DL mode X choisie. (b) représente la valeur de

l’intégrande selon le rayon. La ligne verticale pleine et dorée représente la valeur du rayon pour lequel l’intégrande est

maximale.

(a) (b)

Figure B.2 – Détermination de Rp⋆ pour une distribution à Knudsen caractéristique de 1, 15. (a) représente l’erreur relative entre

le calcul de l’intégrande théorique et celui issu du développement limité en Rp DL mode X . Les traits pleins sont l’erreur relative et les

pointillés verticaux marquent la valeur du Rp DL mode X choisie. (b) représente la valeur de l’intégrande selon le rayon. La ligne verticale

pleine et dorée représente la valeur du rayon pour lequel l’intégrande est maximale.
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Chapitre B. Définition de Rp⋆ selon le nombre de Knudsen

(a) (b)

Figure B.3 – Détermination de Rp⋆ pour une distribution à Knudsen caractéristique de 11, 54. (a) représente l’erreur relative entre

le calcul de l’intégrande théorique et celui issu du développement limité en Rp DL mode X . Les traits pleins sont l’erreur relative et les

pointillés verticaux marquent la valeur du Rp DL mode X choisie. (b) représente la valeur de l’intégrande selon le rayon. La ligne verticale

pleine et dorée représente la valeur du rayon pour lequel l’intégrande est maximale.

(a) (b)

Figure B.4 – Détermination de Rp⋆ pour une distribution à Knudsen caractéristique de 115, 4. (a) représente l’erreur relative entre

le calcul de l’intégrande théorique et celui issu du développement limité en Rp DL mode X . Les traits pleins sont l’erreur relative et les

pointillés verticaux marquent la valeur du Rp DL mode X choisie. (b) représente la valeur de l’intégrande selon le rayon. La ligne verticale

pleine et dorée représente la valeur du rayon pour lequel l’intégrande est maximale.
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