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Photo aérienne (personnelle) du cone éruptif de l'éruption du 31 Janvier 2017 : le cone
est équeulé vers l'aval et laisse s’échapper une coulée principale vers le sud. Au dessus

de la fontaine de lave le panache volcanique est trés concentré.



“On a vu souvent rejaillir le feu d’un ancien volcan qu’on croyait trop vieux. 1l est
parait-il des terres brulées donnant plus de blé qu’un meilleur avril et quand vient le soir

pour qu’un ciel flamboie, le rouge et le noir ne s’épousent-ils pas ¢ ”

Ne me quitte pas - Jacques Brel

“Pay zonn-la dann lor kousan
Mi vé dor, mi vé rév sanm ou
Kim la mer dann kor volkan
Mi vé mor, mi vé krév sanm ou

Mi vé mor, mi vé krev sanm ou”

Sanm ou - Danyel Waro

“Lasab lé an san
La mér lé rouz
Lo san la rasine volkan

I fé nir la meér rouz”

Bato Fou - Ziskakan
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Résumé

Francais

L’activité volcanique peut représenter une source naturelle de gaz et d’aérosols at-
mosphériques a la fois pendant et entre les éruptions (Mather et al., 2003). Ces émissions
peuvent impacter I'environnement, le climat et la santé humaine (Schmidt et al., 2011;
Baxter and Horwell, 2015; Ilyinskaya et al., 2017). Le Piton de la Fournaise sur l'ile de La
Réunion est I'un des volcans basaltique les plus actifs au monde. Ses éruptions sporadiques
engendrent des panaches volcaniques essentiellement constitués de gaz et de nanoparti-
cules qui se propagent dans I’atmosphere et peuvent provoquer d’importants dépassements
des seuils d’alerte de la qualité de I'air Durand et al. (2014). En journée, 'oxydation
atmosphérique du SO, permet de former de l'acide sulfurique (H2SO,). Les molécules
d’acides peuvent réagir avec les molécules d’eau atmosphérique pour former des embryons
via le processus de nucléation binaire homogene. Ces nanoparticules fraichement formées
peuvent ensuite grossir via les processus de condensation et/ou coagulation conduisant
a la formation d'un aérosol volcanique submicronique. Cette these vise a observer, com-
prendre et modéliser les processus de Formation de Nouvelles Particules (FNP) et leur
vieillissement au sein des panaches volcaniques. De ce fait, elle s’organise en deux par-
ties. La premiere se base sur les données recueillies lors de la campagne multidisciplinaire
STRAP menée a I'observatoire du Maido et au Piton de la Fournaise en 2015. Elle expose
les résultats issus d’'une double analyse de la fréquence et de l'intensité des événements
de FNP observés a I'observatoire. La seconde partie vise la modélisation d’un cas d’étude
de transport et de transformation chimique des gaz et aérosols atmosphériques émis par
le Piton de la Fournaise. Cette étude montre les zones et les périodes privilégiées de FNP

d’origine volcanique sur La Réunion.
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English

Volcanic activity can be a natural source of atmospheric gases and aerosols both
during and between eruptions (Mather et al., 2003). Theses emissions can impact the
environment, climate and human health (Schmidt et al., 2011; Baxter and Horwell, 2015;
Ilyinskaya et al., 2017). The Piton de la Fournaise on Reunion Island is one of the most
active basaltic volcanoes in the world. Its sporadic eruptions generate volcanic plumes
consisting mainly of gases and nanoparticles that travel through the atmosphere and can
cause significant exceedances of air quality alert thresholds Durand et al. (2014). Du-
ring the day, atmospheric SO, oxidation forms sulphuric acid (H2SOy4). Acid molecules
can react with atmospheric water molecules to form clusters via the homogeneous binary
nucleation process. These freshly formed nanoparticles can then grow via condensation
and/or coagulation processes leading to the formation of a submicron volcanic aerosol.
This study aims to observe, understand and model the processes of New Particle For-
mation (NPF) and their aging within volcanic plumes. Consequently , it is organized in
two parts. The first is based on data collected during the multidisciplinary STRAP cam-
paign conducted at both the Maido Observatory and the Piton de la Fournaise in 2015.
It presents the results of a dual analysis of the NPF events frequency and intensity ob-
served at the observatory. The second part aims to model the 3D transport and chemical
transformation of atmospheric gases and aerosols emitted by the Piton de la Fournaise.
This study shows the privileged zones and periods of NPF of volcanic origin on Reunion
Island.
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Chapitre 1

Introduction

1.1 Contexte scientifique et problématique

Les volcans peuvent présenter une source de pollution atmosphérique a la fois pen-
dant et entre les éruptions Mather et al. (2003). Leurs émissions engendrent des panaches
volcaniques caractérisés par des propriétés physiques et chimiques bien spécifiques qui les
distinguent des nuages communs. Pour en venir a ce constat, de nombreuses études ont été
menées recouvrant de multiples disciplines comme la volcanologie, 1’étude de la physique
et de la chimie atmosphérique, la climatologie ou encore la glaciologie. La premiere rela-
tion qui a été établie entre un déreglement climatique et une éruption volcanique remonte
a Pannée 1784. En effet, cette année 1a, Franklin (1784) constate que 1’été 1783 est anor-
malement froid dans toute ’'Europe et suggere que la cause de cette anomalie thermique
est celle de I’éruption du Lakagigar qui eu lieu quelques mois plus tot en Islande. Cet
hiver volcanique aurait engendré des événements météorologiques extrémes conduisant a
des effets désastreux comme la perte abondante des récoltes, 'arrivée de la famine et le
développement de maladies. Ces répercutions se seraient étendues sur plusieurs années
et certains historiens estiment méme qu’elles auraient conduit au déclenchement de la
révolution francaise en 1789. Ce n’est que bien plus tard qu’une nouvelle étude voit le jour.
Humphreys (1913) associa des périodes de refroidissement apres de fortes éruptions vol-
caniques aux effets radiatifs des aérosols stratosphériques. La composition de ces aérosols
n’est alors pas connue et les auteurs ne considerent qu’une source primaire, la cendre vol-
canique (= 2um). De plus, ils ne disposaient pas d’une base de données assez longue pour
quantifier ces cendres supérieures a 2 yum. En se basant sur ces premiers constats, Ram-
say (1924) visait a comprendre l'origine des périodes glaciaires et a associer de possibles

événements volcaniques. Trente ans plus tard, Wexler (1951) écrit une publication sur
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I'effet des poussieres volcaniques et estime que le rayonnement solaire qui atteint le sol est
affecté au plus de 20 % par ces poussieres. Etant également partisan de I’hypothese selon
laquelle les éruptions auraient été 1’élément moteur des périodes de glaciations, il écrit un
ouvrage a propos de cette théorie (Wexler, 1952). Ce n’est vraiment qu’a partir des années
60 que les chercheurs commencent a estimer 'effet des éruptions par l'intermédiaire de
mesures. En 1961, Mitchell (1970) a été le premier a conduire une analyse sur plusieurs
époques superposées et moyenner les effets de multiples éruptions pour isoler I'effet volca-
nique des fluctuations aléatoires également supposées a I’époque. Il réalisa ses estimations
sur des périodes moyennes de 5 ans et publia ces résultats 9 ans plus tard. La méme
année, Junge et al. (1961) réalisent des mesures d’aérosols stratosphériques sur des pro-
fils verticaux grace a des radiosondages (ballon-sondes). De ces profils ils établissent des
relations entre 'altitude, la concentration, le rayon et la densité des particules et mettent
en évidence une couche d’aérosols épaisse de plusieurs kilometres (5 - 10 km) & environ
20 km d’altitude. Cette couche a ensuite été nommée < couche de Junge >. A partir des
distributions en taille de particules ils distinguent alors deux catégories a savoir celles dont
les diametres sont inférieurs a 0.1 pm (majoritairement issues de la troposphere) et celles
comprises entre 0.1 et 1 um. Pour aller plus loin dans leur étude, ils effectuent une analyse
de la composition chimique des aérosols par EMA (Electron Microprobe Analyzer). Cette
expérience révele que le soufre est I'un des composés majeur de ces particules et qu’il
est particulierement présent sous forme de sulfates. Pour expliquer leur présence a une
telle altitude, les auteurs suggerent une injection des masses d’air depuis la troposphere
vers la stratosphere. Ils émettent 'hypothese que ces composés sont issus indirectement
de 'oxydation de HyS et de SO, connus pour étre observés dans le dégazage volcanique.
A T'époque, les hypotheses concernant les sources sont déja plus ou moins identifiées et
il apparait clairement que les volcans font parti des acteur principaux. Néanmoins, deux
questions se posent. (1) Comment ces aérosols sulfatés se forment-ils? (2) Ont-ils une
influence sur les rayonnements solaire et terrestre ? Ces deux interrogations qui associent
mécanismes et impacts constituent un sujet phare et fondamental dans la recherche a
cette époque notamment parce qu’elles concernent aussi les émissions anthropiques de
I’ére industrielle avec notamment 'apparition de 'automobile et des premiers problemes

de pollution.

Pour tenter de répondre a la premiere question, les scientifiques se sont tournés vers les
mécanismes de formation d’une gouttelette et les notions d’équilibre thermodynamique
entre les différentes phases. Ces mécanismes avaient déja été supposés au XIXe siecle
(von Helmholtz, 1886; Aitken, 1888; Ostwald, 1888; Wilson, 1897) puis avaient été décrits

mathématiquement au début du XXe avec les équations de Volmer and Weber (1926) et
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celles de Farkas (1927). Deux voies de formation des sulfates sont suspectées a savoir celle
en phase aqueuse (au sein de la gouttelette) et celle en phase gazeuse (interactions de
molécules de gaz). Plusieurs études expérimentales se sont donc d’abord penchées sur les
propriétés thermodynamiques des solutions aqueuses d’acide sulfurique (pression vapeur
saturante de I'eau et de 'acide) et la formation d’hydrates (Kunzler and Giauque, 1952;
Cuddeback et al., 1953; Hornung and Giauque, 1955; Ellis and Thwaites, 1957; Giauque
et al., 1960; Gmitro and Vermeulen, 1964) puis elles se sont rapidement tournées vers
les principes en phase gazeuse avec I’émergence de la nucléation binaire acide sulfurique
- eau (Doyle, 1961; Wilemski, 1975; Mirabel and Clavelin, 1978). La nucléation est un
processus au sein de la phase gazeuse qui conduit a la formation d’embryons a partir de
molécules de gaz. Ce phénomene est suivi d’un grossissement de la particule fraichement
formée par condensation et/ou coagulation. Ces principes ont été introduits 30 ans plus
tot pour des composés non-définis par Becker and Doring (1935), Band (1939) et Fren-
kel (1939) et seront présentés dans la section 2.3. Ils constituent un fondement pour la
formation d’aérosols secondaires. Enfin, des études regroupent les travaux expérimentaux
et analytiques dans le but de synthétiser la formation de sulfates dans I'atmosphere pour
les deux voies (Kasahara, 1967; Scott and Hobbs, 1967; Harker, 1975; Hidy et al., 1978;
Wilson, 1978; Eatough et al., 1994). Ces études mettent également en évidence 'impli-
cation d’autres composés comme ’ammoniaque en phase gazeuse et celles de composés

organiques ou inorganiques en phase aqueuse.

La réponse a la deuxieme question nécessite de faire la distinction entre deux types de
particules. Contrairement aux cendres directement émises dans I’atmosphere et qualifiées
de primaires, les sulfates résultent de diverses transformations et sont considérés comme
des particules secondaires. Les cendres volcaniques sont constituées d’aérosols de type
silicate, résultant de la pulvérisation de roches magmatiques, et dont le diametre moyen
est de l'ordre de quelques microns. Ces cendres peuvent tres rapidement étre évacuées
de la tropospheére par lessivage avec 1’eau atmosphérique (quelques jours). Les silicates
transportés jusque dans la stratosphere peuvent résider de un a trois mois. Etant assez
lourdes, ces poussieres sédimentent dans la troposphere ou le cycle de 'eau les élimine
rapidement. Les sulfates se présentent sous la forme de gouttelettes contenant environ 75
% d’acide sulfurique et 25 % d’eau. Elles ont une taille comprise entre 0,1 et 1 pm et, une
fois injectées dans la stratosphere, elles peuvent y résider plusieurs années. Ce sont ces
aérosols qui, par leur plus grande durée de vie, induisent les perturbations climatiques les
plus significatives. Il convient de préciser que si les composés sulfurés sont responsables des
plus grosses perturbations directes du champ radiatif, d’autres composants (cf 1.1) sont

introduits dans la stratosphere par les éruptions volcaniques. Certains, tels les chlorures
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d’hydrogene ou les CFC jouent un role prépondérant dans les réactions chimiques qui
aboutissent a la perturbation du champ d’ozone stratosphérique et ont indirectement
un impact dans le domaine radiatif. Selon le pourcentage de cendres ou de sulfates qui
caractérisent le panache, I'impact n’est pas le méme et deux parametres physiques majeurs
sont généralement controlés et servent d’indicateur. L’épaisseur optique (sans dimension)
traduit 'extinction (ou l'atténuation) d'un flux de rayonnement au zénith traversant la
colonne atmosphérique. Le rayon effectif est une mesure de la taille et de la distribution

des particules.

Date de la mesure Distance du point de mesure Sulfates Vapeur d’eau CO5 SO, HCI

04/01/1990 20 km 0.2 6826 199 83 24
05/01/1990 45 km 2 9438 310 142 1.5
06/01/1990 80 km - 7597 837 137 -
07/01/1990 30 km 0.1 368 98 43 -
11/01/1990 170 km - 163 34 1.5 -
12/01/1990 25 km 0.1 3296 197 22 -

TABLE 1.1 — Estimations des flux (kg/s) des principaux composants du panache volcanique
de I’éruption du volcan Redoubt en 1990. Ces estimations ont été faites par avion et sont
extraites de la publication de Hobbs et al. (1991). Face a celle du SOs, la quantité de
sulfates est faible. Ceci s’explique par les conditions défavorables de température et de

rayonnement nécessaires au développement des phénomenes photo-chimiques

Pour arriver a ces constats, les scientifiques des années 60 se sont penchés sur ’étude
de la taille, du poids, de la hauteur et de la vitesse de chute des aérosols. Ils ont également
estimé les distances parcourues par les particules grace au dépots et a ’analyse des cir-
culations atmosphériques (Junge et al., 1961; Flohn and Henning, 1963; Mossop, 1963;
Paton, 1964; Bolin, 1965). En 1970, Lamb (1970) effectue une premiere revue de ces tra-
vaux puis son travail est suivi par d’autres revues importantes qui portent sur 'effet global
des éruptions sur le climat (Toon and Pollack, 1980; Toon et al., 1982; Ellsaesser, 1983;
Asaturov et al., 1986; Kondratyev, 1988; Robock, 1989, 1991; Kondratyev and Galindo,
1997). En parallele certaines études se sont focalisées plus précisément sur les effets ra-
diatifs des aérosols volcaniques (Pollack et al., 1976; Harshvardhan, 1979; Hansen et al.,
1992; Stenchikov et al., 1998) notamment aprés I’éruption du mont Pinatubo en 1991.
En 1992, Walter L. et Turco R. résument I’ensemble des mécanismes de formation des
aérosols volcaniques ainsi que leurs effets pour les deux types de panaches sous la forme

d’un schéma (Figure 1.1) qui est inclus dans la revue de syntheése de Robock (2000).
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FIGURE 1.1 — Schéma des processus de formation des aérosol volcaniques et leur impact
sur le rayonnement solaire et terrestre pour des panaches volcaniques troposphériques ou

stratosphériques dessiné par Walter L. et Turco R. et repris dans Robock (2000).

Sur la figure 1.1, il apparait clairement que les effets radiatifs des aérosols volca-
niques sont mieux connus pour les panaches stratosphériques que pour les panaches tro-
posphériques. Ceci vient du fait que la majorité des études se sont focalisées sur des
éruptions de grande ampleur et a fort indice d’explosivité (VEI) pour lesquelles les par-
ticules ont étés injectées dans la stratosphere. On notera alors que pour ce type de pa-
nache 'effet dominant est celui sur le rayonnement solaire. En effet, avec un albédo élevé,
I’aérosol volcanique interagit fortement avec le rayonnement solaire par diffusion. Une
partie de la lumiere est d’abord rétrodiffusée, redirigeant la lumiere vers ’espace, aug-
mentant 1’albédo planétaire net réduisant la quantité d’énergie solaire qui atteint la sur-
face de la Terre. Cette rétrodiffusion se traduit par un refroidissement de la troposphere.
Dans la partie haute du panache, I’'atmosphere est chauffée via I’absorption d’une partie
du rayonnement infrarouge solaire et tellurique (Labitzke and McCormick, 1992). Une
grande partie du rayonnement solaire est ensuite dispersée en base de panache ce qui

renforce le rayonnement diffus et compense en partie la réduction du rayonnement solaire
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directe. L’énergie renvoyée par la Terre est quant a elle essentiellement absorbée a la base
du panache. Sur cette figure il apparait également que les mécanismes de formation de
I’aérosol ne sont pas précisément détaillés. En effet, seule la transformation du soufre en
acide sulfurique par oxydation et le processus de formation par < réactions hétérogenes
> sont représentés. Ceci démontre I'insuffisance de connaissances et de compréhension des
phénomenes.

De nos jours I'impact des éruptions volcaniques sur le climat, ’environnement ainsi
que la santé humaine est remarquablement documenté. Dans la thématique du climat, les
études se focalisent particulierement sur :

— le forgage radiatif des aérosols volcaniques (Shindell et al., 2001; Carrico et al., 2003;

Shindell et al., 2003; Mann et al., 2005; Power and Mills, 2005; Shell and Somerville,
2007; Toohey et al., 2011; Yuan et al., 2011; Young et al., 2012; Schmidt et al.,
2012; Andersson et al., 2015)

— les anomalies de températures atmosphériques a plusieurs échelles (Gervais and
MacDonald, 2001; Ramaswamy et al., 2001; Chenoweth, 2001; Stott and Kettlebo-
rough, 2002; Fischer et al., 2007; Lean and Rind, 2008; Evan et al., 2009; Timmreck
et al., 2009; Foster and Rahmstorf, 2011; Mann et al., 2012b; Santer et al., 2014)

— la perturbation des cycles de I'ozone troposphérique et stratosphérique avec no-
tamment la destruction de la couche d’ozone (Stenchikov et al., 2002; Tabazadeh
et al., 2002; Gerlach, 2004; Lee et al., 2005; Millard et al., 2006; Tilmes et al., 2008;
Roberts et al., 2009; Vance et al., 2010; Poberaj et al., 2011; Muthers et al., 2014;
Klobas et al., 2017)

— le bouleversement des précipitations régionales ou globales (Gillett et al., 2004;
Satsumabayashi et al., 2004; Trenberth and Dai, 2007; Madonia and Liotta, 2010;
Peng et al., 2010; Yarker et al., 2010; Liu et al., 2013; Iles et al., 2013; Wegmann
et al., 2014; Iles and Hegerl, 2014; Liu et al., 2016)

— les émissions de mercure, son cycle dans I'atmosphere et ses impacts (Pyle and
Mather, 2003; Nriagu and Becker, 2003; Stracquadanio et al., 2003; Bagnato et al.,
2007; Witt et al., 2008; Zambardi et al., 2009; Bagnato et al., 2011; Martin et al.,
2012; Jones et al., 2017)

— les déclenchement de El Nino et sa dépendance au forcage volcanique (Yang and
Schlesinger, 2001; Adams et al., 2003; de Silva, 2003; Christiansen, 2008; McGregor
and Timmermann, 2011; Pausata et al., 2015; Stevenson et al., 2016; Khodri et al.,
2017)

En ce qui concerne ’environnement, les études sont principalement portées sur la pertur-

bation des éco-systémes notamment via les pluies acides (Glass et al., 1979; Johnson and



CHAPITRE 1. INTRODUCTION 29

Parnell Jr, 1986; Vitousek and Walker, 1989; Notcutt and Davies, 1989; Huebert et al.,
1999; Delmelle et al., 2001; Cripps et al., 2005; Vitousek, 2006; Jolley et al., 2008; Ste-
ven et al., 2010; Bartiromo et al., 2013; Arnalds, 2013; Swanson et al., 2013; Gunnarsson
et al., 2015; Vajda et al., 2016; Tortini et al., 2017; Eddudéttir et al., 2017; Balagizi et al.,
2017), la modification des températures et du niveau des océans (Cazenave, 2005; Church
et al., 2005; Cole-Dai, 2010) et 'augmentation de la fertilité de leur surface (Frogner et al.,
2001; Duggen et al., 2010; Langmann et al., 2010; Olgun et al., 2011). Enfin I'impact sur
la santé humaine est fonction de la nature des composés émis, de leur concentration ainsi
que du temps d’exposition (Cilento, 1937; Weisburd, 1965; Le Guern et al., 1980; Baxter,
1983; Newhall and Fruchter, 1986; Yano et al., 1990; Baxter et al., 1999; Allen et al., 2000;
Durand and Grattan, 2001; Delmelle, 2003; Hansell and Oppenheimer, 2004; Horwell and
Baxter, 2006; Horwell, 2007; Elliott et al., 2010; Barsotti et al., 2010; Gudmundsson, 2011;
Schéfer et al., 2011; Weinstein et al., 2013; Baxter and Horwell, 2015).

Etonnement, les recherches qui concernent la description des mécanismes de formation
de T'aérosol volcanique sont moins nombreuses. Les deux voies de formations suggérées
théoriquement et qui servent de base aux études sus-mentionnées ont tres peu été ob-
servées et analysées. Fn effet, jusqu’au début des années 2000, les techniques de mesure ne
permettaient pas d’appréhender les échelles nanométriques et les instruments comptaient
difficilement les particules inférieures a 1 pum. Néanmoins et a partir de 2000, certaines
études font état des différentes possibilités de formation (Allen et al., 2002; Mather et al.,
2003, 2004; Delmelle et al., 2007; Martin et al., 2008). Une fois de plus, ils suggerent a la
fois une formation au sein de la phase gazeuse et une au sein de la phase aqueuse mais
ils ajoutent que des particules peuvent directement étre émises a I’évent. Cette derniere
observation sous-entend la présence de mécanismes tres proche du magma. Pour expli-
quer cette formation a proximité de la source volcanique, trois hypotheses sont faites :
une phase vapeur primaire magmatique, le produit des interactions entre le systeme hy-
drothermal et la lave et enfin, une oxydation immédiate du dioxyde de soufre a tres haute
température, juste au dessus du magma. De part la complexité des mesures au dessus de la
lave (approche difficile et appareils sensibles aux tres hautes températures), ces hypotheses
restent encore a explorer. A la fin des années 90, les premieres études utilisant un SMPS
(Scanning Mobility Particle Sizer, Birmili et al. (1999)) voient le jour. Il s’agit alors d’un
instrument capable de compter les particules entre 10 et 500 nm. En 2009, la premiere
mesure réalisée avec un AIS (Air Ion Spectrometer) est réalisée et publiée (Asmi et al.,
2009). L’instrument est alors capable de compter les particules chargées entre 2 et 10 nm.
Depuis, les observations faites a partir de ces appareils se multiplient mais ne concernent

pas les aérosols volcaniques. Elles se focalisent principalement sur 1’étude de la formation
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des aérosols dans milieux urbains (pollution anthropique), lointains et ruraux, marins et
également en altitude (Kerminen et al., 2018). Elles permettent d’observer les processus
de formation de nouvelles particules (FNP) au sein de la phase gazeuse notamment via
le processus de nucléation finalement introduit 70 ans plus tot. Au sein des panaches vol-
caniques, la premiere étude mettant en évidence la formation de nouvelles particule par
nucléation est celle de Boulon et al. (2011). Dans leur étude, les auteurs montrent le lien
fort qu’il existe entre concentration d’acide sulfurique et taux de formation de nouvelles
particules ce qui montre I'importance du processus de nucléation binaire H,SO4-H,O dans
les panaches volcaniques.

Finalement, suite a la premiere observation de Boulon et al. (2011), plusieurs questions
se posent. Quelles sont les caractéristiques (période/fréquence/intensité) de la formation
de nouvelles particules dans les panaches volcaniques ? La nucléation binaire HySO4-H,O
est-elle le processus majeur responsable de la formation d’aérosols dans ces conditions ?
Ou (distribution spatiale) et quand ce phénomeéne se déclenche-t-il 7 C’est dans ce contexte

scientifique et basée sur ces problématiques que la these s’inscrit.

1.2 Objectifs et méthodologie

Les objectifs principaux de ces travaux de these sont doubles :

1. Obtenir les informations relatives a la compréhension des processus de nucléation
et de croissance des embryons de particules dans les panaches volcaniques en se

basant sur de nouvelles observations de la FNP.

2. Modéliser ces processus au sein d’un panache volcanique de maniere tridimension-
nelle afin de localiser spatialement leurs déclenchement et leurs période d’occur-

rence.

Cette these s’organise donc en deux parties. Une partie est consacrée a 1’observation
et a l'analyse des phénomenes en l'absence et en présence de panaches volcaniques a
I'observatoire du Maido (ile de La Réunion). Une seconde est consacrée a la modélisation
en 0 et 3 dimensions des processus de FNP dans les panaches volcaniques du Piton de la
Fournaise.

Le chapitre 2 apporte des informations concernant les aérosols, la formation de 'acide
sulfurique, et la théorie de la formation de nouvelles particules. Il énonce également
le contexte local d'un point de la dynamique atmosphérique, de la géologie et de la
géographie.

Le chapitre 3 porte sur l'analyse de la FNP a l’observatoire du Maido lors de la
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campagne STRAP en 2015 en absence (section 3.2) et en présence (section 3.3) de
panache volcanique. Les résultats présentés sont sous la forme de publications (Foucart
et al., 2018; Rose et al., 2019) qui sont précédées d’un résumé en frangais. Ce chapitre
répond au premier objectif de these.

Enfin dans le chapitre 4 est présenté le modele utilisé 4.1 pour simuler la FNP au sein
des panaches volcanique du Piton de la Fournaise et sont exposés les résultats issus de
simulations 0D (section 4.2) puis 3D (section 4.3) des panaches dans le but de répondre
au second objectif de these. Les résultats de la simulation tri-dimensionnelle sont exposés

sous la forme d’une publication en préparation.
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Chapitre 2

Etat des connaissances

2.1 L’aérosol atmosphérique

2.1.1 Propriétés principales

Les particules dans ’atmosphere proviennent de sources naturelles, comme 1’érosion
des sols, la végétation, les sels marins et les volcans ou d’activités anthropiques, comme le
trafic, les industries et les solvants. L’aérosol atmosphérique est défini comme une particule
solide ou liquide en suspension dans la phase gazeuse et dont la vitesse de chute est faible.
Cette définition exclut alors les hydrométéores tels que les gouttes de pluie ou les flocons
de neiges. On distingue trois caractéristiques majeures qui permettent de les identifier, a
savoir la taille, la composition chimique et la concentration exprimée en nombre ou en

masse.

La taille des aérosols

La taille d'une particule d’aérosol est définie par son diametre (D,) qui peut varier
de 1 nm a plusieurs dizaines de micrometres 2.1. La distinction entre les particules fines
submicroniques et grossiéres supramicroniques (>1 g m) est fondamentale dans toute
discussion concernant la physique, la chimie, les mesures ou encore les effets des aérosols
sur la santé. Il n’existe pas de classification de référence de la taille des particules puisque
celles-ci dépendent de la problématique de chaque étude. En ce qui concerne la FNP nous
utiliserons celle qui figure en rouge sur la représentation 2.1. Les particules submicroniques
sont divisées en trois classes de tailles autrement appelées <« modes > . Le mode nucléation
est caractérisé par les particules dont le diametre est inférieur a 20 nm. Les particules du
mode Aitken ont un diametre approximativement compris entre 20 et 100 nm. Enfin le

mode d’accumulation est constitué de particules dont le diametre est supérieur a 100

33
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nm. Les phénomenes qui influencent la taille des particules sont multiples et peuvent se

rapporter a un mode.

10nm 20nm  100nm Tpm 2,5um 10um
Particules - Particules 3
submicroniques - supermicroniques
Particules Particules
T > < Mode = __5
ultrafines fines grossier
«>< > < > < Mode >
grossier
Mode Mode Mode
nucléation Aitken accumulation

F1GURE 2.1 — Classification usuelle pour ’étude de la taille des particules d’aérosol. La

classification sur laquelle s’appuie cette étude est celle qui figure en rouge (source : Rose

(2014))

La concentration

La concentration des aérosols dans ’atmosphere varie en fonction de I’environnement

(table 2.1).

Lieu Concentration en nombre Concentration en masse
(#.cm~%) d, <10 ym (jg.m~)
Basse troposphére/Couche limite
Milieu urbain (proche trafic) 100 000 - 300 000 20 -100
Milieu urbain (fond) 10 000 - 50 000 20 - 100
Milieu rural 500 - 10 000 10 - 50
Milieu marin 200 - 5000 5-20
Milieu marin reculé 50 - 500 2-20
Tropospheére libre
100 - 100 000 0.02-1
Stratosphére (fond)
1-20 0.02-1

TABLE 2.1 — Ordre de grandeur des concentrations en aérosols typiquement observées en

fonction du type d’environnement (tiré du document < Formation and growth of atmos-

pheric aerosols> de V.-M., Kerminen).
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Elle dépend donc de la fluctuation des sources et des mécanismes d’élimination (dépot
sec et dépot humide). On distingue deux types de concentration a savoir celle en nombre
(em™3) et la celle en masse (ug .m~3). Ces deux représentations ne varient pas de la
meéme maniere et pour un meéme instant, la distribution en taille de particules pour une
concentration en nombre n’aura pas les mémes caractéristiques que celle en masse (ou
volume, figure 2.2). Ceci vient du fait qu'un nombre important d’ultrafines particules
n’est pas nécessairement lié a une masse importante. C’est le cas par exemple en milieu
marin ou l'on observe un mode grossier (ou supermicronique) dont la contribution en
nombre est faible mais dont ’apport en masse est significatif. Les plus fortes concentrations
sont généralement mesurées dans la basse troposphere, proche des sources et dans les
milieux urbains alors que de faibles concentrations sont estimées dans la stratosphere. Les
volcans peuvent injecter de tres fortes concentrations d’aérosols dans la moyenne et haute
troposphere voir dans la stratosphere pour les éruptions les plus importantes. L’estimation
des quantités (Tg) d’aérosols émises pour les éruptions majeures du vingtieme siecle sont
données en table 2.2 (McCormick et al., 1995). Avec une masse totale d’aérosol émise dans
’atmosphere estimée & 30 x 10'g (30 Tg), Péruption du Mt Pinatubo a engendré la plus
grande perturbation de la stratosphere du siecle dernier. Cette masse considérable semble
toujours en dessous de celle estimée pour 1’éruption du Tambora en 1815 qui dépasserai

les 100 Tg ou encore celle du Krakatoa en 1883 qui serait supérieure a 50 Tg.

Volcans Date de I’éruption  Estimation charge d’aérosol (Tg)
Fond stratosphérique 1979 <1
Katmai Juin 1912 20
Agung Mars 1963 16 - 30
Fuego Octobre 1974 3-6
El Chichon Avril 1982 12
Mt Pinatubo Juin 1991 30
Cerro Hudson Aout 1991 3

TABLE 2.2 — Estimation de la charge totale d’aérosol (Tg) associée aux éruptions majeures
du siecle dernier, (McCormick et al., 1995).

La composition

Les particules d’aérosol présentes dans I'atmosphere ont des compositions chimiques
variées en fonction de leurs sources et des transformations qu’elles subissent durant
leur transport. Une fraction importante de 1’aérosol troposphérique est d’origine anthro-

pique. Les aérosols troposphériques contiennent du sulfate, de 'ammonium, du nitrate,
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du sodium, du chlorure, des métaux traces, des matieres carbonées, des éléments de la
croiite terrestre et de 'eau. La fraction carbonée des aérosols est constituée de carbone
¢lémentaire et organique. Le carbone élémentaire, aussi appelé carbone noir, carbone gra-
phitique ou suie, est émis directement dans I’atmosphere, principalement par les processus
de combustion. Le carbone organique particulaire est émis directement par les sources ou
peut résulter de la condensation atmosphérique de gaz organiques a faible volatilité. Les
émissions anthropiques conduisant aux aérosols atmosphériques ont augmenté de fagon
spectaculaire au cours du siecle dernier et ont été impliquées dans les effets sur la santé
humaine (Dockery et al., 1993), dans la réduction de la visibilité dans les zones urbaines
et régionales, dans les dépots acides et dans le déséquilibre du bilan du rayonnement
terrestre. Le tableau 2.4 présente les données résumées par Heintzenberg (1989) et So-
lomon et al. (1989) sur les concentrations massiques et la composition des aérosols dans
différentes régions de la troposphere. Il est intéressant de noter que la masse moyenne
totale de particules fines (d, <2 pm) dans les milieux ruraux continentaux représente
la moitié de la masse des particules qui caractérisent les milieux urbains. Ceci reflete le
temps de séjour relativement long des particules fines dans la troposphere. La concen-
tration massique moyenne des aérosols dans les milieux isolés (éloignés des sources) est
triplement inférieure a celle des aérosols ruraux continentaux. Le carbone élémentaire,
indicateur direct de la combustion anthropique, chute a 0,3 % dans les milieux isolés,
alors que le sulfate demeure le composé majeur des aérosols. Ceci est attribuable a une
concentration moyenne globale de sulfates (en dehors des sels de mer) d’environ 0,5 p
.m 3. Rubidoux, Californie, située & environ 100 km & I’est du centre-ville de Los Angeles,
est couramment caractérisée par les concentrations en particules tres importantes aux
Etats-Unis.

Composition (%)

Region Mass (u .m~2) C(elem) C(org) NHS NO; SO3~
Milieu reculé (11 zones) 4.8 0.3 11 7 3 22
Milieu rural continental (14 zones) 15 5 24 11 4 37
Milieu urbain (19 zones) 32 9 31 8 6 29
Rubidoux, Californie 87.4 3 18 6 20 6

TABLE 2.3 — Concentrations en masse et composition des aérosols troposphériques dans
plusieurs zones Heintzenberg (1989) et proches de Los Angeles (Solomon et al., 1989) a

la fin des années 1990.

Les travaux plus récents de Lanz et al. (2010) ont également cherché a évaluer la
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composition des aérosols dans le centre de I’Europe a 'aide d'un spectrometre de masse
entre 2002 et 2009. Une large variété de sites ont également été recouverts par la mesure.
Ces travaux indiquent que de maniere générale la fraction inorganique (principalement
sulfate, nitrate et ammonium) représente entre 40 et 70 % de la masse des particules
fines. Les composés carbonés (incluant le carbone organique et le carbone élémentaire)
représentent quant a eux entre 30 et 60 % de la masse totale de I’aérosol. Toutefois, ces
proportions moyennes peuvent fortement varier au sein d’'un méme environnement. En ce
qui concerne les volcans, les aérosols des panaches volcaniques sont majoritairement des
cendres (silicates et oxydes métalliques tels que SiOs, Al;O3 et FeyO3) ou des sulfates.
Par exemple, Hofmann and Rosen (1983) ont estimé que 80 % de la couche d’aérosols
présente lors de 1’éruption de El Chichon en 1982 et située a 25 km d’altitude était

composée d’aérosols sulfatés.

2.1.2 Les sources

Il existe deux classifications qui permettent de distinguer les sources d’aérosol. La
premiere propose de classer les particules selon leur origine, anthropique ou biogénique,
alors que la seconde propose de différencier les particules a partir de leur mode d’émission
dans I'atmosphere, primaire ou secondaire.

Les aérosols primaires sont des particules émises directement dans ’atmosphere sous
forme liquide ou solide. Les aérosols minéraux résultant de 1’érosion des sols, les sels
marins et les cendres volcaniques constituent les principaux exemples de particules pri-
maires d’origine naturelle. En milieu urbain, 'activité humaine est a 1’origine de I’émission
d’autres particules primaires : usure des pneumatiques, combustion par le trafic ou les in-
dustries.

L’appellation de particules secondaires regroupe trois types de particules. Elle désigne
d’abord les particules issues de la nucléation, c¢’est-a-dire du processus de FNP a partir
de la conversion gaz/particule. Elle concerne également 1’équilibre gaz-particules des gaz
ayant une solubilité importante (mélange en phase aqueuse) ou ayant une pression de
vapeur saturante suffisamment faible pour condenser sur les aérosols (voir section 2.3.2).
Enfin, cette appellation est également utilisée pour décrire la formation de nouveaux
composés a partir de réactions chimiques ayant lieu dans les particules préexistantes,
ou dans la phase aqueuse d’'une gouttelette de nuage. Dans le cas de la nucléation, le
nombre de particules est augmenté tandis que la concentration en masse reste sensiblement
la méme, car les particules formées sont initialement de tres petite taille. En cas de

condensation ou de réaction chimique, au contraire, la concentration en nombre reste
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inchangée alors que c’est la concentration en masse qui augmente. Lors de la coagulation
de deux particules, il y a une augmentation de la masse et une diminution du nombre

puisqu’ensemble elles ne forment plus qu’une seule particule.

2.1.3 La distribution en taille

Il est nécessaire d’avoir recours a des méthodes mathématiques pour caractériser la
distribution de tailles des aérosols. Une particule d’aérosol peut étre considérée comme
étant constituée d’'un nombre entier £ de molécules ou monomeres. Ainsi, la plus petite
particule pourrait théoriquement étre définie comme contenant deux molécules et la dis-
tribution des aérosols pourrait alors étre caractérisée par le nombre de chaque agrégation,
c’est-a~dire, par nk, la concentration de particules contenant k& molécules. Bien que rigou-
reusement correcte, cette méthode discrete de caractérisation des distributions en aérosols
ne peut étre utilisée en pratique en raison du grand nombre de molécules qui constituent
les plus petites particules d’aérosols. Une description complete et idéale de la distribution
en taille des aérosols pourrait également inclure le comptage de la taille de chaque parti-
cule. Méme si de telles informations étaient disponibles, la base de données comprenant
les diametres de milliers de particules qui varieraient en fonction du temps et de ’espace,
serait trop volumineuse et non-analysable.

La méthode la plus simple est de diviser les tailles de particules en différentes classes
de taille 4 (intervalles ou bins) et d’obtenir le nombre de particules pour chacune d’entres
elles ni. La représentation qui en résulte prend la forme d’un histogramme. Pour affiner
cette représentation, il est également possible de la décrire a 'aide de sa distribution
cumulée. La valeur de répartition cumulée pour une section de taille est définie comme
la concentration de particules inférieures ou égales a cette plage de taille. Néanmoins,
I'utilisation de bins de différentes largeurs rend l'interprétation des valeurs absolues de
la concentration difficile. Pour éviter ce biais, on normalise la distribution en divisant la
concentration par la taille de la gamme. Toutefois, une échelle linéaire du diametre ne
permet pas de voir les particules grossiéres (moins nombreuses) et il faut appliquer une
échelle logarithmique pour améliorer la représentation. La distribution d’aérosol ni pour
un intervalle de taille ¢ est alors exprimée comme le rapport de la concentration absolue
N1 en aérosol de cet intervalle et de la gamme de taille AD,. La concentration en aérosol

peut alors étre calculée de la maniere suivante :
Ni=niAD, (2.1)

L’utilisation d’intervalles arbitraires A D, peut préter a confusion et rend I'inter-comparaison



CHAPITRE 2. ETAT DES CONNAISSANCES 39

de la taille des distributions difficiles. Afin d’éviter ces complications et de conserver toute
I'information, on peut utiliser des tailles infiniment petites en prenant la limite AD, — 0.
A cette limite, AD, devient infiniment petit et égal a dD,. On peut alors définir la fonction

de distribution de la taille ny(D,), comme suit :

ny(D,)dD, = nombre de particules par ¢m® d’air ayant un diametre de taille allant
de D, a (D, + dD,).
L’'unité de ny(D,) = est en um~'.cm? et le nombre total N, de particules par cen-

timetres cube est :

N, = / " (D,)dD, (2.2)

En utilisant la fonction ny(D,) on suppose implicitement que la distribution en nombre
n’est plus une fonction discrete du nombre de molécules mais une fonction continue du
diametre D,. Cette hypothese d'une distribution de taille continue est valable au-dela d'un
certain nombre de molécules (~100). Dans l’atmosphere, la plupart des particules ont un
diametre inférieur a 0,1 pm et la fonction ny(D,) présente généralement un pic étroit
pres de lorigine. La fonction de distribution en taille cumulée N(D,) est celle du nombre
de particules par cm?® d’air ayant un diametre de taille inférieur a D,. Contrairement &
ny(D,) cette fonction représente la concentration réelle de particules dans la gamme de

tailles 0 - D,,. par définition elle est reliée a ny(D,) par :

N(D,) = /O Dp nx(D5)dD: (2.3)

Dy étant une variable d’intégration muette utilisée dans I’équation 2.3 pour éviter toute
confusion avec la limite supérieure de I'intégration D,. En différenciant 1’équation 2.3 la

fonction de distribution peut s’écrire :
ny(D,) = dN/dD, (2.4)

et ny(D,) peut étre considéré comme la dérivé de la fonction de distribution cumulative
des tailles d’aérosols. Les deux cotés de I'équation 2.4 représentent la méme distribution
granulométrique des aérosols, et l'indice de la notation dN/dD, est souvent utilisé¢ a la
place de ny(D,). Pour se conformer & la notation commune, nous exprimerons également

les distributions de cette maniere.
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FIGURE 2.2 - La méme distribution d’aérosols exprimée en fonction de log(D,) selon trois
représentations différentes : le nombre ny(D,), la surface ng(D,) et le volume ny (D)) des

particules (représentation modifiée de Seinfeld and Pandis (2006)).

Enfin, plusieurs propriétés physiques des aérosols dépendent de leur surface et de leur
volumes estimés a partir de la taille des particules. Les fonctions de distribution qui les
caractérisent peuvent étre calculées (non montré ici) de la méme maniere que pour le
nombre et sont respectivement ng(D,) et ny(D,). Parce que le diametre des particules
dans une population d’aérosols varie généralement sur plusieurs ordres de grandeur, 1'uti-
lisation de fonctions de distribution comme ny(D,), ng(D,) ou ny(D,) est peu pratique.
Pour contourner ce probleme d’échelle, I’abscisse peut se présenter sous la forme logarith-
mique de sorte que plusieurs ordres de grandeur en (D,) puissent étre clairement visibles

(cf figure 2.2).

La distribution en taille d’aérosols volcaniques varie d'un volcan a 'autre. Sur la base
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de plusieurs études, Mather et al. (2003) ont rassemblé celles mesurées dans plusieurs
panaches volcaniques du monde. Ils apportent également des informations quant a la
méthode d’échantillonnage et la hauteur du panache. Ils expliquent que les distributions
ont tendance a étre multimodales ce qui suggere de multiples processus de formation.
Selon eux, les particules de diametre supérieur a 2 pym sont issues du mécanisme de frag-
mentation du magma et de 1’érosion (arrachement) des parois de I’évent. Les particules
plus fines sont proviennent de la condensation des composés volatiles et des réactions
en phase gazeuse. La distribution des tailles évolue au fur et a mesure du transport de
'aérosol depuis I’évent (les plus grosses particules ont tendance a se déposer plus rapide-
ment) et également en fonction des différents stades de 'activité volcanique. Les éruptions
explosives de grande taille ont tendance a étre caractérisées par de fortes concentrations
en particules et en particulier dans les modes les plus grands (fragments de silice). Au
contraire, les panaches provenant de phases moins explosives sont dominés par les petits
modes (Hobbs et al., 1982; Rose et al., 1982).

2.2 La Formation d’acide sulfurique

2.2.1 Les émissions de dioxyde de soufre

Le dioxyde de soufre provient majoritairement de la combustion des combustibles fos-
siles (charbons, fuels, ...), au cours de laquelle les impuretés soufrées contenus dans les
combustibles sont oxydées par 1’oxygene de 'air O, en dioxyde de soufre SO,. Ce polluant
gazeux est ainsi rejeté par de multiples petites sources (installations de chauffage domes-
tique, véhicules a moteur diesel, ... ) et par des sources ponctuelles plus importantes (cen-
trales de production électrique ou de vapeur, chaufferies urbaines, ... ). Certains procédés
industriels produisent également des effluents soufrés (production d’acide sulfurique, raf-
finage de pétrole, métallurgie des métaux non ferreux, ...). La combustion du charbon
est la plus grande source synthétique de dioxyde de soufre représentant environ 50 % des
émissions globales annuelles, avec la combustion du pétrole représentant 25-30 % en plus
(source : https://www.actu-environnement.com/).

Ce composé a également des origines naturelles. Il provient des volcans dont les
émissions globales sont estimées, en moyenne, a 4 millions de t/an et mais également
des eaux cotieres (par oxydation du diméthylsulfure produit par des bactéries). Concer-
nant les panaches volcaniques, le dioxyde de soufre est le gaz le plus souvent mesuré

(Thomas et al., 2009). Issu de 'oxydation du soufre présent dans le magma, le dégazage
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du SO est un indicateur robuste de I'activité éruptive puisqu’il témoigne de la présence
du magma (Edmonds et al., 2003; Sutton et al., 2001). A I’échelle mondiale, Penner et al.
(2001) ont estimé que la source de soufre volcanique dans ’atmosphere est de 6 a 20 Tg de
soufre par an, quantité non négligeable par rapport aux flux anthropiques estimés entre
70 et 100 Tg/an, soit 70 % des émissions totales de soufre. Plus précisément, ’émission
en SOy du volcan Pinatubo a été estimée a 20 millions de tonnes. L’éruption volcanique
du volcan Islandais Baroarbunga en 2014 a émis 11+£5 millions de tonnes, soit 3 fois plus

que les émissions anthropogéniques européennes en moyenne journaliere.

2.2.2 Les réactions

Photolyse de 1’ozone et production du radical hydroxyle
Dans la troposphére comme dans dans la stratosphere, la photolyse de 'ozone (aux lon-

gueurs d’ondes > 319 nm) produit a la fois un atome stable et un atome excité d’oxygene :

O3+ hv =% Oy + O (2.5a)
2 0, +0('D) (2.5b)

L’atome d’oxygene stable réagit rapidement avec I’Oy pour reformer de 'Oy :
O+0;+M — O3+ M (2.6)

Par conséquent, on dit que la réaction 2.5a suivie par la réaction 2.6 n’a pas d’effet
chimique (cycle nul). En outre, lorsqu'un atome d’oxygene excité O(*D) est produit il
peut réagir avec d’autres especes atmosphériques. La plupart du temps il entre en collision
avec les molécules Ny ou Og, ce qui a pour effet de supprimer son exces d’énergie et de le

ramener a son état stable :
O('D)+ 0+ M — O+ M (2.7)

L’atome d’oxygene produit peut a nouveau réagir avec 'O, présent via ’équation 2.6
amenant & un nouveau cycle nul. Occasionnellement, O(* D) peut entrer en collision avec

une molécule d’eau engendrant alors la création de deux radicaux OH :
O(*D) + H,O — 20H (2.8)

La réaction 2.8 est en fait la seule réaction en phase gazeuse capable de casser la liaison

hydrogene de la molécule d’eau dans la troposphere. A partir des équations 2.7 et 2.8,
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de la concentration en O3z, Ny et O, ainsi que des constantes de réactions données en
table, il est possible de déterminer un taux de formation de radicaux OH qui correspond
a I’équation simplifiée :

Por = 2ks[O(' D)][H,0) (2.9)
Grace a cette équation il est possible d’estimer qu’a ¢t = 298K et HR = 80%, pres de
40% de O('D) formé se transforme en radical OH. Un tableau récapitulatif des taux de
production de OH en fonction de I'humidité relative a cette température est disponible en
annexe A.1l. Les plus forts taux de OH sont retrouvés dans les tropiques dans lesquels les
taux d’humidité relative sont les plus importants. Le radical hydroxyle est un composé tres
réactif, caractérisé par une durée de demi-vie tres faible de 1072 s. Il sert alors d’oxydant

pour de nombreuses especes telles que le CO ou le SOs.

Oxydation du soufre
D’un point de vue thermodynamique, le dioxyde de soufre a tendance a réagir avec

I'oxygene présent dans 'air via la réaction suivante :

Dans la phase gazeuse, le taux de réaction pour l’équation 2.10 est tellement faible
que cette source de SO3 dans 'atmosphere peut étre négligée. Dans les conditions tro-
posphériques le SO, réagit a la fois via des processus de phase gazeuse et aqueuse et est
également consommé physiquement par les processus de dépots sec et humide. Dans la

phase gazeuse, il réagit majoritairement avec le radical OH (Stockwell and Calvert, 1983) :

SOy +OH + M — HOSOs + M (2.11)

Cette équation est rapidement suivie par la régénération du radical HO2 :

Enfin, en présence de vapeur d’eau, le trioxyde de soufre est convertit rapidement en acide
sulfurique :
SOs3+ Ho O+ M — HySO4+ M (2.13)

Basé sur sa réaction avec le radical OH, le temps de vie du SO, est a peu pres d'une
semaine. Il fait parti des gaz qui disparaissent assez efficacement de I’atmosphere via le
processus de dépot sec. A des vitesses de dépot de I'ordre de 1 cm.s™!, la durée de vie par
déposition du SOy contenu dans une colonne d’air de 1km sous la couche limite est de 1

jour.
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2.3 La Formation de Nouvelles Particules (FNP)

La Formation de Nouvelles Particules atmosphériques (FNP) implique la formation
d’embryons multi-moléculaires (nucléation), autrement appelés noyaux ou cluster (an-
glais), ainsi qu'un processus de croissance (condensation, coagulation) leur permettant
d’atteindre des tailles plus grandes. Ces clusters font d’abord quelques nanometres de
diametre puis grossissent jusqu’a devenir des particules dont le diametre est inférieur
a 100 nm. Jusqu’a cette taille, ces particules font successivement parties des modes de
nucléation et d’Aitken. Les mécanismes de croissance peuvent également les conduire a
atteindre une taille pour laquelle elles agissent comme noyaux de condensation pour les
gouttelettes nuageuses (CCN, ou Cloud Condensation Nucléi). Selon nos connaissances ac-
tuelles, la formation de nanoparticules par nucléation homogene ou hétérogene nécessite
des conditions atmosphériques spécifiques (Kulmala et al., 2014). Des études ayant re-
cours a la modélisation a plusieurs échelles et utilisant différentes paramétrisations du
phénomene suggerent que les processus de FNP engendrent un nombre de particules si-
gnificatif qui représente une contribution a la fois majeure a la concentration totale de
particules dans I'atmosphere et également importante lors du bilan sur les CCN dans la
troposphere (Spracklen et al., 2006; Merikanto et al., 2009; Pierce and Adams, 2009; Yu
and Luo, 2009; Makkonen et al., 2012; Dunne et al., 2016; Gordon et al., 2017) ainsi que
dans la couche limite continentale (Reddington et al., 2011; Fountoukis et al., 2012; Matsui
et al., 2013; Lupascu et al., 2015; Posner and Pandis, 2015; Cai et al., 2016). Au cours de la
derniere décennie, un certain nombre d’études scientifiques sur la FNP dans I’atmosphere
ont été menées (Kulmala et al., 2004; O’dowd et al., 2005; Curtius, 2006; Holmes, 2007;
Enghoff and Svensmark, 2008; Kazil et al., 2008; Kulmala and Kerminen, 2008; Hegg
and Baker, 2009; Bzdek and Johnston, 2010; Kerminen et al., 2010; Hirsikko et al., 2011;
Kulmala et al., 2012; Vehkaméki and Riipinen, 2012; Zhang et al., 2011; Kulmala et al.,
2014; Li et al., 2015; Kulmala et al., 2016; Wang et al., 2017; Nieminen et al., 2018). Ces
documents se sont concentrés sur divers aspects de la FNP qui couvrent généralement
un ou plusieurs sujet(s) suivant(s) : (1) les caractéristiques du phénomene observées dans
différents environnements atmosphériques, comprenant notamment la croissance des par-
ticules (GR) et la fréquence a laquelle il se déclenche (2) la chimie atmosphérique de la
FNP, (3) les principes thermodynamiques et cinétiques du processus, (4) la description des
mécanismes de FNP, y compris le réle des ions. (5) 'analyse des facteurs atmosphériques

favorisant ou défavorisant le phénomene et (6) les questions instrumentales.
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2.3.1 La Nucléation

La théorie de la nucléation tente de décrire la vitesse a laquelle se produit la premiere
étape du processus de transformation de phase. Alors que la nucléation peut se produire
d’une phase liquide a une phase solide (cristallisation) ou d’une phase liquide & une phase
vapeur (formation de bulles), cette étude s’intéresse a la nucléation de la phase vapeur

(air) & la phase condensée liquide (gouttelette) ou solide.

Principe physique

La nucléation est définie comme la formation d’embryons multi-moléculaires représentant
la création d'une nouvelle phase entre la phase vapeur et la phase condensée. Les embryons
se forment par collisions et réarrangements aléatoires d’atomes ou de molécules de gaz. Le
processus qui permet aux particules de s’agglomérer est associée a une barriere d’énergie
libre AG qui nécessite d’étre surmontée avant d’atteindre un équilibre thermodynamique
stable (2.3). Autour du noyau critique, une surface sépare les propriétés du noyau lui-méme
et de celles de la phase initiale. D’un point de vue énergétique, 1’énergie libre associée a la
formation de I’embryon augmente avec la taille jusqu’au rayon critique, ou elle atteint sa
valeur maximale avant de décroitre ensuite. C’est principalement la création d’une nou-
velle surface, ou interface, associée a la formation des embryons qui explique 'existence
de cette barriere d’énergie. Le temps de vie des embryons est tres court, mais comme le
nombre d’embryons qui se forment et évaporent en permanence est tres grand, certains
d’entre eux parviennent a atteindre la taille critique pour grossir ensuite spontanément.
La nucléation homogene est la formation d’embryons uniquement composés de molécules
en phase gazeuse et en 'absence de substances étrangeres. La nucléation hétérogene cor-
respond a la fixation de molécules sur des noyaux déja existants tels que des ions ou
des nanoparticules. Dans ce dernier cas, la barriere d’énergie a franchir est abaissée. De
plus, le processus de nucléation peut impliquer une seule espece gazeuse et on parle de
nucléation homo-moléculaire. A I'inverse, la nucléation hétéro-moléculaires implique au
moins deux especes gazeuses. Par conséquent, quatre types de processus de nucléation
peuvent étre déterminés :

— Homogene homo-moléculaire : auto-nucléation d'une seule espece. Pas de noyaux

pré-existants impliqués.
— Homogene hétéro-moléculaire : auto-nucléation de deux especes ou plus. Pas de
noyaux pré-existants impliqués.
— Hétérogene homo-moléculaire : nucléation d’une seule espece sur des noyaux pré-

existants
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— Hétérogene hétéro-moléculaire : nucléation de deux ou plusieurs especes sur des
noyaux pré-existants
La nucléation homogene homo-moléculaire requiert de tres fortes sursaturations en va-
peur; c’est pour cela que la formation des gouttelettes de nuage dans I'atmosphere se fait
par nucléation homo-moléculaire hétérogene de vapeur d’eau sur des noyaux préexistants,
appelés noyaux de condensation. La nucléation homogene des particules dans I’atmosphere
est toujours hétéro-moléculaire, impliquant deux (binaire), trois (ternaire) ou éventuellement

plus de vapeurs qui interagissent.

NUCLEATION
- formation d’un embryon stable

I CROISSANCE SPONTANEE

—
AG A

&
&

— P Taille
Taille critique ~ 1,5nm \

de Pembryon

FIGURE 2.3 — Variation de 'énergie libre AGassociée a la formation d’'un embryon en

fonction de son diametre (source : Rose (2014))

Différentes approches théoriques

En I'absence de surface préexistante, la formation d’une nouvelle phase survient grace
aux fluctuations aléatoires de la densité de vapeur, conduisant a la formation d’embryons
qui peuvent grossir ou se désintégrer par gain ou perte de molécules. La formation des

embryons peut étre décrite simplement par un processus cinétique :

+Ai—1)k?—_1 'f‘Az‘,k‘i+
Ciq > C; > Cigq (214)
ou de maniere réversible :
ki— kl -

Ou A;_; représente un monomere qui vient grossir 'embryon C;_; a I'étape i —1 et k;—
et k;+ représentent les constantes de dissociation et de formation de I’embryon, respecti-

vement. Pour décrire I’évolution de la population des embryons, la théorie de la nucléation
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prévoit la description des mécanismes mis en jeux et la prise en compte des taux de crois-
sance ou de désintégration des noyaux. Parce que le phénomene n’est pas compris dans
son intégralité, des approximations sont faites. En fonction de ces dernieres, il existe trois
grands types d’approche théorique qui ont été développées pour 'expliquer. Les théories
phénoménologiques, a I'image de la théorie classique de la nucléation (CNT), proposent
de calculer I'énergie libre de formation de I’embryon critique a partir de propriétés macro-
scopiques, telles que la tension de surface et la densité du liquide. Les théories cinétiques
proposent d’obtenir la distribution en taille ainsi qu'un taux de nucléation sans inclure
I’évaluation de I'énergie libre de formation. Elles passent alors par le calcul de constantes
de réactions liées a la croissance et a la décomposition des embryons. Actuellement, la
théorie classique est I’approche la plus employée dans la littérature puisqu’elle évite les
problemes de thermodynamique, de propriétés cinétiques des embryons ainsi que ceux liés
aux potentiels d’interaction. Enfin, il existe aussi des approches a 1’échelle moléculaire
a I'image de la dynamique moléculaire, la simulation Monte Carlo et la DFT (Density
Functional Theory) qui se proposent de déterminer la structure de 'embryon ainsi que
son énergie libre de formation. Parce que les calculs effectués dans cette étude ainsi que les
paramétrisations utilisées pour la modélisation se basent sur ses principes, nous décrivons
uniquement la théorie classique de la nucléation et apportons quelques éléments sur les

autres théories citées.

La théorie classique de la nucléation (CNT)

La théorie classique de la nucléation homogene remonte aux travaux pionniers de (Vol-
mer and Weber, 1926; Farkas, 1927; Becker and Déring, 1935; Frenkel, 1939). Aujourd’hui,
de nombreuses études font état de critiques et tendent a améliorer nos connaissances sur
cette théorie (Schmelzer, 2001; Schmelzer et al., 2006; Curtius, 2006; Zhang, 2010; Ryu
and Cai, 2010; Prestipino et al., 2012). L’approche phénoménologique de cette théorie
décrit le processus de nucléation en termes de changement d’énergie libre d’un systeme
lié au transfert de ¢ molécules gazeuses vers un embryon ¢-mere de rayon r qui se basent

eux-memes sur des principes thermodynamiques que nous rappelons.

i) L’énergie libre de Gibbs :

Le calcul des changements dU de I’énergie interne d’un systeme U nécessite ’estimation

des changements de son entropie S, du volume V' et du nombre de moles n;. Pour la
chimie appliquée telle que la chimie atmosphérique, il n’est pas pratique de travailler
avec ’entropie et le volume car il s’agit de variables indépendantes. La température et la

pression sont beaucoup plus adaptés. L’étude des processus atmosphériques peuvent donc
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étre facilités par I'introduction d’autres variables thermodynamiques en plus de celle de

I’énergie interne U. L’une des plus utiles est I’énergie libre de Gibbs, définie comme suit
G=U+pV -TS (2.16)

en dérivant,

dG = dU + pdV + Vdp — TdS — SdT (2.17)

en intégrant le potentiel chimique p;, on a :

k
dG = —SdT + Vdp + Y _ pidn; (2.18)

i=1

ii) L'effet kelvin :

Bien que cela engendre quelques incertitudes, comme évoqué précédemment, le prin-
cipe de la théorie classique est d’utiliser nos connaissances thermodynamiques a des
échelles macroscopiques pour les reporter sur des échelles moléculaires. A 1’échelle ma-
croscopique, les principes sont ceux qui décrivent la formation de gouttes atmosphériques
pour lesquelles l'interface est courbée. Cette courbure a une influence sur la pression de
vapeur de I’espece chimique A se trouvant a la surface de la goutte. L’approche consiste a
rapporter cette pression de vapeur a celle d’une surface plane (non-courbée). Pour ce faire,
nous commencons par considérer le changement de I’énergie libre de Gibbs accompagnant
la formation d’une seule goutte purement composée de 'espece chimique gazeuse A, de

rayon R, et contenant n molécules de la substance :
AG = Ggoutte - Gespece (219)

Supposons que le nombre total de molécules de gaz est initialement Nrp, ; apres la formation

de la goutte, le nombre de molécules de gaz restantes est :
AG = Nigvap + niiq + 47 R0 — N1 guap (2.20)

avec 47TR12)0' ’énergie libre associée & une interface de rayon de courbure R, et de tension
de surface a. La tension de surface est la quantité d’énergie nécessaire pour augmenter la

surface d’une unité. Cette équation peut étre réécrite comme suit :
AG = n(Giig — Goap) + 47TR;0 (2.21)

A noter que le nombre de molécules dans la particule, n, ainsi que son rayon R, sont tout

deux reliés par :
47TR§

3Uliq

n (2.22)



50 CHAPITRE 2. ETAT DES CONNAISSANCES

avec Uy, le volume occupé par la molécule dans la phas liquide. En combinant 1'équation
2.21 et 2.22 on obtient :
B 47rR§

3vliq

AG

(gliq - gvap) + 47TR72)0- (223)

A présent, nous avons besoin de déterminer la différence d’énergie libre par molécule
entre la phase liquide et la phase gazeuse gji; — gvep- En utilisant I’équation 2.18 pour une
température constante et parce que n; = 0, dg =vap dp ou 9tig — Guap = (vliq — Uwp)dp.
Puisque vyq, > vy, dans les conditions qui nous intéressent, on peut négliger l'effet de
Ulig, ce qui donne gjq — Guap =~ —Vpapdp. La phase gazeuse est considérée comme idéale

donc vy, = KT/p ou p est la pression ambiante. En intégrant on obtient :

Gig — Goap = —kT /pA dp (2.24)
pA p

ou p, est la pressure vapeur saturante au dessus d’une surface plane de I’espece chimique

A pure et py la pression partielle a I’équilibre dans le liquide. Puis,
Gliq — Gvap = —lenp—f (2.25)

Pa
on peut maintenant définir p4/pS comme le taux de saturation S. En intégrant I’équation
2.25 a l'équation 2.23 on obtient 'expression du changement d’énergie libre de Gibbs
suivante :

AG = —%ﬂ'RS hT

14
Vlig

In S + 4w R0 (2.26)

Si le taux de saturation S est inférieur a 1, les deux termes de 1’équation 2.26 sont positifs
et AG augmente progressivement avec R,,. A I'inverse, si le taux de saturation est supérieur
a 1, AG est composé d’une contribution négative et positive. Pour de faible valeurs de
R, le terme de tension de surface domine et le comportement de AG est similaire au cas
de S<1. Au fur et & mesure que I, augmente, le premier terme de I'équation 2.23 devient
plus important et donc AG atteint une valeur maximum (cf figure 2.3) de AG™ a R} puis
décroit. Le rayon maximum peut étre calculé en fixant 0AG/OR, = 0 dans I’équation
2.23 :

. 2ou
h, = ET1InS
A R, = R; I'équilibre est métastable. L’équation 2.27 relie I’équilibre du rayon de la

(2.27)

particule composée d’une espece chimique pure aux propriétés physiques de I'espece, a la
tension de surface, a vy, et au taux de saturation qui caractérise le milieux. L’équation
2.27 peut étre réarrangée en rappelant la définition du taux de saturation :

20”0[@

Pa =D eXp(m) (2.28)
P
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L’équation de Kelvin est plus communément utilisée lorsqu’elle est <exprimée en termes

d’unité molaire :

20 M )
RTpliqu

ou M est la masse moléculaire de ’espece et pj;, est la densité en phase liquide. Finale-

pa = p5 exp( (2.29)

ment, I’équation de Kelvin nous dit que la pression de vapeur sur une interface incurvée
dépasse toujours celle de la méme espece au dessus d’'une surface plane. Une interprétation
physique approximative de cet effet Kelvin est illustré a la figure 2.4. La pression de vapeur
d’un liquide est déterminée par ’énergie nécessaire pour séparer une molécule des forces
d’attraction exercée par ses voisines et I’amener en phase gazeuse. Lorsqu’il existe une
interface courbe, comme dans une petite gouttelette, les molécules sont moins proches les
unes des autres que lorsque la surface est plane. Par conséquent, il est plus facile pour les
molécules de la surface d’une petite goutte de s’échapper en phase gazeuse et la pression
de vapeur au dessus d’une surface courbée est toujours supérieure a celle d’'une surface

plane.

FIGURE 2.4 — Effet du rayon de courbure d’'une goutte sur sa pression vapeur selon Seinfeld
and Pandis (2006)

iii) L’approche de I’équilibre contraint :

Les principes thermodynamiques appliqués a la goutte vus précédemment se reportent
sur la formation d'un embryon i-mere. C’est sur cette approche que se base la CNT.

Précédemment, nous avons dérivé 1’équation de Kelvin et nous reposons :

ba 2O'vliq
vap — Yliqg = Mwvap — Mlig — kTIn— = ——
Gvap — Glig = Hvap — Hiiq P R

Ol [lyap — Miiq st la différence de potentiel chimique entre les molécules en phase gazeuse

(2.30)

et en phase liquide. Ainsi, la pression de vapeur de l’i-mere dépasse celle de la méme
espece chimique a la méme température sur une surface plane. On a S = p4/p% (puisque

I'i-mere doit exister dans une vapeur de pression partielle p4), ce qui donne

Hoap — taig = ETInS (2.31)
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Une pression partielle inférieure a p% (S <1) indique que piyq, <fuiq- Dans ce cas, la vapeur
est stable et ne va pas condenser. Si la pression partielle est supérieure a p (S >1), fhyap
> g et le t-mere aura tendance a croitre aux dépens de la vapeur puisque le systeme
gravite vers son potentiel chimique le plus bas. Un transfert de molécules 7 de la phase
gazeuse forme un 7-mere de rayon r. Le changement d’énergie libre qui I’accompagne est

le suivant :

AG; = Wig — Hoap?t + Aror? (2.32)
Des équations 2.31 et 2.32 on obtient :

AGi = dry? — ATETIS (2.33)
3 g

Le changement d’énergie libre de la formation d’i-mere contient deux termes. Le premier
est celui de I'augmentation de 1’énergie libre résultant de la formation de la surface du
i-mere. Le second est celui de la diminution de 1’énergie libre due au changement du
potentiel chimique lors du passage de la phase vapeur a la phase condensée. Pour un petit
r, Paugmentation de 1’énergie libre résultant de la formation de la surface (~ 72) domine
mathématiquement la diminution de la quantité d’énergie libre résultant de la formation
de la phase condensée (~ r?). L’énergie libre augmente pour un milieux sous-saturé (S<
1) uniquement lorsque le rayon de i-mere augmente. D’autre part, I’énergie libre d’une
phase gazeuse sursaturée (S> 1) augmente initialement jusqu’a ce que la diminution du
bilan de I’énergie libre dépasse I'augmentation de la surface. AG; atteint un maximum

pour un rayon critique r* du i-mere (¢*). Ce rayon critique est donné par :

. 204

La pression de vapeur effective sur un i-mere caractérisé par un rayon critique r* est la
pression partielle prédominante p4. Cette taille critique du 7-meére est donc en équilibre
avec la phase gazeuse. Il ne s’agit cependant que d’un équilibre métastable. Si une autre
molécule de vapeur s’y fixe I’énergie libre s’abaissera alors que si une molécule s’évapore
de I't--mere, elle augmentera. Finalement, 1’équation associée a la barriere d’énergie libre

nécessaire pour la nucléation est obtenue en intégrant 1’équation 2.34 dans I’équation 2.33 :

(2.35)

On définit alors le taux de nucléation comme étant le nombre d’embryons qui franchissent

la barriere d’énergie par unité de volume et de temps.
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Les théories cinétiques ou dynamiques (DNT)

Il existe de nombreuses théories cinétiques qui se proposent de calculer le taux de
nucléation a partir des constantes de formation et de décomposition des embryons sans
faire appel aux énergies de formation et aux tensions de surface (Reiss, 1950; Stauffer,
1976; Middleton and Kiang, 1978; Girshick and Chiu, 1990; Shi and Seinfeld, 1990; Katz,
1992; Schenter et al., 1999; McGraw and Wu, 2003; Kathmann, 2006; Kathmann et al.,
2009). Deux exemples de méthode sont rapidement présentés ici. La méthode de Rucken-
stein and Djikaev (2005) est basée sur le calcul des taux de formation et de décomposition
indépendamment par la résolution de I’équation de Smoluchowski, qui décrit le mou-
vement d'une molécule de gaz dans un potentiel a proximité de I’embryon. La théorie
de nucléation dynamique, due a Kathmann (2006); Kathmann et al. (2009), traite la
nucléation de la vapeur comme une suite de collisions binaires entre une molécule de
gaz et 'embryon. Dans les deux cas, le calcul du taux de nucléation fait appel a une
prise en compte explicite des interactions entre les molécules impliquées afin d’obtenir
les parametres permettant de résoudre les équations cinétiques décrivant 1’évolution de
I’embryon. Les énergies d’interaction utilisées sont dérivées de potentiels analytiques ou

bien obtenues a partir de calculs de structures électroniques ab initio.

Méthodes de Monte Carlo et dynamique moléculaire

Plusieurs étude se consacre a la représentation de la nucléation grace a la méthode de
Monte Carlo (Ford and Arstila, 1998; Wonczak et al., 2000; Vehkaméki and Ford, 2000;
Schmelzer, 2001; Merikanto et al., 2004). Il s’agit d’'une méthode stochastique qui simule
I’évolution d'un ensemble de molécules en étudiant une molécule a la fois, acceptant ou
rejetant les configurations adoptées par celle-ci suivant des criteres prédéfinis. La dyna-
mique moléculaire utilise quant a elle les lois de Newton pour simuler explicitement les
trajectoires des molécules de gaz subissant le changement de phase. Ces trajectoires sont
déterminées par des positions initiales et des moments moléculaires imposés ainsi que par
les potentiels intermoléculaires. La présence d'un embryon dans la nouvelle phase est par
exemple détectée grace a la densité moléculaire, le nombre de liaisons par molécules ou
encore le potentiel chimique des molécules dans la nouvelle phase. Ces deux méthodes
nécessitent la connaissance d’un potentiel intermoléculaire réaliste. Le potentiel de Len-
nard — Jones est le plus communément utilisé mais il ne convient pas aux molécules
impliquées dans la nucléation. D’autres potentiels plus évolués ont donc été développés,
comme les TIP (Transferable Intermolecular Potentials, ex : Jorgensen et al. (1983)).
Toutefois, si ces potentiels permettent bien de retrouver la dépendance en température

du taux de nucléation observée expérimentalement, ils ne parviennent pas a restituer les



54 CHAPITRE 2. ETAT DES CONNAISSANCES

valeurs attendues des taux de nucléation (Merikanto et al., 2004).

La nucléation homogeéne binaire : acide sulfurique-eau
Le systeme de nucléation binaire le plus important dans ’atmosphere est celui de
I’acide sulfurique et de l'eau. Parceque l'acide sulfurique et I'eau sont deux composés

majeurs du panache volcanique, il est nécessaire de le décrire dans son intégralité.

N-hydrate Cluster critique

i 4 < nmolec > 70
HSO,, H.O 1 <molecequ>10 Di-hydrate 0.70<D, (nm) > 1.84
/ \
é ¢
‘S
Formation Formation
d’hydrates © | de cluster

¢

—>

¢ @
¥ e <%

Hydratation Nucléation homogéne

L'acide sulfurique a une

affinité avec I'eau pour former IZS Z:;gi?es'oé}I\é&:jp:uernsc?gueragste ala surface de

des hydrates dans la phase Ps P : P 0

gaz ce qui affecte I'activité

vapeur de I'acide. Ps,= Pression vapeur saturante au dessus de la
! Ppa

surface plane d’'une solution ayant les mémes
composés (acid et eau) que la particule
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0

H,SO H,0

4() 2~
Pp_= Pression partielle de I'acide  loin de la

Pp > Ps =H_ SO, condense sur N-hydrate  particule
a 2= 4 Pp,, = Pression partielle de I'eau  loin de la

particule
FIGURE 2.5 — Schéma interprétatif de la formation d’hydrates et de la nucléation ho-
mogene binaire acide sulfurique-eau, soupgonné comme étant le processus de nucléation

majeur dans les panaches volcaniques.

Doyle (1961) a été le premier a publier les taux de nucléation prévus pour le systéeme
H>SO,4 - H50. Ses calculs ont montré que, méme dans 'air dont ’humidité relative est
inférieure a 100 %, de tres petites quantités de molécules d’acide sulfurique en phase
gazeuse sont capables d’induire la nucléation. Mirabel and Katz (1974) ont réexaminé

les prédictions de Doyle en utilisant une pression vapeur a 1’équilibre de ’espece pure
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d’acide sulfurique. Heist and Reiss (1974) ont apporté d’autres raffinements a ce sujet
et ont examiné l'influence de la formation d’hydrates dans le systeme H,SO4-H5O. Heist
and Reiss (1974) ont donné des précisions quant a l'influence de la formation d’hydrates
dans ce type de systeme. Plus tard, des travaux résument également ces processus tout
en y apportant des précisions (Jaecker-Voirol and Mirabel, 1989; Kulmala and Laakso-
nen, 1990; Laaksonen et al., 1995; Yu, 2006, 2007; Yu and Lin, 2010). Pour ce systéme
binaire, A renvoie a H,O et B renvoie a H3SO4. Dans un gaz contenant de la vapeur
d’eau, les molécules de HySO4 existent sous différents états d’hydratation : HySO,eH50,
H,S0,02H50,...H;SO,0hH50 (cf premier encadré de la figure 2.5). La nucléation de 'acide
sulfurique et de I’'eau n’est pas seulement celles des molécules individuelles d’HySO, et
d’H,O mais implique la formation de clusters entre des molécules d’eau et des hydrates
(cf deuxieme encadré de la figure 2.5). L’énergie libre liée a la formation d’un embryon

composé d’acide sulfurique et d’eau incluant le processus d’hydratation est :
AGhyd = AGanhyd + kT In Ch (236)

ou C}, est le facteur de correction du a I’hydratation et est :

14 Kipasol + - + K1 Koo Kl 1"
1+ KlpA + ...+ KIKQthZ

Cp = (2.37)

Ol Pase est la pression partielle de vapeur saturante de 1’eau (espece A) au dessus d’une

surface plane, ps celle de la pression vapeur de l’'eau au sein de la phase gazeuse, ng le

nombre de molécules d’acide sulfurique dans I'embryon et K; les constante d’équilibre

pour la formation d’hydrates. Ces constantes d’équilibre sont celles pour les réactions :
HyO + HySO4 0 (h —1)HyO = Hy SO, @ hHyO

et peuvent varier via 1’expression :

K, = exp(—AG; /kT) (2.38)

« 2 1 Xp 0
om4 B Op
AG; = KT Inpas, - — 2.39

N PAsol . <p)+(p2 8XB> (2.39)
ol p est la densité de la solution et Xp la fraction massique de ’especes B dans ’embryon
donné par :

Xp=_— BTE (2.40)

nama+npmpg

Le terme 0p/0Xp est faible et souvent négligé. On a donc :

2004

AG; = KTlnpAsol + (241)
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oll v4 est le volume moléculaire partiel de ’eau. La formation d’hydrates peut avoir une
influence forte sur le taux de nucléation en changeant la forme de 1’énergie libre de surface

et donc la localisation de AG sur le diagramme du point de selle (cf Figure 2.6).

AG(n,n)

FIGURE 2.6 — L’énergie libre AG(na,np) pour la formation d’embryons composés d’eau
(A) et d’acide sulfurique (B) est représentée par le diagramme binaire du point de selle
(systeme a 298 K) selon Seinfeld and Pandis (2006). La barriere d’énergie libre AG* est

marquée par une fleche

La nucléation acide sulfurique - eau entre dans la catégorie pour laquelle le ’espece B
est présente a une tres faible concentration par rapport a celle de A, mais ’embryon n’est
pas dilué par rapport a HySOy. Le taux de nucléation binaire dans ce systeme, comprenant

Ieffet des hydrates est donné par :

J (87kT) /2Cy,NaZ Z (62u—1/2N,) exp(—AG* /kT) (2.42)

2
sin?¢p P

ou ¢ est la somme des rayons de 'embryon critique et de I’hydrate (ou d’'un monomere
acide libre), u est la masse réduite de 'embryon critique et de celle de I'hydrate (ou
d’'un monomere acide libre), N, la concentration en nombre d’hydrates, Z le facteur
de Zeldovich et ¢ I'angle entre la direction du grossissement du point-selle et I'axe des

abscisses n4 (cf Figure 2.6) qui est donné par :

*
np

tang = —————
¢ n +np

(2.43)
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Autres précurseurs gazeux

L’acide sulfurique est identifié comme étant le précurseur gazeux le plus commun
en raison de sa faible pression de vapeur saturante dans les conditions de température
atmosphérique classiques. Néanmoins, d’autres précurseurs ont été identifiés.

i) L’ammoniaque N Hj et les amines

L’ammoniac peut agir comme base chimique stabilisante pour HoSO, dans la théorie
de la nucléation ternaire HoO-HySOy4-N Hs. Le composé N Hs peut provenir des engrais
chimiques, des déchets industriels (Ge et al., 2011) et surtout des déchets bovins (Hutchin-
son et al., 1982; Schade and Crutzen, 1995), de la décomposition de la matiere organique
du sol par certaines bactéries (Gale, 1940) et de la combustion de biomasse. Les amines
provenant de I’alkylation de ’'ammoniac peuvent se trouver dans I’atmosphere a 1’état pri-
maire, secondaire ou tertiaire. Pendant un certain temps, des concentrations importantes
de diméthylamine détectées lors de la formation de nanoparticules dans une atmosphere
naturelle ont suggéré que les alkylamines pouvaient contribuer a la formation et a la crois-
sance de nouvelles particules (Sellegri et al., 2006; Smith et al., 2010). Plus récemment, il
a été démontré que les amines ont un certain poids dans le calcul des taux de nucléation
puisqu’elles agissent comme bases solides et sont a l'origine d’embryons plus stables et
plus résistants a ’évaporation (Almeida et al., 2013; Nadykto et al., 2015).

ii) Les Composés Organiques Volatiles (COV)

Plusieurs études ont montré que les monoterpenes oxydés peuvent agir comme précurseurs
des événements NPF (Kulmala et al., 2013; Schobesberger et al., 2013; Ehn et al., 2014).
En 2014, 'expérience CLOUD réalisée au CERN a confirmé que les produits d’oxydation
des émissions biogenes pouvaient contribuer a la nucléation des particules atmosphériques
(Riccobono et al., 2014). Les plantes sont capables d’émettre dans I’atmosphere des com-
posés organiques volatils (COV) biosynthétisés (Kesselmeier and Staudt, 1999), comme
les terpenes, qui régissent la corrélation entre la concentration en acide sulfurique et les
nouvelles formations de particules (Bonn et al., 2008). La nucléation HySO4-Organiques
dépend fortement des variations de température selon (Svendby et al., 2008; Jonsson et al.,
2008). De plus, Kirkby et al. (2016) montrent également que les produits d’oxydation du
pinene peuvent nucléer sans acide sulfurique.

iii) Les émissions biogéniques marine (phytoplancton)

En utilisant des cuves semi-controlées comprenant de 'eau de mer et de I'air Sellegri
et al. (2016) ont montré que la nucléation peut se produire a partir d’émissions biologiques
marines dans la mer Méditerranée. Ils ont identifié des especes contenant de 'iode (oxydes
d’iodes) comme étant des précurseurs majeurs de la formation de nouvelles particules. Ils

ont également trouvé une corrélation significative entre ces especes et certains pigments
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phytoplanctoniques (péridinine, chlorophylle b et zéaxanthine) mais pas avec la biomasse
autotrophe totale (Chl a).

2.3.2 La Croissance

La FNP ne peut s’observer que si les noyaux critiques parviennent a grossir jusqu’a des
tailles détectables, de 'ordre de 1.5 — 3 nm. Le sort des embryons fraichement formés est
défini par la compétition entre leur perte par coagulation sur des particules préexistantes
et leur croissance vers des tailles plus élevées. Les mécanismes de croissance sont la conden-

sation et la coagulation.

Condensation

Le principe de la condensation est basé sur le calcul d’'un différentiel de pression entre
la pression de vapeur surface a la surface d’une particule et celle du composé (molécule de
I'espece qui va condenser) au loin de la particule. Ces principes thermodynamiques basés
sur 'effet Kelvin ont déja été exposés en section 2.3.1 lors de ’exposition de la théorie de
classique de la nucléation. En effet, nous avions indiqué que cette théorie microscopique
avait été utilisée pour des échelles nanométriques. En outre, nous donnons ici le taux de
croissance d’'une particule par condensation (GR4 conq) d'une espece gazeuse A qui est de

la forme :
1
QdI%

GRA,cond = (dp + dA)2 CMUA CA,oo — CA s €XP (244)

ou d, est le diametre de la particule, d4 est celui de la molécule qui condense, ¢ est la
vitesse relative moyenne de la particule et de la molécule de gaz, v, est le volume dune
molécule de A, (4 » est la concentration en espece gazeuse A loin de la particule, C4 ¢

celle de A a proximité de la particule et k la constante de Boltzman.

Coagulation

Le deuxieme principe de grossissement est celui de la coagulation. Il s’agit d’un proces-
sus d’adhésion ou de fusion d'une particule (ou embryon) avec une autre. Les mécanismes
a l'origine de ce phénomene sont la gravitation, la turbulence et le cisaillement ou bien
encore, plus efficacement, le mouvement Brownien. Quand cette approche, conduisant au
contact, s’effectue uniquement grace au mouvement Brownien (diffusion), on dit qu’il y a
coagulation thermique ou par diffusion brownienne. Le mouvement Brownien, ou proces-
sus de Wiener, est une description mathématique du mouvement aléatoire d’une < grosse
> particule immergée dans un fluide et qui n’est soumise a aucune autre interaction que

des chocs avec les < petites > molécules du fluide environnant. Elle est appliquée a 1’étude
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des aérosols depuis plusieurs années (Friedlander and Wang, 1966; Lai et al., 1972; Suck
and Brock, 1979; Lee, 1983; Lee et al., 1984; Kim et al., 2003; Jacobson et al., 1994; Yu
et al., 2008). Ce phénomene n’apparait que si la concentration des aérosols dans le milieu
est considérée comme suffisante. En régime turbulent, les fluctuations de vitesse au sein
du fluide peuvent influencer le mouvement des particules, conduisant a deux processus.
Le premier est la coagulation par diffusion turbulente : les petites particules suivent les
fluctuations aléatoires de vitesses dans le fluide et deux aérosols se trouvant dans deux
tourbillons voisins peuvent alors entrer en collision. Le second est la coagulation turbu-
lente inertielle : les particules qui ont une densité différente de celle du fluide, (lié a des
tailles différentes et des < temps de réponse > différents) entrent en collision. Dans le
cas d'un mouvement Brownien, le puits par coagulation détermine a quelle vitesse les

particules coagulent :

Coag = Nejyst Z Ka,,...d;N; (2.45)
J

avec Ngyst le nombre d’embryons, N; le nombre de particules pré-existantes de diametre
dj et Kd

diametre dg,s et les particules de diametre d;. Parceque le puits par coagulation est

ue le coefficient caractérisant la coagulation brownienne entre les embryons de
linéairement proportionnel a la concentration de particules pré-existantes, on observe
majoritairement moins d’événement dans les milieux pollués. De plus, le coefficient ca-
ractérisant la coagulation brownienne augmente avec ’écart de taille existant entre les
embryons et les particules préexistantes, donc le puits lié a la coagulation est d’autant
plus élevé que les particules préexistantes sont grosses (Seinfeld and Pandis, 2006). Lorsque
la coagulation a lieu entre des particules appartenant a un méme mode, on observe un
déplacement de ce mode vers les tailles supérieures. Toutefois, pour une population de
particules de diametre inférieur & 5 nm, des concentrations de l'ordre de 0.2 & 1 x10°.cm =3
sont nécessaires pour que la coagulation intra-modale conduise a un taux de croissance
(GR) de 1 nm.h™! Kulmala and Kerminen (2008). Ainsi, hormis dans des conditions

tres particulieres, a l'image des panaches de pollution tres concentrés, le processus de

coagulation intra-modale ne participe que faiblement a la croissance des embryons.

2.4 Le contexte local de I’étude

2.4.1 Géographie et orographie

L’1le de La Réunion est une est une émergence volcanique montagneuse née il y a

quelques trois millions d’années, avec I’éruption du Piton des Neiges qui est, du haut de
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ses 3069 metres d’altitude, le sommet le plus élevé de 'océan Indien. L’ile se situe dans
la zone tropicale de I’hémisphere australe, entre ’équateur et le tropique du Capricorne
a une latitude de 21°06 et une longitude de 55°32. Les 2512 km? qui la constituent
présentent une grande variété de reliefs et de paysages. Deux grands domaines géologiques
sont remarquables. Les deux-tiers nord-ouest sont constitués de formations volcaniques
anciennes issues du Piton des neiges comme les trois grands cirques de Mafate, Cilaos
et Salazie qui sont des reliquats de I'effondrement de trois caldeiras. Le tiers restant est
marqué par la superposition de nombreuses coulées qui témoignent de I'activité récente

du Piton de la Fournaise, autrement appelé < Enclos Fouqué > et lieu de cette étude.

2.4.2 Dynamique atmosphérique et formation de nuages

L’1le est soumise a un flux d’alizé de Sud Sud-Est dans les basses couches résultant
de la circulation induite par la cellule de Hadley (Baldy et al., 1996) accentuée par 1’en-

trainement plus zonal de la circulation de Walker (cf figure 2.7).
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F1GURE 2.7 — Représentation schématique de la circulation atmosphérique dans I’'Océan
Indien. Schéma réadapté de Lesouéf (2010)

Ce flux de basses couches est limité en altitude (environ 3 km) par des vents d’ouest,
les Westerlies, qui constituent la circulation de retour de Hadley-Walker. L’intensité de
ces vents varie en fonction de la position, de la direction et de I'intensité du courant-jet

subtropical. L’ile se trouve également au carrefour de différentes masses d’air en prove-
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nance notamment de Madagascar et d’Afrique continentale. La subsidence régionale créée
par la cellule de Hadley induit un réchauffement par compression adiabatique des masses
d’air. Comme ces subsidences n’atteignent pas la surface, une forte augmentation du gra-
dient de température est constatée entre les masses d’air humides proches de la surface
et les masses d’air subsidentes, chaudes et seches. Cette transition thermique abrupte est
appelée < inversion des alizés>. Au sens strict, 'inversion des alizés correspond a une
inversion du profil de température, dont 1’épaisseur varie de plusieurs centaines de metres
a quelques kilometres.

A plus petite échelle, sous I'inversion, les alizés sont considérés comme un flux synop-
tique stable et uniforme, ayant pour orientation annuelle moyenne Est-Sud-Est. De par
son relief accidenté, La Réunion représente un obstacle a leur écoulement. Soit les masses
d’air s’élevent (régime de soulevement orographique) soit elles divergent aux abords de
I'obstacle. Ainsi, au Sud-Est de I'ile, on observe une divergence des flux (deux branches de
contournement) au contact des pentes du volcan ainsi qu’un soulévement (cf figure 2.8).
Bien qu’elle ne soit pas représentée sur la figure 2.8, une boucle de retournement au nord

ouest de I'lle peut également étre observée dans les basses couches.

B 0 10
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FIGURE 2.8 — Les régimes d’écoulements orographique a La Réunion. La représentation
a (gauche) montre le contournement des alizés au Sud-Ouest d l'ile. La figure b (droite)

montre le principe de souléevement du au relief abrupte de I'ile. Source : Lesouéf (2010)

De plus, un contraste thermique persiste entre 'océan et I'ile, ce qui va modifier le
champ de vent sur I'lle. En effet, les écoulements thermiques résultent d’un différentiel de

température entre deux masses d’air. Ils sont pilotés par le flux radiatif, et présentent une



62 CHAPITRE 2. ETAT DES CONNAISSANCES

cyclicité diurne. Le réchauffement des pentes des montagnes par le rayonnement solaire
au cours de la journée, ou le refroidissement radiatif durant la nuit, est transmis aux
couches d’air avoisinantes et engendrent une circulation locale complexe. Le refroidisse-
ment radiatif nocturne de surface crée un vent froid descendant (ou vent catabatique)
le long des pentes de l'ille. Il y a donc peu de nuage en altitude la nuit. Apres le lever
du jour, le réchauffement radiatif modifie la direction du vent et génere des vents as-
cendants (ou vents anabatiques) sur les pentes, accompagnés de nuages type cumulus.
Finalement, la circulation atmosphérique locale de La Réunion peut s’expliquer comme
étant la résultante entre les écoulements orographiques et les écoulements thermiques.
La partie de 'atmospheére soumise a ces deux types d’écoulements (la couche limite at-

mosphérique) va suivre I’évolution du contraste thermique entre 'océan et l'ile.

2.4.3 Le volcan du Piton de la Fournaise

Description

Le Piton de la Fournaise est un volcan bouclier (basaltique) de point chaud situé au
sud-est de 'Ile de la Réunion (Océan Indien). Volcan actif, son histoire éruptive a débuté
il y a environ 500 000 ans. Il produit des laves fluides a l'origine d’éruptions majoritaire-
ment effusives (avec émissions de fontaines de lave et de coulées de lave) dont la fréquence
est en moyenne de deux par an depuis 1998. Plus rarement, des éruptions explosives (avec
émissions de blocs recouvrant la zone sommitale et émissions de cendres pouvant se dis-
perser sur de grandes distances) ont eu lieu par le passé avec une récurrence centennale.
La majorité des éruptions récentes sont limitées a la caldera de I’Enclos Fouqué, a 1'ex-
ception de quelques éruptions « hors Enclos > qui ne représentent que 3 % des éruptions
totales sur les 300 dernieres années (1977, 1986, 1998 % pour les plus récentes). Ce type
d’éruptions < hors Enclos > peut potentiellement représenter une menace pour la popu-
lation. Le cone du piton de la Fournaise, d'un diametre d’environ 3 km, surmonte 1’enclos
jusqu’a l'altitude actuelle de 2 632 metres. Le bord oriental du cone se situe a la limite
des Grandes Pentes. La partie sommitale présente deux crateres a savoir le cratere Bory
et le cratere Dolomieu. Depuis fin 1979, I'activité du Piton de la Fournaise est surveillée
et suivie par I’Observatoire Volcanologique du Piton de la Fournaise (OVPF) qui dépend
de I'Institut de Physique du Globe de Paris (IPGP). A ce jour, il est I'un des volcans les
plus surveillé au monde gréace a une centaine d’instruments (sismometres, GNSS : Global
Navigation Satellite System, tiltmetres, extensometres, mesures de gaz, caméras optiques

et infrarouges) mis en ceuvre sur le terrain.
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Dynamisme éruptif et type de panache

Les volcans sont des édifices géologiques terrestres ou sous-marins qui résultent de la
remontée d'un magma puis de son éruption en surface. Le magma est un liquide silicaté
qui provient de la fusion partielle en profondeur (manteau et/ou crotite terrestre) et peut-
étre stocké dans une chambre magmatique superficielle ou profonde. Lors de sa remontée
il se sépare en deux phases a savoir une phase liquide et une phase gazeuse. Selon la
proportion de ces deux composantes ainsi que leurs caractéristiques physico-chimiques
respectives, les volcans peuvent étre caractérisés par divers types d’éruptions et panaches
volcaniques ainsi que par diverses structures morphologiques. Les éruptions volcaniques
mettent en place des produits hétérogenes de la décompression et de 'arrivée en surface
d’un magma plus ou moins riche en gaz. Ainsi, de maniere plus précise, trois parametres
majeurs controlent le dynamisme éruptif : la viscosité reliée en grande partie a la chimie
et a la teneur en gaz. Ce qui se traduit par le fait que, plus le magma est visqueux, plus sa
capacité a retenir du gaz est importante. Il est donc possible de replacer les quatre types

d’éruption dans le diagramme triangulaire 2.9.

Type Vulcanien (explosif)
Colonne de cendres et pierre ponces

Type Strombolien (mixte)
Bombes, blocs, cendres

Type Péléen (extrusif)
Démes

SOLIDE LIQUIDE

Type Hawaiien (effusif)
Fontaines et coulées de laves

FIGURE 2.9 — Diagramme triangulaire des dynamismes éruptifs en fonction des trois

composantes principales qui caractérisent le magma.

Les volcans de type vulcanien (explosif) et péléen (extrusif) peuvent étre regroupés

dans la catégorie des < volcans gris ». Leurs éruptions sont caractérisées par des émissions
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de laves visqueuses accompagnées ou non de retombées pyroclastiques (tephra) et de
bombes volcaniques. Les téphra sont des fragments de roche magmatique solidifiés ex-
pulsés dans 'air au niveau de I’évent. Les panaches qui en résultent sont donc plus ou
moins épais, composés essentiellement de cendres et de gaz (parfois d’eau) et peuvent
s’élever a des kilometres d’altitude atteignant alors la stratosphere. Dans le cas vulcanien,
la lave peut s’accumuler au point de sortie en un dome de lave qui peut étre amené a
exploser (paroxysme) et s’effondrer en formant alors des courants de densité pyroclas-
tiques. Autrement appelés < nuées ardentes >, ce sont des mélanges complexes de gaz et
de particules a haute température (250 — 800 C°) plus denses que le milieu ambiant (i.e.
I'atmosphere), qui se mettent en place sous l'effet de la gravité et qui sont capables de se

déplacer a des vitesses considérables (de 5 & 200 m.s™1).

Tephras et de !
cendres

FIGURE 2.10 — Schéma représentant les différents contextes éruptifs ainsi que leurs struc-
tures et panaches atmosphériques associés. A gauche, le contexte éruptif des < volcans
gris >, a droite celui des < volcans rouges > (pour le cas d'un point chaud comme celui

de la réunion). Source modifiée USGS

D’un autre coté, il est possible de regrouper le type strombolien (mixte) et hawaiien
(effusif) parmi les < volcans rouges ». Ces derniers sont caractérisés par ’émission de

laves relativement fluides sous forme de fontaines et de coulées. Les explosions de grandes
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ampleurs sont atypiques et les panaches volcaniques sont principalement composés de gaz

(SO2) et de particules fines. C’est le cas du volcan du Piton de la Fournaise.

Entre les éruptions, il est possible d’observer des émanations de gaz par l'intermédiaire
de fumerolles ou de fissures qui témoignent de la présence de magma en profondeur. Ce
dégazage peut se traduire a la surface par la présence de fumerolles autour desquelles des
cristaux, le plus souvent de soufre, peuvent se former. Ces émanations forment ce que 'on
appelle le dégazage passif et les panaches qui en résultent ont des compositions chimique

et des structures différentes de ceux observés lors des éruptions.

L’origine des gaz volcaniques est celle du magma dans lequel de nombreuses especes
peuvent étre dissoutes. Ces especes sont plus précisément appelées composés volatils mag-
matiques en raison de leur tendance a former des bulles de gaz & une pression relativement
basse. La quantité de composés volatils pouvant se dissoudre dans le mélange silicaté aug-
mente avec la pression. Au fur et a mesure que la lave remonte vers la surface, la pression
diminue ce qui engendre également une diminution de la solubilité des substances volatiles
et les fait sortir du mélange pour former des bulles. L’eau et le dioxyde de carbone sont
les composés volatils les plus fréquemment observés au sein des émissions volcaniques.
A de fortes profondeurs et de fortes pressions, la majeure partie de ’'eau et du dioxyde
de carbone sont dissous dans le magma. Ils jouent alors un role importants lors de la
cristallisation et modifient également la température, la densité et la viscosité. Dans le
manteau supérieur, ou les magmas basaltiques sont générés par la fusion partielle, les
substances volatiles affectent la composition du matériel fondu et la séparation physique
des minéraux résiduels du manteau. Apres HoO et C'O,, les substances volatiles les plus
abondantes sont le soufre S, le chlore (C1) et le fluor (F). Le soufre est particulierement
important pour comprendre la composition et les flux du gaz volcanique, et les trois
peuvent étre importants dans la formation des gisements de minerai. Beaucoup d’autres
volatiles, tels que 'hélium (He), l'azote (N), 'argon (Ar) et le brome (Br) peuvent se
dissoudre dans les magmas mais sont généralement moins abondants. Les gaz nobles par
exemple, sont habituellement présents a des niveaux de concentration <1 ppm (0,0001 %
en poids). Malgré ces faibles concentrations, les compositions isotopiques des gaz nobles
ont fait 'objet d’études approfondies en raison de leur importance dans la compréhension
du dégazage globale terrestre et de la formation de ’atmosphere. Finalement, les émissions

volcaniques sont principalement composés de :

— Vapeur d’eau (50 & 90 %)
— CO4 ou dioxyde de carbone (5 & 25 %)
— SO, ou dioxyde de soufre (3 a 25 %)
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Les éruptions du Piton de la Fournaise

Les éruptions du Piton de la Fournaise sont atypiques. Elles débutent par I’apparition
d’une ligne de fissures plus ou moins longues (de dizaines de metres a parfois plusieurs
kilometres) d’ou jaillissent des fontaines de lave. Ces fontaines peuvent atteindre plu-
sieurs dizaines a quelques centaines de metres de hauteur. C’est pendant cette période
que les débits maximum de lave sont observés. Au bout d’'un moment (minutes ou heures),
I'éruption se concentre en un ou quelques points, le(s) évent(s) (cf figure 2.11). En ces
points de sortie, la lave est propulsée de maniere plus ou moins saccadée au rythme des
coups de pression. Une partie de la lave libérée peut rester fluide et se répandre vers
I'aval depuis la zone égueulée du (des) édifice(s). Elle dévale alors les pentes sous forme
de coulées de surface. Lorsqu’un évent s’obstrue (effondrements dans la partie égueulée),
le magma piégé (formation d'un petit lac de lave) s’échappe de maniere souterraine par
I'intermédiaire de tunnels. La lave projetée via les fontaines se fige (refroidissement) au
contact de I'air et en retombe sur sol sous la forme de téphras (ou lapillis). Ceci engendre
I’édification de cones de projections appelés localement pitons. Une méme éruption peut
connaitre plusieurs phases successives avec ’apparition de nouvelles fissures et de nou-

veaux points de sortie.

D’un point de vue de 'atmosphere et du panache volcanique, on distingue deux do-
maines. Le domaine convectif, au dessus de I'évent, qui est caractérisé par de tres fortes
concentrations en eau et en dioxyde de soufre. Pour I'instant, au aucune mesure (obser-
vation) d’aérosols (ou particules ultrafines <0.5 pum) n’a été réalisée dans ce domaine au
Piton de la Fournaise mais leur présence est fortement suggérée. Il s’agit d’ailleurs d’un
point capital de cette étude puisque cette derniere souligne la nécessite d’effectuer des
mesures en champ proche. En outre, lors de phases intenses, il n’est pas rare d’observer
des particules solides, fines et aérodynamiques telles que les cheveux de Pelé. Au dessus
de ce domaine convectif (~ 1km), on observe généralement ’apparition d’un nuage appelé
Pyrocumulus. Comme n’importe quel nuage, sa formation nécessite la présence de parti-
cules fines en suspension et d’'un mouvement de convection atmosphérique. Lorsque ’air
proche de la surface est plus chaud et humide que celui en altitude, un courant ascendant
se crée emportant des particules. L’air subit une détente adiabatique, ce qui refroidit sa
température et augmente 'humidité relative. Quand 'air devient saturé, la vapeur d’eau
condense sur les noyaux de condensation (Cloud Condensation Nuclei ou CCN) pour for-
mer une gouttelette nuageuse. Les processus qui conduisent a cette formation sont appelés
processus hétérogenes. Les noyaux sont issus de l'agrégation des particules pré-existantes
mises en suspension dans I'atmosphere (aérosols). Les aérosols volcaniques ajoutent un

tres grand nombre de particules a celle déja présentes ce qui augmente la probabilité de
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formation d’un nuage. Ici, le Pyrocumulus est donc un bon indicateur de la présence d’ul-
trafines particules volcaniques. Enfin, le domaine dispersif est caractérisé par une couche
d’aérosol de plusieurs dizaines a centaines de metres d’épaisseur. Cette couche est confinée
dans la zone d’inversion des alizés qui se situe entre 2000 et 3000 m en moyenne a La

Réunion.

Pyrocumulus Etalement des aérosols
(domaine dispersi

Domaine
convectif du
panache

Cratére
Dolomieu

Coulées =

de lave \
e 4 Bord de

caldera

Fontaine
de lave

F1GURE 2.11 — Photos aériennes de 1’éruption du piton de la Fournaise le 31 Janvier
2017. A gauche, une vue rapprochée du cone éruptif (a) montrant le domaine convectif
du panache volcanique. A droite (b) une vue éloignée montrant une partie de 1'enclos

Fouqué, le pyrocumulus et le domaine dispersif du panache.
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Chapitre 3

Observation de la Formation de
Nouvelles Particules a I’observatoire
du Maido en ’absence et en

présence de panache volcanique

Vue aérienne de l'observatoire du Maido (photo crédit : service communication

Université de La Réunion)
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Selon nos connaissances actuelles, la formation de nouvelles particules par nucléation
homogene ou hétérogene nécessitent des conditions atmosphériques spécifiques (Kulmala
et al. (2014)). Dans la derniére décennie, de nombreux travaux de revue ont vu le jour.
Ils rassemblent alors les multiples études consacrées a 1’observation et a la description de
ces phénomenes (Kulmala et al. (2004), O’'Dowd and Hoffmann (2006), Curtius (2006),
Holmes (2007), Kazil et al. (2008), Kulmala and Kerminen (2008), Hegg and Baker (2009),
Bzdek and Johnston (2010), Kerminen et al. (2010) Hirsikko et al. (2011), Kulmala et al.
(2012), Vehkaméki and Riipinen (2012), Zhang et al. (2011), Kulmala et al. (2014), Li
et al. (2015), Kulmala et al. (2016), Wang et al. (2017), Nieminen et al. (2018) et Kerminen
et al. (2018)). Dans celle de Kerminen et al. (2018), qui est la plus récente, les auteurs
ont choisi de rassembler des observations de la FNP atmosphérique en provenance de
plusieurs pays du monde. Leur but étant de synthétiser I’ensemble des caractéristiques
propre au phénomene, mises en avant dans chaque publication. Dans un premier temps, ils
répertorient les articles qui mettent en évidence 'influence des parametres météorologiques
ou physique sur la FNP a savoir, l'irradiance solaire, I’humidité relative ambiante, la
température ambiante, la concentration du précurseur gazeux majeur SO, (donc HySOy)
et celle des vapeurs organiques. Dans un second temps, ils listent les études qui mettent
en exergue les caractéristiques temporelles (journalieres, saisonnieres et annuelles) et spa-
tiales (horizontal et vertical) du phénomeéne. Enfin, dans un troisieme temps, ils classent
les analyses par environnements et présentent une carte mondiale (figure 3.1) des obser-
vations a l'instar de ce qui avait été réalisé dans les travaux de Kulmala et al. (2004).
Ils discernent alors les zones rurales et continentales reculées, les environnements urbain,
les terres polaires (arctique et antarctique), les milieu marins et les sites d’altitude (mon-
tagne). Sur la carte 3.1 on peut directement appréhender le manque d’observation dans
I’hémisphere sud ainsi que dans les régions tropicales et sub-tropicales. Pourtant ces zones
présentent de vraies spécificités en terme de température, d’humidité relative, de types
d’émission et de dynamique atmosphérique. Les saisons y sont également inversées et par-
fois définies différemment. La nécessité d’instrumenter ces zones fut par conséquent une
des motivations qui on conduit a la réalisation de cette étude. Le marqueur vert qui pointe
I'lle de La Réunion dans I'océan Indien (21 °) correspond a l’analyse des observations ef-
fectuées a l'observatoire du Maido en 2015 et issues de la campagne STRAP (Synergie
Transdisciplinaire pour Répondre aux Aléas des Panaches volcanique, Tulet et al. (2017)).
Cette analyse a fait l’'objet d’une publication qui est incluse dans ce manuscrit en section
3.2.
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Boreal O  Mountain O  Arctic/Antarctic Y China: suburban
O  Rural/remote O Urban ¥ China:urban Y China: rural/remote

F1GURE 3.1 — Distribution spatiale des observations de la FNP dans le monde en fonction

des différents environnements selon Kerminen et al. (2018).

De plus, il est important de remarquer que les auteurs de la publication de Kermi-
nen et al. (2018) ne mentionnent pas les caractéristiques de la FNP pour les environ-
nements volcaniques. Ceci met en exergue la rareté des publications dans la littérature
qui concernent ce point. Pourtant les éruptions volcaniques sont 1'une des plus impor-
tantes sources naturelles de gaz et d’aérosols atmosphériques. Lors de ces éruptions,
les émanations de dioxyde de soufre dans ’atmosphere sont souvent conséquentes et les
mécanismes liés a la formation de nouvelles particules ont longtemps été suspectés dans
les panaches volcaniques (Deshler et al., 1993; Robock, 2000). En revanche elle n’a été
que tres rarement observée. En effet, la seule observation de ce phénomene au sein d’un
panache volcanique publiée a ce jour est celle de Boulon et al. (2011) et a été effectuée
au Puy de Dome en 2010 lors de I'éruption de I’Eyjafjallajokull. En effet, dans leurs tra-
vaux, les auteurs ont établi un lien entre des taux de formation significativement élevés de
nouvelles particules et des concentrations inhabituellement fortes d’acide sulfurique. En
outre, ces mesures ont été réalisées a des milliers de kilometres de ’évent et ne donnent
pas de quantification de la nucléation en champ proche. La rareté de ces observations
et notre faible connaissance du phénomene dans ces milieux, notamment a proximité de

I’évent constituent la seconde et principale motivation de cette étude. Pour répondre a la
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carence d’information, une analyse de la FNP a été réalisée sur une trentaines de jours
caractérisés par la présence du panache volcanique a 'observatoire du Maido. Une fois
de plus cette derniere se base sur les données de la campagne STRAP récoltées lors des
éruptions du Piton de la Fournaise en 2015. Les résultats qui en découlent font 1'objet

d’une seconde publication également incluse dans le manuscrit en section 3.3.

3.1 Objectifs

Les objectifs principaux de cette premiere partie découlent directement des remarques

introduites précédemment et sont multiples :

1. Répondre a la carence d’observation de la formation de nouvelles particules dans

I’hémisphere sud et plus particulierement dans une région sub-tropicale.

2. De ces observations, effectuer une analyse détaillée de la FNP a 'observatoire du

Maido en étudiant la fréquence et I'intensité du phénomene.
3. Apporter de nouvelles observations de la FNP au sein d’un panache volcanique.

4. De ces observations, effectuer une seconde analyse du phénomene portant exclusi-

vement sur les conditions spécifiques d’un milieux volcanique.

5. En comparant les deux analyses déterminer I'influence d’'un panache volcanique
sur la FNP.

Les objectifs 1 et 2 permettent également de répondre a d’autres problématiques. Entre
autre, une analyse des caractéristiques de la FNP a l'observatoire du Maido présente
I'opportunité d’apporter des précisions concernant les sites d’altitude et cotiers. De plus,
elle permet aussi de mettre en évidence la dynamique locale et d’effectuer des hypotheses
quant aux apport de molécules (source) et particules (puits) a 'observatoire. Enfin, une
fois ces objectifs remplis les résultats engendrés sont importants puisqu’ils servent de base
et de comparaison a la seconde analyse. Les objectifs 3, 4 et 5 permettent d’apporter de
nouvelles connaissances sur les processus de la FNP dans les milieux volcaniques mais plus
précisément pour des panaches issus d’un volcan rouge et exclusivement troposphériques.

Ils servent également d’appui a la partie II qui porte sur la modélisation.
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3.2 Forte fréquence d’événement de FNP a I’observa-

toire du Maiido, sur I'ile de la Réunion (Article)

3.2.1 Description de I’article

Cet article remplit directement les objectifs 1 et 2 fixés précédemment. Ainsi, il reporte
les résultats de 'analyse de la fréquence et de 'intensité des événements de formation de
nouvelles particules pour un site cotier d’altitude (2150 m) situé dans la zone intertropi-
cale de I'hémisphere sud (21.080 °S, 55.383 °E), I'observatoire du Maido. L’étude se base
sur les données issues de la campagne STRAP qui s’étendent de mai 2014 & décembre
2015. Lors de cette période la distribution en taille des particules entre 10 et 500 nm
a été mesurée via un DMPS (Differential Mobility Particle Sizer) qui résulte de 1’asso-
ciation d'un DMA et (Differential Mobility Analyzer) et d'un compteur de particule, le
CPC (Condensation Particle Counter). Celle pour les particules en dessous de 10 nm a
été déduite d'un AIS (Air Ion Spectrometer) qui mesure les particules chargées et les
ions. De plus, les concentrations en CO et carbone suie (BC) ainsi que différents pa-
rametres météorologiques (pression, température, humidité relative, rayonnement) ont
également été mesurés dans le but d’identifier les conditions favorables au déclenchement
de la nucléation dans cet environnement spécifique. L'un des résultat majeure est que la
fréquence annuelle d’événement de FNP a 'observatoire du Maido est de 65 % s’agissant
de 1'une des plus importantes valeur de I’hémisphere sud. Les variations moyennes de la
fréquence de FNP montrent une variation bimodale avec des maximums observés lors des
périodes de transitions (automne et printemps). Un fort taux de grossissement (G Ry2-19)
médian annuel de 15.6 nm.h~! est également mis en avant. Sa variation annuelle montre
des maximums en juillet et en novembre. Les médianes annuelles des taux de formation
de particules Jio et Jy sont respectivement de 9.31 x1072 £ 1.15 et 1.53 x1072 + 2.06

3571, Leur variation saisonniére montre également un cycle avec des valeurs maxi-

cm

mum lors de la saison seche en Juillet et en Septembre correspondant a des valeurs de
températures basses et d’humidité relative typiques mais également a de fortes concentra-
tion BC. Dans cet article, nous montrons également que le puis de condensation (C'S en
s~1) dépassant une valeur seuil (1.04 x1073s71) est caractérisé par une variation annuelle
similaire a celle de la fréquence d’événements de FNP ce qui suggere que le déclenchement
du processus est déterminé par la présence des particules condensables dans la zone no-
tamment apportées de maniere simultanée aux particules pré-existantes depuis les basses
altitudes. Un paragraphe en frangais est également consacré a la présentation des résultats

dans la section 5.1.
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3.2.2 Article
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Abstract. This study aims to report and characterise the
frequent new particle formation (NPF) events observed at
the Maido observatory, Réunion, a Southern Hemisphere
site located at 2150m (a.s.l.) and surrounded by the In-
dian Ocean. From May 2014 to December 2015, continu-
ous aerosol measurements were made using both a differ-
ential mobility particle sizer (DMPS) and an air ion spec-
trometer (AIS) to characterise the NPF events down to the
lowest particle-size scale. Carbon monoxide (CO) and black
carbon (BC) concentrations were monitored, as well as me-
teorological parameters, in order to identify the conditions
that were favourable to the occurrence of nucleation in this
specific environment. We point out that the annual NPF fre-
quency average (65 %) is one of the highest reported so far.
Monthly averages show a bimodal variation in the NPF fre-
quency, with a maximum observed during transition periods
(autumn and spring). A high yearly median particle growth
rate (GR) of 15.16nmh~! is also measured showing a bi-
modal seasonal variation with maxima observed in July and
November. Yearly medians of 2 and 12 nm particle forma-
tion rates (J, and Jj2) are 0.858 and 0.508 cm—3 s~ !, respec-
tively, with a seasonal variation showing a maximum during
winter, that correspond to low temperature and RH typical
of the dry season, but also to high BC concentrations. We
show that the condensation sink exceeds a threshold value
(1.04 x 1073 s~1) with a similar seasonal variation than the
one of the NPF event frequency, suggesting that the occur-
rence of the NPF process might be determined by the avail-
ability of condensable vapours, which are likely to be trans-

ported together with pre-existing particles from lower alti-
tudes.

1 Introduction

Aerosol concentrations in the atmosphere influence the
Earth’s radiative balance, and the formation and lifetime of
clouds (Seinfeld and Pandis, 2016; Makkonen et al., 2012).
Unlike the primary sources of aerosols, such as soil erosion,
sea salt, and volcanic ash, nucleation is a gas-to-particle con-
version process leading to the formation of new secondary
aerosol particles. Nucleation and subsequent growth are re-
sponsible for new particle formation (NPF) events, observed
in various environments around the world (Kulmala et al.,
2004) but still rarely in the Southern Hemisphere. The fre-
quency, intensity, and duration of NPF events is highly vari-
able according to the location where they are observed. The
occurrence and characteristics of NPF episodes depend on
various factors, including the emission strength of precur-
sors, the number concentration of the pre-existing aerosol
population, and meteorological parameters (in particular so-
lar radiation, temperature, and relative humidity), which di-
rectly influence photo-chemical processes (Kulmala, 2003;
Martin et al., 2010; Hallar et al., 2016). However, the re-
lationship between these environmental parameters and the
characteristics of NPF events is not fully understood and it
is still a challenge to predict when an NPF event will take
place and how intense it will be (Kulmala et al., 2004; Yu
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et al., 2008). Consequently, there is still a need to report
and describe NPF in environments that have not yet been in-
vestigated, notably in the Southern Hemisphere in general
and more particularly for both marine and high-altitude trop-
ical sites. These kinds of environments present true speci-
ficity in terms of RH variability, emission types (volatile or-
ganic compounds ,VOCs, and marine sources), and atmo-
spheric dynamics. Previous studies that have been conducted
in the Southern Hemisphere relate to South Africa (Hirsikko
et al., 2012), with a low-latitude medium-altitude (1400 m)
site; South America (Rose et al., 2015b) and Australia (Bates
et al., 1998), with medium-latitude high-altitude sites; and
Antarctica (Koponen et al., 2003) as a high-latitude area.
Hirsikko et al. (2012) published the highest NPF frequency
ever reported, of about 86 %, explaining that both the local
sources (strong mining pollution) and regional conditions af-
fected the NPF variation. Recently, Rose et al. (2015b) pro-
posed a low-latitude zone analysis of NPF at Chacaltaya
(CHC) in Bolivia, which is one of the highest in situ measure-
ment sites in the world (5240 m). They too found a very high
NPF frequency of about 63.9 %. This value has been partly
explained by lower concentrations of pre-existing particles
than at lower altitudes, leading to smaller loss of gaseous pre-
cursors, while photochemical activity is enhanced by higher
radiation. In addition, at high-altitude stations, turbulence at
the interface between the boundary layer (BL) and the free
troposphere (FT) might promote nucleation and growth pro-
cesses (Hamburger et al., 2011). In general, high-altitude
sites report relatively high NPF event frequencies, such as
35 % at the Nepal Climate Observatory (5079 m; Venzac et
al., 2008) or 35.9 % at the Puy de Dome station (1465 m;
Boulon et al., 2011a).

Réunion, which is located at low latitude (21°S) in an
inter-tropical area surrounded by the Indian Ocean, is still
poorly documented. The island, which was partly shaped by
the active basaltic volcano of Piton de la Fournaise (PdF),
is characterised by angular landforms and steep slopes. The
interaction of the high, mountainous terrain with the syn-
optic flow induces large variability in wind fields at the lo-
cal scale. The maritime and tropical location of the island
combined with the complexity of the terrain and wind ex-
posure implies a multitude of local circulations and weather,
marked by large variations in temperature and precipitation.
These complex atmospheric dynamics added to a large vari-
ety of primary and secondary NPF sources (marine, organic
and anthropogenic) gives special interest to this study. The
Maido observatory is located at 2150 ma.s.1., under the in-
fluence of the marine BL during daytime and of the FT dur-
ing nighttime. The main objective of this study is to reinforce
the observations of NPF events in the Southern Hemisphere
and more particularly for a site that is both marine and at
high altitude. We first describe how NPF was observed at
the site by differential mobility particle sizer (DMPS) and
air ion spectrometer (AIS) interpolation (Sect. 4.1). Based
on a more than one-year data set of clusters and aerosol size
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distributions, secondly we report the frequency (Sect. 4.2),
the intensity (Sect. 4.3), and the characteristics of the events,
and describe their seasonality. Thirdly, we analyse their an-
nual variations with respect to the meteorological parame-
ters (Sect. 4.4) and the pre-existing particle concentration
(Sect. 4.5).

2 Characteristics of the Maido observatory
2.1 Geographical location and networks

Maido observatory (21.080°S, 55.383°E) is situated on
Réunion in the Indian Ocean. There are very few multi-
instrumented stations in the tropics, and particularly in the
Southern Hemisphere (Baray et al., 2013), so the Maido ob-
servatory was built in 2012 to respond to the needs of major
international networks like NDACC (Network for the De-
tection of Atmospheric Composition Change; http://www.
ndacc.org, last access: 25 June 2018) and ACTRIS (Aerosols,
Clouds, and Trace gases Research Infra-Structure network).
It is a high-altitude station (2150 m), which opens up new
perspectives in upper troposphere and lower stratosphere
studies. Belonging to the Global Atmosphere Watch regional
network (GAW), it also conducts in situ measurements to
characterise the atmospheric composition of the lower tro-
posphere. The facility dominates the natural amphitheatre of
Mafate, characterised by lush tropical vegetation, to the east
and the highland tamarind forests to the west. The nearest ur-
ban areas are the coastal cities of Saint-Paul and Le Port with
105000 and 40000 inhabitants located 13 and 15 km away
from the Maido observatory, respectively (Fig. 1).

2.2 Large- and local-scale atmospheric dynamics

On a large scale, the island is located in the descending part
of the south Hadley cell (Baldy et al., 1996). It is subject
to the intertropical zone atmospheric circulation, which is
characterised by a trade wind flow from the south-east in
this lower layer, induced by the Hadley cell and accentu-
ated by more zonal driving by the Walker circulation. This
lower layer flow is limited in altitude (about 3 km) by west-
erly winds (westerlies), which constitute the return of the
Hadley—Walker circulation. In terms of rainfall, Réunion is
characterised by two seasons: the hot, wet season from Jan-
uary to March (southern summer) and the cold, dry sea-
son (southern winter), which is longer, lasting from May to
November (Baray et al., 2013). April and December are tran-
sition months that can be rainy or dry. In the southern sum-
mer, the Inter-Tropical Convergence Zone (ITCZ) is situated
in the Southern Hemisphere and sometimes reaches Réunion.
Over the inversion layer, the westerly flow (between 30° N
and 30° S) and west winds weaken and are strongly affected
by the context of heavy rains. During the southern winter, the
subtropical high pressures are more powerful than during the
southern summer and maintain the synoptic subsidence (de-
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pattern around the island.

scending branch of the Hadley cell) that generates and feeds
both the stream of faster moving trade winds on the Mas-
carene region and the subtropical jet at high altitudes.

On a local scale, it is possible to observe two major atmo-
spheric phenomena on both sides of the island. Trade winds
coming from the south-east are separated (Fig. 1) by the high
topography of Réunion, which acts as an obstacle (Lesouéf
etal., 2011). They are confined under the inversion layer and
forced to bypass the island, forming two branches (Soler,
2000). During the day, a returning loop (Fig. 1) forms in
the north-east when the winds converge. The inversion of the
circulation then brings the winds under the cities of Saint-
Paul and Le Port up to the heights towards the Maido sta-
tion. Moreover, the interaction between the trade winds and
the abrupt relief of Réunion creates strong climate asym-
metry and many microclimates. The warming of mountain
slopes by solar radiation during the day, or radiative cool-
ing overnight, is transmitted to the surrounding air layers
and creates a complex local circulation. The nocturnal sur-
face radiative cooling induces a cold katabatic wind on the
slopes and clears the atmosphere at the Maido station, leav-
ing the observatory in the FT, disconnected from the an-
thropogenic pollution. Thus there are few clouds during the
nighttime. After midday, the sea breeze cumulated in the re-
turning loop wind direction generates upward winds on the
slopes which transport particles to the high station, accom-
panied by orographic and slope cloud formation. The surface
radiative warming tends to create convection and then form
vertical clouds located at the top of the relief. The number of
nights with clear sky is then very large in comparison with
the coastal site of Saint-Denis, where lidars were operated
from 1994 to 2011 (Baray et al., 2013).
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2.3 Volcanic activity

Several studies have provided evidence that high SO, con-
centrations and high radiation levels favour the formation of
large amounts of H,SO4, which in turn contribute to parti-
cle formation (Hyvonen et al., 2005; Mikkonen et al., 2006;
Petdjd et al., 2009) and growth (Boy et al., 2005; Sihto et
al., 2006; Mikkonen et al., 2011). Except for some altitude
cases where the role of sulfuric acid in nucleation is lim-
ited (Boulon et al., 2011a; Rose et al., 2015b; Bianchi et
al., 2016), H»SOy is thought to be among the major precur-
sors of NPF due to its low saturating vapour pressure un-
der conventional atmospheric temperature conditions (Kul-
mala and Kerminen, 2008). The Maido observatory can be
on the pathway of sporadic SO, volcanic plumes emitted
from the Piton de la Fournaise (PdF) volcano, located to the
south of the island (Fig. 1). In 2015, four eruptions were
observed (Peltier et al., 2016) and multidisciplinary track-
ing of a volcanic gas and aerosol plume was conducted by
Tulet et al. (2017). Unfortunately, HySO4 was not measured
but their results indicated that the Maido station was reached
by the plume many times, as evidenced by the detection of
SO, concentration peaks (Fig. Al). Specifically in a vol-
canic plume environment, Boulon et al. (2011b) directly ob-
served NPF events within the Eyjafjallajokull volcanic plume
that reached the Puy de DOme station, and related them to
the presence of high H>SO4 concentrations. During the PdF
eruption that took place in April 2007, Tulet and Villeneuve
(2011) used OMI and CALIOP space sensor data to estimate
a total SO, release of 230 kt, 60 kt of which was transformed
into H,SO4, mostly above the Indian Ocean at 6kma.s.1.
As a first analysis, we focus on the parameters influencing
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NPF processes at the Maido station outside the very specific
conditions encountered during a volcanic plume advection,
which will be the topic of a separate study. Data were there-
fore screened for the presence of the Piton de la Fournaise
plume at the station. The volcanic plume was considered
to be present when the SO, concentration reached values
higher than 1 ppb (hourly average), which is the 97th per-
centile estimated on non-eruptive days. According to Boulon
et al. (2011b), this threshold also represented a lower limit of
the presence of the plume at the Puy de Dome station. Con-
sequently, 47 daytime plume days that occurred during three
eruptive periods (Fig. A1) were listed and removed from the
2015 data set.

2.4 Instrumentation

The aerosol and ion size distributions used in the present
study were measured continuously from 1 January to 31 De-
cember 2015 at the Maido observatory. The size distribution
of the 10-500 nm aerosol particles was measured with a dif-
ferential mobility particle sizer (DMPS) while the size distri-
bution of the 0.8—42 nm ions was measured with an air ion
spectrometer (AIS). Here we use ion size distributions below
10nm as tracers for the presence of neutral particles below
10nm in size that could not be detected directly. Additional
DMPS measurements conducted between May and Decem-
ber 2014 will also be discussed briefly in Sect. 4.1 to evaluate
the interannual variability of the nucleation frequency.

The DMPS was custom-built with a TSI-type differential
mobility analyzer (DMA) operating in a closed loop and a
condensation particle counter (CPC, TSI model 3010). Par-
ticles were charged to equilibrium using an Ni-63 bipolar
charger at 95 MBq. The quality of the DMPS measurements
was checked for flow rates and RH according to the AC-
TRIS recommendations (Wiedensohler et al., 2012). DMPS
measurements were performed down a whole air inlet with a
higher size cut-off of 25 um (under average wind speed con-
ditions of 4ms™1).

The AIS was developed by Airel, Estonia, for in situ high
time-resolution measurements of ions and charged particles
(Mikeld et al., 1996; Mirme et al., 2007). The device con-
sists of two DMA arranged in parallel, which allows for the
simultaneous measurement of both negatively and positively
charged particles. Each of the two analysers operates with a
total flow of 90 L min~': 30 L min~"! of air to be sampled and
60 L min~! of clean air (or carrier gas) circulating in a closed
loop. The AIS was directly connected to ambient air through
a 30 cm long copper inlet 2.5 cm in diameter, to limit cluster
ion losses along the sampling line.

The global radiation was measured using a sunshine pyra-
nometer (SPN1, Delta-T Devices Ltd.) with a resolution of
0.6 Wm . The auxiliary measurements used in the present
study were the wind direction, the wind speed, the air tem-
perature, the barometric pressure, and the relative humid-
ity. They were measured using the Vaisala weather transmit-
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Figure 2. Data set from the 2015 Maido campaign. Devices
recorded data simultaneously from May to November.

ter WXTS510 (http://www.vaisala.com, last access: 25 June
2018).

The analyser used to measure sulfur dioxide (SO,) con-
centrations uses the ultraviolet fluorescence method, stan-
dard NF EN 14212. The molecules are excited under the ac-
tion of intense, constant UV radiation (214 nm). Sulfur diox-
ide then de-energises very quickly by emitting higher wave-
length radiation (between 320 and 380 nm) than the excita-
tion step. SO, concentration was finally calculated by means
of a photomultiplier. Data sets were provided by the Observa-
toire Réunionnais de 1’ Air (ORA). The SO, analyser resolu-
tion was about 0.5 ppb, and outside eruptive periods it never
exceeded this threshold (Fig. Al). The corresponding data
were used only to list days that were characterised by the
presence of the volcanic plume at the Maido observatory.

CO monitoring was performed using a PICARRO G2401
analyzer which is compliant with international ambient at-
mospheric monitoring networks, including the World Mete-
orological Organization (WMO) and the Integrated Carbon
Observation System (ICOS; https://www.icos-ri.eu/, last ac-
cess: 25 June 2018). It was the property of BIRA-IASB (Bel-
gian Institute for Space Aeronomy).

Figure 2 shows the availability of data for the main aerosol
and gas-phase parameters used in this study. The best instru-
ment synchronisation period was from May to November.

3 Calculations

The classification of event days was achieved visually using
the contour plot of the DMPS size distribution. The positive
and negative ion size distributions provided by the AIS con-
firmed the status of the event when available. Days were clas-
sified and separated into three main groups: undefined, (UN)
non-event (NE), and event (E) days according to Dal Maso
et al. (2005).
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The monthly event frequency, f, was calculated as the
ratio of event to numbers of days in months, after having
excluded undefined, missing and plume days (PD) according
to Eq. (1):

no. of E

Sm x 100, (1)

~ ho. of days in month — (missing data days + PD)

The condensation sink (CS; s’l), which represents the loss
rate of vapours on pre-existing particles, was calculated
from the DMPS size distributions according to Kulmala et
al. (2001) Eq. (2):

CS =47 Dyyp / rB(r)N (r)dr, 2)
0

where Dy,p is the condensable vapour diffusion coefficient, »
the particle radius, and N (r) the concentration of particles of
radius r. Coefficient B () was calculated from the Knudsen
number and is given by Eq. (3):

14+ Kn(r)
1+ Kn(r) (% + 0.337) + A Kn(r)?

B(r)= 3)

where Kn(r) is the Knudsen number given by Kn(r) =1 /r,
with A corresponding to the particle free path (depending
on pressure and temperature) and the accommodation coef-
ficient «, usually set at 1. The condensation sink was calcu-
lated with a 5 min time resolution. As the particles are dried
in the DMPS, we are aware that the CS, which depends on
the diameter of wet particles, was underestimated.

The particle growth rate (GR; nmh~') was determined
using the “maxima” method of Hirsikko et al. (2005). The
method searches, usually over the AIS channel size, for the
time that corresponds to the maximum concentration in each
size channel. As the DMPS offers a much more extended data
set than the AIS, we applied the method to the DMPS 12—
19 nm size range for which the lower limit (12 nm) was de-
fined by the smallest channel of the device. In order to detect
the concentration maximum, a normal distribution was fitted
to the time evolution of the concentration for each channel.
GR corresponded to the slope of the linear regression on the
time—diameter pairs.

The formation rate of 12 nm particles, Ji2, (cm_3 s_l) was
calculated using the following Eq. (4) given by Kulmala et
al. (2007):

dNi2—19 GRi2-19
dt 7nm
x N12-19, “)

Jip = + CoagS{y X Ni2—19 +

where Ni2_19 is the concentration corresponding to 12 to
19 nm particle diameters, CoagS,, represents the coagula-
tion of 12-19nm particles on pre-existing larger diameter
particles and GR2_19 corresponds to the growth rate esti-
mated between 12 and 19 nm. It was then possible to derive
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the nucleation rates of particles 2nm in size, J», from the
J12 previously calculated from DMPS and the growth rate of
particles between 12 and 19 nm, following the method first
introduced by Kerminen and Kulmala (2002) and improved
by Lehtinen et al. (2007) with Eq. (5):

Ji2
J2 = CoagS(dz) ? (5)
exp (—y X dy X GRi s )
where
=—|(|—== —1 6
L |:( d> ) ©
and
log (CoagS —log(CoagS

log (d12) —log (d2)

4 Results and discussion

4.1 Dynamics of the NPF events at the Maido
observatory

The origin of the newly formed particles at a given site can
be attributed to the local environment only if newly formed
particles are detected at the smallest size range, when clusters
just formed and had no time yet to grow. Thus, we used both
the AIS and DMPS size distribution to investigate the evolu-
tion of NPF event at Maido. The AIS covers the size range
between 0.90 and 46.2 nm while the DMPS covers the size
range between 11.78 and 706.77 nm. Temporal interpolation
was first performed to harmonise the DMPS and the AIS data
sets to a 5 min resolution. For visual inspection of the consis-
tency of the two data sets, hybrid plots were drawn up show-
ing the AIS negative ion concentration up to 12 nm and then
the particle concentration from the DMPS for larger sizes.
Figure 3a shows an example of an NPF event followed by the
two devices on 6 July 2015. Typically, NPF events observed
at the Maido observatory show an increase in small ion con-
centrations (2-5nm) at dawn (06:00 UTC, corresponding to
10:00LT). These small ions are tracers for small particles
of the same size that rapidly grow to the first DMPS size
classes within the next hour. The initiation of the formation
of new particles at 06:00 UTC (10:00LT) is followed by the
appearance of accumulation mode particles. Further growth
of the newly formed particles is generally accompanied by
the simultaneous growth of the accumulation mode particles,
starting around 07:00 UTC (11:00LT), that are likely repre-
sentative of the updraught of BL air to the station. We com-
puted the diurnal variation in BC, a good indicator of any
anthropogenic, hence BL, influence. The corresponding diur-
nal variation in both BC (ng m~—3) and CO (ppm) are shown
in Fig. 3b. BC and CO concentrations clearly increase from
06:30 UTC (when ignoring early sharp peaks that may be due
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Figure 3. The 6 July 2015 diurnal variation in (a) negative ions
(1-10nm) and (10-700 nm) aerosol particle size distribution (note
the different concentration scales for ion number and particle con-
centrations) and (b) both BC and CO concentration variations in
ng m~3 and ppm respectively.

to local contamination), which is 30 min later than the occur-
rence of the cluster mode particles. We observe this common
delay for all of the other NPF event figures that are avail-
able in the appendix. Thus, we suggest that nucleation is not
initiated within the BL but at the interface between the BL
and FT where a mixing of air masses of different composi-
tion may be promoting nucleation. Hence, we can hypothe-
sise that boundary air convection to the site is a trigger for
NPF events, most particularly when the interface BL-FT is
sampled. At 07:00 UTC, as the accumulated particle concen-
tration increase from 2000 to 8000 particlescm™3, the BC
and CO concentrations also increase to reach 630 ng m~ and
0.075 ppm at 09:00, when the BL is fully sampled at the site.
At the end of the afternoon, the accumulation mode parti-
cle concentrations drop to less than 1000 particles cm > and
tracer concentrations drop to low values. Most high-altitude
stations are strongly influenced by FT air during nighttime
regardless of the season, but mostly during wintertime (Ven-
zac et al., 2008; Rose et al., 2015a). This is also true for sta-
tions located in complex terrains such as Jungfraujoch station
in the Swiss Alps (Herrmann et al., 2015) and at the Cha-
caltaya station in the Andes (Rose et al., 2015b). These are
indicators that the station lays in the FT at night. The Aitken
mode particles (from 20 to 100 nm) present during nighttime
at the station are hence likely present in the FT and are sam-
pled at the site in subsiding air masses (Tulet et al., 2017).
These features can also be observed, on average, both for
the summer and winter seasons. BC average diurnal pro-
files (Fig. 4a), together with the average diurnal variation
in the number concentrations of particles larger than 100 nm
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(N=100) (Fig. 4b), and the number concentration of nucle-
ation mode particles with a diameter smaller than 30 nm
(N<30) (c) are shown in Fig. 4. We observe that, on aver-
age, BC concentrations increase in the morning at the same
time as N~ 100 and N30, confirming the influence of the BL
on the occurrence of NPF events at the scale of the season.
Moreover, we can note that during winter, BC concentrations
are higher during nighttime (from 16:00 to 06:00 UTC) than
during summer. This observation is also true for N~ 199 with
higher values from 17:00 to 02:00 UTC during winter com-
pared to summer. We assume that during winter, trade winds
favour the large-scale remote primary particle transport to the
Maido station.

4.2 Nucleation and frequency analysis

Over the measurement period in 2015, 47 volcanic plume
days were excluded and data were missing on 61 days.
Among the 257 remaining days, 167 days (65 %) were
classified as event days, 55 (21 %) as non-event days, and
35 (14 %) as undefined. As a result, the event frequency
was high for the Maido station, with an annual average of
65 % (med: 65.2 %; 25th percentile: 52.0 %; 75th percentile:
80.0 %) for 2015. This frequency is one of the highest val-
ues reported so far, with the exceptions of the South African
plateau, where NPF was reported to occur 86 % of the time
according to Hirsikko et al. (2012), and savannah, with 69 %
of the time (Vakkari et al., 2011). Figure 5 shows the seasonal
variation in the monthly event frequency, fr,.

As shown in Fig. 5, similar seasonal variations were ob-
served for the nucleation frequency in 2014 and part of 2015.
High NPF frequencies were observed during the transition
months being on average 72.5 % for October and Novem-
ber (spring), and even slightly higher, 89.4 %, for March to
May (autumn). During the southern winter and summer sea-
sons (from June to August and from January to February),
NPF was lower. As examples of high and low frequency NPF
months, continuous DMPS spectra of April (93.1 % occur-
rence) and June (46.7 % occurrence) are available in the ap-
pendix though (Fig. A4).

4.3 Particle formation, growth, and nucleation rates

The yearly average particle growth rate for 12—19 nm parti-
cles was 19.4 4+ 12.69nmh~! (Table 1), which is above the
typical range of GRs reported in the literature for a quite-
similar size class of 7-20nm (GR7_»¢). The review by Yli-
Juuti et al. (2011) of GR7_,¢, obtained at different measure-
ment sites located in various environments, reports a yearly
average of 6.66 +3.41 nmh~! (19 values). However, higher
GRs have been observed for a coastal environment in Aus-
tralia, with an average GR7_>0 of 19 nm h1, (Modini et al.,
2009) and for a polluted urban environment in Tecdmac,
with an 18 nmh~! average GR37_25 (lida et al., 2008). It
is noteworthy that, at high altitudes, the conditions of spa-
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Figure 5. Monthly event frequency (%) variation during 2014
(green) and 2015 (blue). Values at the top of the bars correspond
to the number of days that were taken into account for calculation.

tially homogeneous air masses and a steady state, necessary
to calculate a realistic growth rate, are not verified since air
masses are progressively advected to the site from lower al-
titudes. Thus the GRs that are reported here are “apparent”
growth rates that may be overestimated due to the trans-
port of particles that have already nucleated and grown at
lower altitudes at the same time. Nevertheless, the particle
GR calculated for the Maido station is higher than the aver-
age GRs reported by Rose et al. (2015b) for the CHC station
(7.62nmh~1), Boulon et al. (2011a) for the Puy de Déme
station (6.20nmh™!), and Venzac et al. (2008) for Nepal
(1.8nmh~1).

In our calculation, 19 events were not taken into account
because of the special characteristics of the extreme value of
GR. The beginning of the NPF was characterised by a clear
verticality in the spectrum during the first hours of the event
and the corresponding GR was generally very high (100 to
150nmh~"). Two examples of DMPS spectra belonging to
this special class of growth rates are shown in Fig. A2. Most
of them were observed in December (8 cases). Dal Maso
(2002) and O’Dowd and De Leeuw (2007) obtained such
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values (100 nm h’l) at Mace Head, a coastal site in western
Ireland. They can be explained by the simultaneous trans-
port of nucleated and already grown particles to the sampling
site, from seaweed fields. In the case of coastal marine NPF
events, the spatial homogeneity of the emission field is not
verified, as for high-altitude sites.

Figure 6 highlights a clear seasonal variation in GRy7_19,
with the highest monthly averages in August (35 nmh~") and
the lowest in May (8.9 nm h~!). These variations in the GR
differ from those reported in the literature for other high-
altitude sites. Boulon et al. (2011a) did not find a significant
seasonal pattern in the GR variation at the Puy de Dome.
In Chacaltaya, Rose et al. (2015b) showed that, on average,
the GRs were enhanced during the wet period, which is not
in agreement with the present study, as we find high medi-
ans during the dry period (22.82nmh~! averaged from July
to November). Several reasons may explain these discrepan-
cies, such as the topography of each station relative to cloud
location during the wet season or the seasonal variation in
condensable species responsible for the particle growth.

Formation rates were calculated for 12 and 2 nm particles
when the GR>_19 was available. The yearly average forma-
tion rates Ji2 and J» in Table 1 are respectively 0.931£1.15
and 1.5342.06cm™3s~!. These formation rates are in the
upper range of the values reported by Kulmala et al. (2004)
from measurements performed in more than 100 locations in
the BL (J3 =0.01-10cm™3s™1). They are of the same or-
der of magnitude as the ones reported for the CHC (1.02 and
1.90cm™3 s~! for the wet and dry seasons respectively; Rose
et al., 2015b).

J» seasonal variation follows the Ji, seasonal variation
(Fig. 7) but with higher values due to losses by coagula-
tion during the growth process. We observe a clear seasonal
cycle with maximum values during the dry season, particu-
larly between July and September (J12 = 1.60 cm3s~!and
Jr» =2.39cm™3 57! respectively, averaged over 3 months).
These observations are consistent with those reported for
CHC, where J, were reported to be twice as high during the
dry season as in the wet season (Rose et al., 2015b). The low-
est values are obtained around the transition months of De-
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Table 1. Annual statistical values for GR1>_19, Ji2, J2, CS and CS, calculated on daily averages.

GRyy 19 mmh™h)  Jpp em™3s7)  Jp (em3s7h) css™h  csys7h
Averages 19.455 0.931 1531 243x1073 1.86x1073
Standard deviation 12.689 1.153 0920 206x 1073 253x1073
Medians 15.16 0.508 0.858 197x1073 1.15x 1073
25th percentile 9.58 0.223 0385 1.19x 1073 6.55x 1074
75th percentile 27.69 1.131 1756 296 x 1073 2.00x 1073
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Figure 6. Monthly median growth rates in 2015. Error bars in black
represent 25th percentile (top) and 75th percentile (base). To build
these representation, 146 growth rates were estimated on 167 days
classified as event days.

cember, with J1» =0.32cm3s~! and J, =0.52cm 357!
(averaged between November and January), and April, with
Jin=044cm3s ! and J, =0.66cm3 s~ (averaged be-
tween April and June). The seasonal variation in the growth
rate reported in Fig. 6 also shows highest values around Au-
gust but the seasonal variation in nucleation rates shows fea-
tures different from those of the GR. Formation rates reach
their maxima slightly earlier in the dry season (July) than
the growth rates, and the contrast between July—August—
September and the rest of the year is also stronger. This indi-
cates that the condensable vapours necessary for nucleating
new particles might not have exactly the same seasonal vari-
ation as the ones required for growing the newly formed par-
ticles. In addition, high particle formation and growth rates
obtained in July—August do not coincide with the highest nu-
cleation frequencies, suggesting that, during these months,
NPF might be less frequent but occur in the form of stronger
events.

Several factors have previously been reported to influence
the seasonal variation in the NPF event frequency, GR, and
nucleation rates; they include (i) the availability of condens-
able gases involved in the formation of new particles, (ii) the
number concentration of pre-existing particles transported to
the site, and (iii) thermodynamical properties of the atmo-
sphere, such as radiation, temperature, and relative humidity.

Atmos. Chem. Phys., 18, 9243-9261, 2018
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Figure 7. Monthly median nucleation rates in 2015 for 2 and 12 nm
sizes. Error bars in black represent 25th percentile (top) and 75th
percentile (base).

In the following sections, we will explore the seasonal varia-
tion in the last two factors (ii and iii).

4.4 Meteorological parameters and onset of NPF

A summary of incidental radiation, relative humidity, tem-
perature, and pressure monthly averages is available in Ta-
ble Al. Austral seasons are reflected regarding both the daily
averaged temperature and radiation represented in Fig. 8a.
We also computed in Table 2 the existing relationships be-
tween the monthly average meteorological parameters and
the ones of the main characteristics of the NPF events. We
observe that radiation is highest between September and
November (272.19 W m~2 on average), coinciding with one
period of high NPF frequency (Fig. 4), but not with the max-
imum frequency of occurrence (March to May) nor with any
high values of the GR or J>/J1> (Figs. 6 and 7). As a con-
sequence, no correlation is observed between radiation and
the NPF variables. Hence, the availability of light for pho-
tochemistry is not the only parameter influencing the NPF
frequency nor the formation rates or growth. The tempera-
ture averages are higher from November to April (14.02 °C).
We find a significant (at the 95 % confidence level) anti-
correlation between temperature and the nucleation rate and
GR. However, the seasonal temperature variations are similar
to the seasonal variation in the NPF event frequency even if
the correlation is not significant at the 95 % confidence level.

www.atmos-chem-phys.net/18/9243/2018/
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Figure 8. (a) Temperature (°C) and incidental radiation (W mfz)
variations during 2015 at Maido station given by daily UTC (fine)
and monthly (bold) averages; (b) seasonal variation in sunrise and
time of NPF onset in local time (LT). The dry and wet seasons are
also delimited in orange and blue, respectively.

Emissions of terpenes is favoured at higher temperatures (Yu
et al., 2017) while higher radiation is favouring the isoprene
emissions. Some studies have shown that high concentration
of isoprene relative to monoterpene can inhibit new particle
formation while favouring particle growth (Kiendler-Scharr
et al., 2009; Kanawade et al., 2011; Freney et al., 2018). This
effect could partly explain how higher temperatures favour
the nucleation frequency occurrence but lead to lower growth
rates. Other factors such as a direct effect of temperature on
the saturation vapour pressure of condensable gases can also
influence this result.

The relative humidity values are typical of an intertropical
island with peaks in summer, between December and March
(76.79 % on average), and the lowest values obtained in July
and September. Cloudy conditions were previously shown
to inhibit formation of new particles, by scavenging newly
formed clusters (Venzac et al., 2008). They might also de-
crease photochemical processes at the origin of the formation
of condensable species contributing to the growth of clus-
ters to stable particles. At Chacaltaya, Bolivia (5200 ma.s.L.),
Rose et al. (2015b) reported high frequencies during the
southern winter, which coincide with the dry season. For
the Maido station, frequency variations are not fully syn-
chronised with the dry or wet periods as defined in Fig. 8b.
However, there is some uncertainty both in the dry/wet sea-
son segregation and with the exact identification of max-
ima/minima in the seasonal variation in the NPF frequency.
When considering relative humidity, we do not find any link
between RH and the nucleation frequency (Table 2) but a
significant anti-correlation with the formation rate: low RH
values correspond to the July—August—September nucleation
peak. This would be in agreement with the results from the

www.atmos-chem-phys.net/18/9243/2018/

Table 2. R correlation coefficients giving the relationships between
NPF parameters (occurrence, GR, and Js) and influencing factors
(Ray, RH, T', P, CS,, CSZprop, CO, BC, COpyc, and BCpyc).

R NPF % GRi_19 J12 Jr
RAY 0.096 0.284 0.012 0.062
RH 0.056 0406 0.528 0.689
T 0411 0536 0.717 0.732
P 0.051 0426 0.524 0.597
CS; 0.217 0.020 0.179 0.167
CS2prop 0.546 0.152  0.079 0.124
CcO 0.234 0.638 0.326 0.389
BC 0.103 0418 0.576 0.601
COnuc 0.254 0.627 0.317 0.381
BChuc 0.266 0249 0419 0456

Correlations have been calculated with the twelve 2015 monthly
averages for each parameter. Taking a degrees-of-freedom value of
10 and a risk @ = 0.05 (95 % of confidence), we obtained a lower
limit value of 0.576 according to the Pearson table. The italic R
values in the table are above the limit value meaning that the
variables are significantly dependent.

CHC station. Figure 8b shows that the appearance time of
the ultrafine particle seasonal variation is well correlated to
the sunrise. During the southern summer, NPF starts between
approximately 08:00 and 10:00LT and between 09:00 and
10:00 during the southern winter. This correlation may be
due to the need for sunlight to be available to start photo-
chemical processes, and/or to the start of advection of pre-
cursor gases from lower-altitude sources in the BL.

4.5 Condensation sink

In addition to the meteorological parameters, the seasonal
variation in the NPF characteristics might also be influenced
by the presence of pre-existing particles, known to inhibit
the NPF processes by increasing the competition for avail-
able condensable gases. We averaged the CS for 2 hours be-
fore the nucleation started (CS;) to properly characterise its
influence on the occurrence of an NPF event. In Fig. 8b, nu-
cleation onset times are averaged for each season (08:00 LT
for southern summer and 09:00 LT for southern winter). The
yearly average condensation sink has been calculated to be
243 x 107357 and 1.86 x 1073 s~! for CS,. These values
are similar to the ones reported for the high-altitude stations
of Chacaltaya (Rose et al., 2015b) and Nepal (Venzac et al.,
2008), which are 2.4 x 103 and2.1x 1073571, respectively,
and also for the Mace Head coastal station (Dal Maso, 2002),
which is about 2 x 1073 s~

Monthly averages of the CS; were calculated for event
days and non-event days and are shown for 2015 in Fig. 9a,
together with the NPF event monthly frequency fn,. This
representation highlights monthly averaged CS; peaks for
February (2.65 x 1073 s’]), May (3.74 x 1073 s’]), and
September (4.72 x 1073 s~!). The September value is sim-
ilar to the South African savannah yearly average (Vakkari

Atmos. Chem. Phys., 18, 9243-9261, 2018
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Figure 9. (a) Monthly CS, (blue) calculated 2 hours before NPF on-
set (scale at the rightin s™ 1y and monthly event frequency fiy, (scale
at the left in percentage). Averages have been calculated for event
days (green), non-event days (red), and all days (blue). (b) Monthly
CS, proportion exceeding the average of CSpey and CSypey medi-
ans (1.04 x 1073 s_l).

et al., 2011), which was about 4.3 x 1073 s~ L, 1t attests to a
considerable presence of pre-existing particles at the Maido
station for this period. However, the NPF frequency seasonal
pattern does not match that of low CS;. May and September
CS, peaks are associated with f, peak values while January
and June CS; low averages (0.89 and 0.96 x 10~3 s~! respec-
tively) are correlated to weak NPF occurrence.

Moreover, we calculated that the annual CS»ey (event) me-
dian (1.2 x 1073571 was significantly higher than the an-
nual CSppeev (N0 event) median (8.5 x 1074 s’]). The pre-
vious observations thus suggest that the condensation sink
does not inhibit NPF at Maido, as previously reported for
other high-altitude stations (Manninen et al., 2010; Boulon
et al., 2010; Rose et al., 2015b). At these sites, the occur-
rence of the NPF process might be determined rather by the
availability of condensable vapours, which are likely to be
transported together with pre-existing particles from lower
altitudes. In order to further investigate this aspect, we evalu-
ated whether the frequency of nucleation was correlated to a
frequency of exceeding a CS threshold. Hence, we calculated
a monthly average frequency for which the CS; exceeded a
threshold value of 1.04 x 1073 s~!. The threshold was cho-
sen arbitrarily as a value intermediate between the annual
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Figure 10. Annual variation in daily (doted lines) and between the
—2/+ 2 period around the nucleation onset (solid lines) of the BC
(ng m~3) and CO (ppm) concentration over the year 2015.

CSyey and CSopoey medians. We started our investigation by
choosing the median CS over the whole year as a threshold
value. We then used an iteration process to fix the threshold
so we have a reasonable seasonal variation in days exceeding
this threshold values. Choosing other threshold values within
CSsey and CSopoey medians range would have led to less pro-
nounced variability but would not have changed the shape
of the seasonal trend. The resulting frequency at which CS;
exceeded the threshold (Fig. 9b) had a clear seasonal varia-
tion with maxima during the transitional periods. For April—
May, and September—November, more than 60 % of the CS;
were higher than 1.04 x 10~3s~L, while for January, June,
and July the frequency was lowest. Hence, we actually find
a similar seasonal variation between the frequency of CS ex-
ceeding a threshold value and the frequency of occurrence
of NPF events (also shown by Table 2). This strengthens the
hypothesis that there are precursors potentially transported
simultaneous to aerosols from lower altitudes.

4.6 Black carbon as a tracer of the anthropogenic
contribution

Potential precursors may be of anthropogenic origin and we
investigated their potential contribution by using BC as a
tracer. Figure 10 shows the annual variations in daily concen-
trations of BC (ngm™3) and CO (ppm) over the year 2015,
together with the annual variation in the BCpy and COyy av-
eraged over the —2/ 4+ 2 h period of time around nucleation
onset. CO concentrations are more stable throughout the day
than BC and the diurnal averages of CO concentrations are
very similar to the average COpyc concentrations calculated
over the —2/ + 2 time period around nucleation onset. For
BC, we notice a difference in the April-to-June period when
BC concentrations are higher during the nucleation hours
than when averaged during the whole day. The best simi-
larity between the seasonal variations of BC ad the ones of
NPF parameters is found for the nucleation rate (Table 2).
This may indicate that air masses influenced by a larger
contribution of anthropogenic compounds are favourable to
more intense NPF events, but not necessarily more frequent.
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Indeed, moderately high NPF frequencies are observed for
high BC monthly mean values during the spring period, but
the high frequencies of NPF event occurrence observed dur-
ing the autumn period are not associated to very large BC
monthly mean concentrations, and thus other contributors
are expected during autumn. Moreover, BCyy. is less corre-
lated to the nucleation rates than BC is, due to the differ-
ence in monthly concentrations of BC and BCy,; during au-
tumn. This would confirm that during this period, precursors
other than the anthropogenic ones are possibly participating
in the nucleation process. The growth rate of newly formed
particles is best correlated to CO concentrations (Table 2).
This suggests that CO and BC do not have the exact same
sources. CO may originate from sources other than combus-
tion processes, such as marine source. This result also con-
firms that condensable species necessary to form new parti-
cles are likely different from the ones responsible for their
further growth.

5 Conclusions

In the present study, we provide a new NPF observations for
a high-altitude site of the Southern Hemisphere, the Maido
observatory. We report a remarkably high frequency of oc-
currence of NPF events at the Maido observatory (65 %)
with a bimodal seasonal variation in this frequency, charac-
terised by high values during spring and autumn. We show
that the condensation sink exceeds a threshold value (1.04 x
1073 s~ 1) with a similar seasonal variation than the one of
the NPF event frequency, suggesting that, similarly to other
altitude sites, the condensation sink does not inhibit NPF at
Maido, but the occurrence of the NPF process might be de-
termined rather by the availability of condensable vapours,
which are likely to be transported together with pre-existing
particles from lower altitudes during the day. This indicates
an influence of the BL dynamics, confirmed by daily vari-
ations in BL tracers (N~ 109 and BC). The daily average BC
concentrations, taken as one anthropogenic tracer, has a main
peak during winter and hence they match only a fraction of
NPF frequency. Thus, anthropogenic precursors may con-
tribute to some of the springtime NPF occurrence, but the
high NPF occurrence during the autumn season is likely initi-
ated by other contributors. The seasonal variations of the for-
mation rate and growth rate are not correlated to the NPF fre-
quency seasonal variation. High formation rates correspond
to high BC concentrations, low relative humidity conditions,
and low temperatures. While annual average Ji, and J; are in
the typical ranges found in the literature (9.31 x 1072 £ 1.15
and 1.53+£2.06cm™3s~! respectively), GRj_19 values are
higher than the typical range of GRs reported in the litera-
ture (19.4 + 12.69 nmh~!). At Réunion, the identification of
different sources contributing to the gas phase composition
of the atmosphere is not well established. To complete this
work, it would be valuable to have direct measures of the
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cluster ion composition that would provide indication of the
anthropogenic, vegetation, or marine source contributions to
nucleation at the site. In addition and although they are com-
plex, modelling methods such as a detailed back-trajectory
analysis should be used to understand the origin of the local
air masses and source contributions at the Maido observatory.

Data availability. DMPS data are already available on the EBAS
data center. Als data will be made available on request for the mo-
ment, until a clear data submission protocol is provided by the AC-
TRIS community.
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Appendix A

Sulfur dioxide concentrations allow us to distinguish days
when NPF can be affected by the presence of the volcanic
plume. Based on a 1 ppb threshold, which was the 97th per-
centile of the series, we considered that 47 days were plume
days at the Maido station and removed them. The eruptive
periods are clearly visible in this figure.

Table A2 is given to help in the comparison of NPF pa-
rameters as a function of the different types of environments.
A few stations are listed here. The values of the present study
are summarised in the last line and the closest ones are high-
lighted (bold). Réunion seems to present NPF characteristics
of several environment types. The GRs and Js listed in the
table are in a similar range to those estimated in the present
study.

B. Foucart et al.: High occurrence of new particle formation events

As the CS parameter varies throughout the day, we have
also chosen to show the average daily variation in CS for
summer (Fig. A3a) and for winter (Fig. A3b). Averages were
calculated on undefined (CSy,), no-event (CSpgey), €vent
(CSey), and all days. Maximum of CS all and CSe, are
reached at 09:00 UTC for both seasons but are higher for
winter (CSup = 5.1x 1073871, CSey = 6.9 x 1073 57 1) than
summer (CS,; =4.5 x 1073571 CSey=5.2%x 1073 s’l).
The CSgy really begins to increase at 04:00 UTC for sum-
mer but 05:00 UTC for winter. This corresponds to the mo-
ment when CS;ey becomes lower than CS.,. Before these
times, CSpoey is 10™% higher than CSey, implying that CSygey
is too large to trigger new particle formation. Consequently,
and thanks to this daily representation, we assume that CS
affects the new particle formation trigger for both seasons in
2015. Moreover, it can be seen that CS,, curves follow the
CSpoev curves better than CSey so it is possible that no-event
days were not well recognised.
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Figure A1. SO, concentration (ppb) at Maido station in 2015, showing the occurrence of three eruptive periods in red (17 to 30 May, 31 July

to 2 August, and 24 August to 18 October).

Table A1. Meteorological parameter averages.

Ray (Wm™2)
January 212.07
February 202.98
March 21542
April 218.26
May 177.43
June 161.91
July 205.30
August 200.18
September 278.64
October 289.73
November 248.20
December 223.63
Yearly average 222.48

RH (%) T (°C) P (hPa)
7877 1482  787.21
7717  13.60  788.85
7411 1393  789.45
66.70  14.05  789.41
7220 1238 79151
70.00 9.50  790.90
53.78 946  792.52
64.46 923  791.93
50.02  11.17  791.02
6355 1204  791.92
5626  13.80  789.91
77.10  13.92  790.16
67.01 1232 790.40

Atmos. Chem. Phys., 18, 9243-9261, 2018

www.atmos-chem-phys.net/18/9243/2018/



B. Foucart et al.: High occurrence of new particle formation events 9255
Table A2. Comparison of NPF frequency, GR, J and CS values.
Study Location Environment NPF (%) GR (nmh™!) J em3s™h cs(s™h
Dal Maso (2002) Ireland Coastal - 15 to 180 300 to 10000 2x1073
Koponen (2003) Antarctica Coastal - 1-2 0.5 -
Tida (2008) Mexico Urban - 18 1900 to 3000 -
McMurry (2003) Atlanta, GA Urban - 2-6 20to 70 -
Venzac (2008) Nepal Altitude 35% 2 <0.2 21x1073
Modini (2009) Australia Coastal 65 % 19 -
Vakkari (2011) South Africa Remote, 69 % 2.1to 30 0.1to0 28 43 %1073
altitude,
savannah
Boulon (2011) France Altitude 359% 6.20 1.382 37x1073
Hirsikko (2012) South Africa Remote, 86 % 8.0t4.1 4.5+6.1 0.8 x 1072
altitude,
savannah
Rose (2015) Bolivia Altitude 63.9 % 7.62 - 24x1073
Our study Réunion Coastal, 65% GRia_j9=19.455 Jjp =0931,J,=1531 243x1073
altitude
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Figure A2. DMPS spectra for 31 January on the left and 25 March on the right. This is an evolution of the size distribution (left scale in
nanometres) and of the aerosol concentration (colour scale) with time (from 00:00 to 24:00 UTC).
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Figure A3. Diurnal variation in CS for (a) summer and (b) winter.
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Figure A4. DMPS spectra for (a) April and (b) June months. We can clearly observe an event number difference between the two months
according to the different NPF occurrence averages which are 93.1 % for April and 46.7 % for June.
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94 CHAPITRE 3. OBSERVATION DE LA FNP AU MAIDO

3.3 Formation de nouvelles particules au sein du pa-
nache volcanique actif du Piton de La Fournaise :

caractéristiques spécifiques issues d’une base de

données constituée d’une trentaine de jours d’éruption

(Article).

3.3.1 Description de Particle

Cet article rempli les objectifs 3, 4 et 5 fixés précédemment. Ainsi, il reporte les
résultats de 'analyse de la fréquence et de 'intensité des événements de formation de
nouvelles particules au sein du panache volcanique du Piton de la Fournaise. L’étude se
base une nouvelle fois sur les données de la campagne STRAP et plus particulierement
sur les mesures effectuées a la station du Maido. S’agissant du méme point d’observation
que pour I'étude précédente, nous avons pu effectuer des comparaisons dans le but d’en
extraire les caractéristiques de la FNP propres aux panaches volcaniques. Par ailleurs, les
calculs réalisés sont les mémes que pour 'analyse précédente (G Rio_19, J12, J2 et C'S). Mes
contributions pour cet article sont celles de ’analyse, des calculs et de la réalisation des
figures. Mon travail a généré les résultats sur la fréquence de FNP (Sect 3.1.1), la formation
de particule et les taux de grossissements (Sect 3.1.3), les effets du condensation sink (Sect
3.2.1) et le role de l'acide sulfurique (Sect 3.2.2). Les tendances qui en ont été extraites

ont été affinées et précisées par Clémence Rose du LaMP, qui les a ensuite valorisées.

Vis a vis de la premiere étude, le principe de détection du panache volcanique au Maido
a été amélioré. En effet, a la place d’inclure le critere de rayonnement, nous avons appliqué
un filtre sur le timing de la nucléation. Ainsi, nous n’avons gardé que les valeurs de SO-
comprises entre 06 et 11 LT (UTC +4), période qui correspond aux heures habituelles de
nucléation au site. Avec cette nouvelle méthode, 38 jours de panaches ont été identifiés
au lieu de 47 et ces jours avaient tous été sélectionnés dans la précédente analyse. L’écart
vient surtout de la différence de fenétre de temps choisie dans chaque analyse (les heures
d’ensoleillement pour Foucart et al. (2018) contre les heures de nucléation pour Rose et al.
(2019)). De plus, une catégorie spéciale appelée < strong plume days > a été ajoutée. Ces
jours correspondent a des jours de panache au Maido pour lesquels 1) les conditions de
panache sont présente entre 06 et 11 LT, 2) la médiane des moyennes horaire de SOy est
supérieure a 5 ppb. Cette concentration correspond a celle reportées pour les mégalopoles

polluées. Au total 14 jours appartiennent a cette catégorie. Sur les mois concernés par
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les éruptions (mai, aout, septembre et octobre), des événements de formation de nouvelle
particules ont été observés pour 86 % des jours de panache au Maido. Dans la catégorie
< strong plume days > 12 jours sur les 14 on été classés comme événement. Contrairement
aux jours marqués par ’absence du panache pour lesquels le processus de nucléation se
déclenche généralement lorsque la dynamique locale se met en place (soit environ une heure
apres le levé du soleil), la nucléation se déclenche tres peu de temps apres le levé du soleil.
Ceci est du a la présence anticipée du précurseur gazeux SO, dans la zone, avant méme
que la dynamique convective se mette en place. A 'exception du mois de mai, les taux de
grossissement estimés pour les jours de panache sont limités et leurs valeurs sont inférieures
a celles des jours marqués par I’absence du panache. A l'inverse, et a I’exception du mois
de septembre, les taux de formation de nouvelles particules de 12 et 2 nm (Jj5 et J5) sont
en moyenne plus élevés pour les jours de panache. Ces observations suggerent qu’en dépit
d'un effet limitant sur les taux de grossissements, les conditions de panache affectent la
formation de nouvelle particule autant en terme de fréquence que d’intensité. L’analyse
des spectres de distribution en taille de particules d’aérosols jusqu’a 600 nm et avant
les heures de nucléation nous a donné 'opportunité unique de comparer la concentration
moyenne, le rayon médian et la dispersion des modes d’aérosols en dehors et au sein du
panache. Quatre modes ont été identifiés a savoir le mode de nucléation, le mode Aitken,
le premier mode d’accumulation et le second mode d’accumulation. La concentration
en nombre d’aérosols dans les deux modes d’accumulation est plus importante lors des
jours de panache. L’hypothese avancée est que ces particules se sont formées via des
processus hétérogenes directement a 1’évent. Cette hypothese avait déja été avancée par
des études antérieures. Basé sur ces distributions nous avons déterminé la contribution
des aérosols primaires et secondaires a chaque mode. Nous avons ainsi estimé que 4% de
la population totale des aérosols dans le panache volcanique au Maido sont des primaires.
Ces particules représentent alors 42 % et 14 % des modes 1 et 2 d’accumulation. Les
modes de nucléation et d’Aitken observés sont majoritairement constitués de particules
secondaires (100 % et 97 %). Dans une étape suivante, une attention particuliere est
accordée a la concentration des particules de diametre supérieur a 50 nm (Nsg), utilisées
comme approximation de la population potentielle de CCN. La contribution des particules
secondaires a I'augmentation de Njq est plus fréquente dans les conditions de panache, et
I’ampleur de I'augmentation était également plus importante les jours de panache que les
autres jours. Enfin, afin d’évaluer davantage 'effet des conditions du panache volcanique
sur I'occurrence de la FNP, nous avons analysé les variations du puits de condensation
(CS) et de la concentration en HySO4 qui jouent un role clé dans ce processus. Au cours

des mois étudiés, on observe des concentrations plus élevées de C'S (calculées avant les
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heures de nucléation) dans les conditions de panache qui coincident avec des rapports
de mélange élevés de SO,. Celles-ci compensent le taux de perte accru de vapeurs et
favorise 'apparition de la NPF, ce qui suggere également un role clé de 'acide sulfurique
dans le processus. Cette derniere hypothese est validée par la corrélation entre le taux de
formation des particules de 2 nm (J;) et la HySO,4. Ce dernier résultat est d'un grand
intérét puisqu’il démontre qu’en 1’absence de mesure directe de la concentration de HoSO4
et de particules inférieures a 2 nm, les estimations de J, peuvent étre obtenues uniquement

a partir des concentration en SOs.

3.3.2 Article
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Abstract

New particle formation (NPF) is a key atmospheric process which may be responsible for a major fraction of the total aerosol
number burden at the global scale, including in particular cloud condensation nuclei (CCN). NPF has been observed in various
environments around the world, but some specific conditions, such as those encountered in volcanic plumes, remain poorly
documented in the literature. Yet, understanding such natural processes is essential to better define preindustrial conditions in
climate model simulations, as those form the baseline to calculate the radiative forcing caused by anthropogenic emissions.
Here we report observations of NPF performed at the high-altitude observatory of Maido (2165 m a.s.l., La Réunion Island)
between 1% January and 31% December 2015. During this time period, 3 effusive eruptions of the Piton de la Fournaise, located
~ 39 km away from the station, were observed and documented, resulting in 36 days of measurement in volcanic plume
conditions to be compared with 250 “non-plume days”. This dataset is, to our knowledge, the largest ever reported for the
investigation of NPF in tropospheric volcanic plume conditions, and allowed for the first time a statistical approach to
characterize the process and also assess its relevance with respect to non-plume conditions. NPF was observed on 86% of the
plume days vs 71% of the non-plume days during the 4 months when the eruptions occurred. The events were on average
detected earlier on plume days, most likely benefiting from larger amounts of precursors available at the site prior to nucleation
hours compared to non-plume days, during which condensable species were in contrast transported from lower altitude by the
mean of convective processes. Surprisingly, the overall effect of the plume conditions on the particle growth rate was limited.
However, with the exception of September, particle formation rates were significantly higher on plume days. The signature of
the volcanic plume on the aerosol spectra up to d, = 600 nm was further investigated based on the analysis and fitting of the
particle size distributions recorded in the different conditions. The spectra recorded prior to nucleation hours, in absence of
freshly formed particles, featured a significant contribution of particles likely formed via heterogeneous processes at the vent
of the volcano (and assimilated to volcanic primary particles) to the concentrations of the 2 accumulation modes on plume

days. Later on in the morning, the concentrations of the nucleation and Aitken modes showed important variations on plume
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days compared to event days outside of plume conditions. The spectra recorded on event days, in and off-plume conditions,
were further used to provide an average size distribution of the particles of volcanic origin, which clearly highlighted the
dominant contribution of secondary over primary particles (96%) to the total concentration measured on NPF event days within
volcanic plume. In a next step, particular attention was paid to the concentration of particles with d, > 50 nm (N5), used as a
proxy for potential CCN population. The contribution of secondary particles to the increase of N, was the most frequent in
plume conditions, and the magnitude of the increase was also more important on plume days compared to non-plume days.
Last, in order to further evaluate the effect of volcanic plume conditions on the occurrence of NPF, we analysed the variations
of the condensation sink (CS) and [H>SO4], previously reported to play a key role in the process. Over the investigated months,
higher CS (calculated prior to nucleation hours) were observed in plume conditions, and coincided with high SO, mixing
ratios. Those most likely compensated for the strengthened loss rate of the vapour and favoured the occurrence of NPF,
suggesting at the same time a key role of H,SOj in the process. This last hypothesis was further supported by the correlation
between the formation rate of 2 nm particles (J,) and [H>SO4], and by the fair approximation of J, that was obtained by the
mean of a recent parameterisation of the binary nucleation of H,SO4 — H>O. This last result was of high interest as it also
demonstrated that in absence of direct measurement of [H>,SO4] and sub-2nm particles concentration, estimates of J, could be

obtained from the knowledge of SO, mixing ratios only.

1 Introduction

Aerosol particles are a complex component of the atmospheric system which affects both air quality and climate. They have
been the focus of a growing number of studies during the last decades, but our knowledge of their sources, properties, including
their ability to interact with other atmospheric components and associated effects on the Earth’s climate system, remains
nonetheless uncomplete. In specific, while particles are known to affect the formation of clouds, and in turn their properties
(Albrecht, 1989; Rosenfeld et al., 2014), the radiative forcing associated to these effects (usually referred to as “indirect effect™)
still has a large uncertainty (Myhre et al., 2013). Better understanding and quantification of this indirect effect requires, in
particular, more accurate information on secondary aerosol particle sources, and in turn on new particle formation (NPF).
Indeed, measurements conducted in various environments suggest that NPF might be an important source of cloud
condensation nuclei (CCN) (e.g. Kerminen et al., 2012; Rose et al., 2017), which is further supported by model investigations
(Merikanto et al., 2009; Makkonen et al., 2012; Gordon et al., 2017). However, despite significant improvement of instrumental
techniques for the characterisation of the newly formed particles and their precursors (Junninen et al., 2010; Vanhanen et al.,
2011; Jokinen et al., 2012), model predictions are still affected by our limited understanding of NPF. In addition, the scarcity
of observations makes it all the more uncertain in hard-to-reach environments, or in specific conditions, such as those
encountered in volcanic plumes.

Volcanic eruptions are one of the most important natural sources of some specific gases and aerosol particles in the atmosphere.

A variety of gaseous species have been identified in volcanic plumes, among which halogens (Aiuppa et al., 2009; Mather,

2
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2015) and sulfur dioxide (SO2), which can be further oxidized to sulfuric acid (H2SOs). SO is released in significant amount,
in particular during eruptive periods but also from passive degassing (Andres and Kasgnoc, 1998; Robock, 2000; Tulet et al.,
2017), and it was reported that all together, volcanoes contribute significantly to the global sulfur budget, which is otherwise
dominated by anthropogenic sources (Penner et al., 2001 and references therein; Seinfield and Pandis, 2006). Volcanic aerosols
are injected in the atmosphere both as primary or secondary particles. The former are fragments of ash which, despite their
relatively large sizes (up to few microns) (Robock, 2000), can be transported over long distances in the atmosphere (Hervo et
al., 2012), while the latter result from gas to particle conversion processes, including NPF.

The occurrence of NPF in volcanic plume conditions was suspected in several earlier studies (e.g. Deshler et al., 1992; Robock,
2000; Mauldin et al., 2003), but the first dedicated study was conducted by Boulon et al. (2011), during the eruption of the
Eyjafjallajokull which happened in spring 2010. Indeed, using measurements performed at the high-altitude station of puy de
Dome (1465 m a.s.l., France), they linked the occurrence of NPF to unusually high levels of H.SO4 corresponding to model
predictions of the Eyjafjallajokull plume transport to puy de Dome, and highlighted a remarkably elevated particle formation
rate in these conditions. While H,SO4 concentrations were derived from a proxy in this last study, Sahyoun et al. (in prep.)
recently reported new evidence and quantification of the NPF process in the passive plumes of Etna and Stromboli, and
supported the key role of H,SO4 using direct measurement performed with a state-of-the-art mass spectrometer onboard the
French research aircraft ATR-42. The rarity of studies dedicated to the observation of NPF in volcanic plume conditions is
illustrated by the absence of any related topic in the recent review by Kerminen et al. (2018), despite the need for understanding
such natural processes. Indeed, those might have dominated NPF and CCN formation in the pristine preindustrial era, when
anthropogenic emissions were much lower. Our incomplete knowledge of the preindustrial conditions is responsible for a
significant fraction of the uncertainty on the impact of aerosols on climate, since these conditions form the baseline to calculate
the radiative forcing caused by anthropogenic emissions in climate model simulations (Carslaw et al, 2013; Gordon et al, 2016,
2017). In specific, substantial uncertainties in the pre-industrial baseline cloud radiative state related to the activity of
continuously degassing volcanoes were reported by Schmidt et al. (2012).

Despite providing new and highly valuable information, the studies by Boulon et al. (2011) and Sahyoun et al. (in prep.)
however had some limitations. Indeed, they were both based on short datasets, which did not allow for any statistical approach
to evaluate the relevance of the process nor proper comparison with the occurrence of NPF outside of plume conditions. Also,
airborne measurements conducted in the close vicinity of Etna and Stromboli allowed Sahyoun et al. (in prep.) to investigate
the presence of the newly formed particles soon after the emission of their precursors from the vent of the volcanoes up to few
tens of kilometres. They were however unfortunately not able to document properly the evolution of the particle size
distribution along the volcanic plumes, but analysed instead the particle concentration in relatively broad size ranges (2.5 — 10
nm, 10 — 250 nm). In addition, as mentioned earlier, this study was focussed on passive plumes, i.e. in the presence of a limited
concurrent emission of primary particles by the volcanoes. Conducting similar investigation of active volcanic plumes is by
the way more difficult due to the unexpected aspect of active eruptions. Taking the advantage of ground-based measurements

and broader instrumental setup, Boulon et al. (2011) were in contrast able to study the time variation of the particle size
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distribution between 2 nm and 20 um, and, in turn, to evaluate the strength of the reported NPF events in terms of particle
formation and growth rates. Measurements were however conducted after the active volcanic plume of Eyjafjallajokull had
travelled several thousands of kilometres, and most likely underwent significant modifications due to the occurrence of
chemical processes and dilution during transport.

In this context, the objectives of the present work were to provide new observations of NPF in an active volcanic plume with
detailed analysis of the event characteristics, including the capacity of the newly formed particles to reach CCN sizes, and to
assess the relevance of the process with respect to non-plume conditions. For that purpose, we used measurements of the
particle number size distribution and SO» mixing ratios conducted at the Maido observatory (2165 m a.s.l., La Réunion island,
Baray et al., 2013) between January 1% and December 31% 2015. During this period, 3 eruptions of the Piton de la Fournaise,
which is located in the south-eastern sector of the island (see Fig. 1.a from Tulet et al., 2017), were observed and documented,
resulting in 36 days of measurement in plume conditions that could be compared with 250 “non-plume days”. This dataset is,

to our knowledge, the largest ever reported for the investigation of NPF in volcanic plume conditions.

2. Measurements and methods
2.1 Measurements

Measurements were performed at the Maido observatory located on La Réunion Island, in the Indian Ocean (21.080° S, 55.383°
E) between January 1% and December 31% 2015. This high-altitude station (2165 m a.s.l.) is surrounded by lush tropical
vegetation on the east side (natural amphitheatre of Mafate) and highland tamarin forest on the west side, which dominates the
coast where the nearest urban areas of Saint Paul and Le Port are located (105 000 and 40 000 inhabitants, 13 and 15 km away
from the station, respectively). The observatory was built in 2012, and since then it has been progressively equipped with a
growing instrumental setup dedicated to the monitoring of the upper troposphere and the lower stratosphere, including both
in-situ and remote sensing techniques. Measurements conducted at Maido are of great interest since the observatory is one of
the very few multi-instrumented stations in the tropics, and more particularly in the Southern hemisphere. Evidence of this is
the involvement of the station in several international networks such as NDACC (Network for the Detection of Atmospheric
Composition Change) and ACTRIS (Aerosol Cloud and Trace gases Research Infrastructure), and in the GAW (Global
Atmospheric Watch) regional network, which all ensure the quality of the data collected at this site. In addition, the proximity
of the Piton de la Fournaise, located in the south-eastern region of the island ~ 39 km away from Maido, gives a strategic
position to the station for the particular investigation of volcanic plume conditions, which are in the scope of the present work.
More detailed information about the facility can be found in Baray et al. (2013) and Foucart et al. (2018), including a
description of the large and local scale atmospheric dynamics which affect the observations performed at the site. An overview
of the monitoring of the volcanic plume performed at Maido during the eruptions of the Piton de la Fournaise observed in 2015

is in addition available in Tulet et al. (2017).
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The instrumental setup used in the present work was previously described in the companion study by Foucart et al. (2018).
The aerosol size distribution between 10 and 600 nm was measured with a custom-built Differential Mobility Particle Sizer
(DMPS), with a time resolution of 5 min. Particles are first charged to equilibrium using a Ni-63 bipolar charger, after which
they enter the DMPS, which includes a TSI-type Differential Mobility Analyzer (DMA) operating in a closed loop and a
Condensation Particle Counter model TSI 3010. The instrument was operated behind a Whole Air Inlet (higher size cut-off of
25 um for an average wind speed of 4 m s'), and measurement protocols were defined with respect to the ACTRIS
recommendations regarding both the flow rates and RH (Wiedensohler et al., 2012). The particle size distributions measured
with the DMPS were used to detect the occurrence of NPF and to calculate the event characteristics, such as the particle
formation and growth rates (see Sect. 2.2), and to further evaluate the potential of the newly formed particles to reach CCN
relevant sizes. DMPS data was also used to calculate the condensation sink (CS), which describes the loss rate of gaseous
precursors on pre-existing particles (Kulmala et al., 2012). In addition to DMPS, an Air Ion Spectrometer (Airel, Estonia,
Mirme et al., 2007) was operated at Maido between May and October 2015. The AIS includes two DMA which allow
simultaneous detection of negative and positive ions and charged particles in the mobility range 0.0013-3.2 cm? V! s,
corresponding to mobility diameter 0.8-42 nm in NTP-conditions (Mikeld et al., 1996). Each analyser is working with a flow
rate of 90 L min™! (sample flow rate of 30 L min™' and sheath flow rate of 60 L min™') in order to reduce diffusion losses in the
instrument, and measurements were conducted through an individual short inlet (30 cm) to further limit the loss of ions in the
sampling line. AIS data was collected with a time resolution of 5 min and was analysed in the present work to get further
insight into the timing of the early stages of the NPF process.

SO, mixing ratios used to monitor the occurrence of volcanic plume conditions at Maido were measured with a UV
fluorescence analyser (Thermo Environmental Instrument TEI 43) operated by ATMO-Réunion (formerly referred to as ORA,
Observatoire Réunionnais de 1’ Air), with a time resolution of 15 min. The detection limit of the instrument was about 0.5 ppb,
which is above the usual SO, mixing ratios encountered at Maido outside of the eruptive periods of the Piton de la Fournaise
(see Fig. Al in Foucart et al. 2018).

Finally, meteorological parameters recorded with a time resolution of 3 s were used as ancillary data. Global radiation was
measured with a Sunshine Pyranometer (SPN1, Delta-T Dvices Ltd., resolution 0.6 W m), and other variables of interest
including temperature, wind speed and direction and relative humidity (RH) were recorded using a Vaisala Weather
Transmitter WXT510.

An overview of the data availability for all abovementioned instruments between January 1* and December 31 2015 is

provided in Foucart et al. (2018, Fig. 2).

2.2 Particle formation and growth rates

As previously reported in Foucart et al. (2018), the formation rate of 12 nm particles (J;,) expressed in cm™ s™' was calculated

based on DMPS data following Kulmala et al. (2012):
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dNqp— GRya—

Jiz = % + CoagSip X Nip_q9 + # X Niz_19 (D
where Nj,_19 (cm®) is the number concentration of particles in the diameter range 12-19 nm, CoagS,, (s!) represents the
coagulation sink of 12 nm particles on larger particles and GR,,_; (nm h™') is the particle growth rate between 12 and 19 nm.
The second and third terms on the right-hand side of Eq. (1) thus represent the loss rate of particles in the range 12-19 nm due
to coagulation on pre-existing larger particles and condensational growth outside of the size range, respectively. Together with

the production term J;,, these loss terms determine the time evolution of the particle concentration in the range 12-19 nm,
dNqp- . . . .

denoted as %. GR{,_10 was estimated from DMPS data based on the “Maximum method” introduced by Hirsikko et al.

(2005). Briefly, the times t, when the maximum concentration successively reached each of the DMPS size bins between 12

and 19 nm were first determined by fitting a normal distribution to the concentration time series of each bin. GR{,_19 Was then

obtained by fitting a linear least square fit through the t,, values previously identified.

In order to get further insight into the early stages of the NPF process, and in absence of direct measurement of sub-3 nm
particles, J;, and GR;,_19 wWere used to derive the formation rate of 2 nm particles (J,) following the equation from Lehtinen

et al. (2007):

J12
= oa, 2
& exp(—yxz nmeCR1zg—s129) @
where,
1 12 nm\M+1
y_ﬁ (an) _1] (3)
and,

_ log(CoagSy2)-log(Coags,)

m = (4)

log(12 nm)-log(2 nm)

In Eq. (2) and (4), Coags$, represents the coagulation sink of 2 nm particles on larger particles.

2.3 Detection of the volcanic plume

Four eruptions of the Piton de la Fournaise were observed in 2015: the first in February, the second in May, the third at the
very beginning of August, and, the last, from the end of August to late October. More details about the exact dates and
characteristics of the eruptions can be found in Tulet et al. (2017). The Maido was considered to be in volcanic plume
conditions when at least one of the hourly averages of the SO, mixing ratio measured between 06:00 and 11:00 LT (UTC +4)
was 21 ppb, which corresponds to the 97th percentile of SO, mixing ratio on non-eruptive days. The relatively low SO, mixing
ratios observed outside of the eruptive periods reflect the low pollution levels characteristic of this insular station, located at

high altitude in a region rarely subject to significant influence of pollution from continental origin. The specific time period
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between 06:00 and 11:00 LT was chosen because it includes the usual nucleation hours at the site (see Sect. 3.1.2 and Foucart
et al., 2018), as the main purpose of the present work is to evaluate the effect of volcanic plume conditions on NPF. This last
criterion slightly differs from that introduced earlier by Foucart et al. (2018), who did not restrict the plume detection to
morning hours, but focussed instead on daytime values, i.e. when global radiation > 50 W m™. Also, in order to avoid any
misclassification of the days, all data between 4™ and 17" of February were excluded from the analysis, since the lack of SO
measurement prevented from a proper identification of the plume conditions at Maido during this eruptive period.
Consequently, only the last three eruptions of the year 2015, which occurred in May and over the period August-October, are
discussed in the present work.

In total, 38 days were classified as “plume days” following the abovementioned criteria, among which 2 were excluded from
further analysis due to DMPS malfunctioning. All these 36 days were previously classified as plume days by Foucart et al.
(2018), who identified 45 plume days in total. The difference in the classifications arises from the different time windows
investigated in the two studies, i.e. morning nucleation hours (this study) vs daytime (Foucart et al., 2018). In fact, plume
conditions were detected after 11:00 LT on the 8 additional plume days reported by Foucart et al. (2018). The majority of the
36 plume days (29/36) were identified during the longest of the eruptions of the Piton de la Fournaise observed in 2015, which
occurred between end of August and late October. Six of the remaining plume days were detected in May, and the last day
was identified during the very short eruption observed in late July — early August.

In addition to the abovementioned classification, we further analysed the characteristics of the plume days in terms of 1) the
duration of the plume conditions detected at Maido (from 1 to 5 hours between 06:00 and 11:00 LT) and 2) the level of the
hourly average SO, mixing ratios measured during the same time period. The plume was detected during the 5 hours of the
time window of interest on 20 of the 36 days, and during 4 and 3 hours on 5 and 4 days, respectively. More sporadic appearance
of plume conditions during 1 or 2 hours were only observed on 7 days, indicating that 80% of the plume days were
characterized by plume conditions lasting during at least 3 hours between 06:00 and 11:00 LT. Concerning the SO> levels,
they varied significantly from day to day. As an indicator of the “strength” of the plume, we calculated for each plume day the
median of the SO, hourly averages 21 ppb identified between 06:00 and 11:00 LT. For 12 of the 36 plume days, the median
SO; level was found between 1 and 2 ppb, and 18 days showed median level relatively homogeneously distributed in the range
between 2 and 14 ppb. Higher median SO, mixing ratios were observed on the remaining days, up to 249 ppb on the 20" of
May. Based on this analysis, and in order to evaluate more specifically the effect of “strong” plume conditions on NPF
(regarding both the duration of the plume conditions and the magnitude of the SO> levels), we further defined a sub-class of
plume days, hereafter referred to as “strong plume days”. The strong plume days were defined as plume days for which 1) the
plume conditions lasted from 06:00 to 11:00 LT, with 2) the median of the SO, hourly averages = 5 ppb. In total, 14 days were
classified as strong plume days based on these criteria. Note that these days were included in the statistics reported for plume
days in the next sections, and were in addition highlighted separately. The threshold of 5 ppb was chosen as it led to a fair

compromise between the number of days to be classified as strong plume days, which we wanted to keep significant for the
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relevance of our analysis, and a mixing ratio of SO, significantly higher than that measured during non-eruptive periods. For

comparison, 5 ppb corresponds to intermediate mixing ratios reported for polluted megacities (Mallik et al., 2014).

2.4 Sulfuric acid concentration in the gas phase

In the absence of direct measurements, we used a proxy to estimate the concentration of gaseous sulfuric acid. To our
knowledge, there is no specific proxy dedicated to the rather unusual volcanic plume conditions, so we considered instead the
expressions from Petéja et al. (2009) and Mikkonen et al. (2011), which have already been widely used in nucleation studies.
The two proxies have the common feature to consider the oxidation of SO, by OH as the only source of H,SO4, and do not
include the contribution of other oxidants possibly emitted together with SO, in the volcanic plume, and possibly prone to
contribute to HoSO4 production, as discussed earlier by Berresheim et al. (2014) for the coastal atmosphere. The two proxies
however differ in their construction, as Petiji et al. (2009) used data collected solely in the boreal forest, while Mikkonen et
al. (2011) used measurements from different locations, including the urban area of Atlanta, where, to a certain extent, SO,
mixing ratios are resembling those measured at Maido in plume conditions. Besides the variety of measurement conditions,
the expression from Mikkonen et al. (2011) also considers more parameters, including the temperature dependant reaction rate
between SO and OH as well as the relative humidity, which can fluctuate a lot and reach high values at mountain sites such

as Maido. Given the above, the proxy developed by Mikkonen et al. (2011) was finally used in the present work.

3. Results
3.1 NPF analysis in the volcanic plume
3.1.1 Frequency of occurrence

As mentioned in Section 2.3, 36 plume days were identified at Maido as a consequence of the 3 eruptions of the Piton de la
Fournaise which could be documented in 2015. Besides the plume days, 250 days with no influence of the volcanic plume
were identified and included in the analysis (days with plume conditions detected in the afternoon were excluded, 8 days in
total, see Sect. 2.3 for more details); these days will be hereafter referred to as “non-plume days”. Figure 1 shows the monthly
NPF frequency separately for plume and non-plume days, with a specific focus on May, August, September and October 2015,
when the eruptions were observed. Note that statistics for non-plume days were previously reported for all months in 2015 by
Foucart et al. (2018). Our results suggest that volcanic plume conditions favour the occurrence of NPF at Maido since all the
plume days were classified as NPF event days with the exception of 5 days classified as undefined in September, leading to
higher NPF frequencies in plume conditions compared to non-plume days over the months highlighted on Fig. 1 (86% vs
71%). Focussing on the strong plume days, 12 were classified as event days and the remaining two days were classified as
undefined. At the annual scale, i.e. when including all months in the calculation, the NPF frequency was raised from the already

remarkably high value of 66.8% when excluding the plume days to 69.2% when considering both plume and non-plume days.
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Such values are among the highest in the literature, similar to those previously reported for the high-altitude station of
Chacaltaya (5240 m a.s.l., Bolivia) (64%, Rose et al., 2015) and the South African savannah (69%, Vakkari et al., 2011),
slightly lower compared to that reported for the South African plateau, where NPF events are observed on 86% of the days
(Hirsikko et al., 2012).

In addition, a quick analysis was also performed on the 8 days for which the volcanic plume was detected after the morning
hours during which nucleation is usually initiated (see Section 3.1.2 for more details about the timing of NPF). With the
exception of one day classified as undefined in October, all other days were classified as NPF event days, but there was no
clear evidence of an effect of the “late” plume conditions on the ongoing events, triggered earlier during the day. High SO,
mixing ratios (up to 78 ppb) associated to plume conditions were also measured during the night, but they were not
accompanied by any obvious particle formation nor growth process at Maido, supporting a determinant role of photochemistry

in these secondary particle formation processes.

3.1.2 Timing of the events

As a first investigation of the specificities of NPF in plume conditions, we performed a simple analysis of the starting time of
the NPF events on plume and non-plume days. The starting time of an event was defined by a visual inspection as the time
when the 1.5-2.5 nm ions concentration measured with the AIS significantly increased. Only the events simultaneously
detected with the AIS and the DMPS were included in this analysis, and the dataset was not limited to May-August-September-
October, but included instead all available AIS data between mid-May and end of October. In total, 37 events observed on
non-plume days and 14 events detected in plume conditions were documented.

The median starting time of NPF in non-plume conditions was found at 08:32 LT [25™ percentile: 08:14 LT; 75™ percentile:
09:06 LT]. Earlier rising time of the cluster concentration was observed on plume days, around 07:48 LT [07:21 LT; 08:24
LT]. In addition, we also calculated the median time laps between sunrise and beginning of NPF, since the starting time of
NPF was most likely affected by the change in sunrise time over the course of the investigated period. Median time laps
between sunrise and rising time of the cluster concentration was 2h10 [1h49 ; 2h26] on non-plume days, with a minimum of
35 min observed on October 28", and was about half an hour shorter in plume conditions, being 1h32 [1h03 ; 2h00], with a
minimum of 29 min obtained on August 28". These observations suggest that on plume days, when precursors related to
volcanic plume conditions were available prior to sunrise in a sufficient amount, photochemistry was the limiting factor for
NPF to be triggered. In contrast, on non-plume days, NPF was certainly limited by the availability of condensable species,
which were most likely transported from lower altitude by the mean of convective processes taking place after sunrise. Further

discussion on the precursors involved in the process is reported in Sec. 3.2.2.

3.1.3 Particle formation and growth rates

Figure 2 shows the formation rate of 2 and 12 nm particles (J, and J; ,, respectively), as well as the particle growth rate between

12 and 19 nm (GR,,_19). Note that statistics reported for plume days do include data from the strong plume days, which are
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in addition highlighted separately. Besides the high values observed on some of the strong plume days, which exceed those
measured on regular plume days, GR;,_,9 showed an important variability, and with the exception of May, the monthly
medians of GR;,_;9 were higher on non-plume days compared to plume days (Fig. 2.a). The overall effect of the plume
conditions on the particle growth thus appeared to be limited. However, assessing the real effect of these specific conditions
on the particle growth is challenging. Indeed, as previously highlighted in the companion study by Foucart et al. (2018), the
particle growth rates calculated from high altitude stations such as Maido are “apparent” due to the complex atmospheric
dynamics around these sites, and may in particular be overestimated due to the concurrent transport of growing particles to the
site.

In contrast, the effect of plume conditions was more pronounced on the particle formation rates, both for J, and J;, (Fig. 2.b
and c). Indeed, with the exception of September, when comparable median values were found on plume and non-plume days,
the particle formation rates were on average increased on plume days, with the most important difference observed in May,
when median J, and J;, were increased by a factor of ~17 and 7.5, respectively, in plume conditions. However, most of the
values obtained on strong plume days were similar to those measured during regular plume days of the same month.

These observations suggest that, despite a limited effect on particle growth, plume conditions do affect NPF, both in terms of
frequency of occurrence and particle formation rate. Influence of the volcanic plume on larger particles, including CCN
relevant sizes, is further investigated in Sect. 3.3., while the next section is focussed on the analysis of key atmospheric

components previously reported to influence NPF.

3.2 Effect of key atmospheric components on the NPF process
3.2.1 Condensation sink

As recalled in Sect. 2.1, the condensation sink represents the loss rate of precursor vapours on pre-existing larger particles, and
is thus expected to affect directly the amount of precursors available for NPF. In order to further investigate the effect of this
parameter on the occurrence of NPF and avoid any interference with the CS increase caused by the newly formed particles
themselves, we focus here on the CS observed prior to usual nucleation hours, between 05:00 and 07:00 LT.

Figure 3.a. shows the monthly median of the CS calculated over the abovementioned time period, separately for plume, strong
plume and non-plume days, event and non-event days. Note that strong plume days were included in the statistics reported for
plume days, and were also highlighted separately. The comparison of non-plume NPF event and non-event days did not
highlight any clear tendency over the months of interest for this study. Indeed, comparable median CS were observed in August
regardless the occurrence of NPF later during the day, higher values were in contrast obtained on non-event days in May, while
the opposite was observed in September and October, most likely related to biomass burning activity in South Africa and
Madagascar during austral spring (Clain et al., 2009; Duflot et al., 2010; Vigouroux et al., 2012). The overall number of non-
event days included in the statistics was however limited, and using comparable time window Foucart et al. (2018) reported

that CS was on average higher on NPF event days compared to non-event days when including all the data from 2015. These
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contrasting results are representative of the observations from high altitude observatories at a larger scale, where both the
location of the sites, their topography and the fast changing conditions related to complex atmospheric dynamics are likely to
influence the effect of the CS on the occurrence of NPF. Indeed, Boulon et al. (2010) and Rose et al. (2015) reported that CS
was on average positively correlated with the occurrence of NPF at Jungfraujoch (3580 m a.s.l., Switzerland) and Chacaltaya,
respectively. These observations suggest that the availability of the precursors was often limiting the process at these sites,
which seemed to be fed with vapours transported together with pre-existing particles contributing to the CS. In contrast, the
CS was observed to be on average lower on NPF event days compared to non-event days at puy de Dome (1465 m a.s.l.,
France), which could be in a less precursor-limited environment due to its lower altitude.

Despite an important variability of the reported values, the median CS obtained on plume days were on average higher than
those observed on non-plume days, with the largest difference in May. The CS reported for strong plume days were even
higher, with median values on average increased by one order of magnitude compared to non-plume event days (up to 30 times
higher in May). One might have expected those enhanced CS to inhibit NPF at Maido, which was instead more frequent in
plume conditions compared to non-plume days (Sect. 3.1.1). This non-intuitive result is most likely explained by the increased
mixing ratios of SO, (Fig. 3.b), and in turn [H>SO4] (see Fig. 4.b), which were concurrently measured on strong plume days.
Assuming that H>SO4 was contributing to NPF in such conditions, as previously suggested by Boulon et al. (2011) and Sahyoun
et al. (in prep.), increased SO, emissions probably compensated for the strengthened loss rate of the vapours on plume days,
and eventually let NPF occur. The involvement of H,SO4in the NPF process is further investigated in the next section.

The origin of the particles responsible for increased CS prior to nucleation hours on plume event days remains uncertain, but
the high SO, mixing ratios which were measured concurrently suggest a volcanic origin for these accumulation mode particles
(see Section 3.3.1 for more details about the shape of the particle number size distribution). The presence of accumulation
mode particles emitted as primary ash have seldomly been reported in the literature, as the instrumentation used for volcanic
studies are not adapted for measuring such small sizes. In the case of the Piton de la Fournaise, the existence of such particles
was however very unlikely. Indeed, this basaltic volcano was reported to only emit negligible amount of ash, which were
observed in the form of Pele’s hairs during very specific eruptions (Di Muro et al., 2015); if present, we would have expected
the fragments of ash to also cause an increase of the particle mass in the coarse mode, which was not obvious during the
eruptions observed in 2015 (Tulet et al., 2017). Other nocturnal sources of aerosols at the vent of the volcano and transport of
these particles to Maido were in contrast more probable. A first possible production pathway is related to the fact that the Piton
de la Fournaise is characterized by an usual water loading, reflected by high H,O/SO ratios (Tulet et al., 2017). In specific,
there is continuous formation of liquid water at the vent of the volcano; gaseous SO, can thus be dissolved into the droplets,
leading to aqueous formation of HoSO4, which likely further condense onto pre-existing particles after evaporation of the cloud
in the vicinity of the Piton de la Fournaise (Tulet et al., 2017). Catalytic oxidation of SO, inside the volcanic dome was also
reported as a potential source of HoSO4 by Zelenski et al. (2015) based on measurements conducted at Bezymianny volcano.
Finally, heterogenous formation of H>SO4 from H»S occurring at the vent of the volcano, at high temperature, might also

contribute to the observed particle loading. The abovementioned particles, originally formed or transformed via heterogeneous
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mechanisms occurring in the very close vicinity of the vent, will be, despite the transformations they probably further undergo
during their transport, referred to as volcanic primary particles hereafter, as opposed to secondary particles resulting from gas
to particle conversion processes. These so-called primary particles are also likely to participate in daytime particle

concentration, together with photochemically-driven secondary formation pathways.

3.2.2 The role of sulfuric acid

As previously mentioned in Sect. 2.4, sulfuric acid concentrations were obtained from SO, mixing ratios using the proxy by
Mikkonen et al. (2011). H2SO4 has often been reported to play a key role in the early stage of atmospheric NPF (Sipili et al.,
2010; Kulmala et al., 2013; Yan et al. 2018), and in particular in sulfur-rich volcanic plume conditions (Mauldin et al., 2003;
Boulon et al., 2011; Sahyoun et al., in prep.), thus motivating our specific interest in this study.

Figure 4.a shows all J, derived during the NPF events detected in plume conditions as a function of [H2SO4]. Highest [H2SO4]
were mostly observed on strong plume days and coincided with the highest J,. In order to further investigate the relationship
between the cluster particle formation rate and the abundance of H,SOu, J, was fitted with a simple power model J, =
k x [H,S0,]%, in a similar way as previously done in earlier studies (Kulmala et al., 2006; Sihto et al., 2006; Kuang et al.,
2008; Sahyoun et al., in prep.). When considering all data in the fitting procedure, i.e. including strong plume days, parameters
k and a were found to be 6.75x107'° and 1.07, respectively. When focussing on strong plume days only, slightly different
fitting parameters were obtained, being 4.47x10'8 and 1.97 for k and a, respectively. In both cases the correlation between J,
and [H>SO4] was moderate, especially when limiting the analysis to strong plume days (R2=0.21 and 0.11, for all plume days
and strong plume days only, respectively), but still significant, as indicated by the corresponding p-values (p = 5.77x10% and
0.01, for all plume days and strong plume days only, respectively). As a reminder, the p-value is commonly used to quantify
the statistical significance, and indicates in the context of this study the maximum probability for the correlation observed
between J, and [H>SO4] to result from a coincidence. Our results suggest that different mechanisms were likely to explain the
observed formation rates across the investigated [H,SO4] range, with stronger dependence on [HxSOs] above 5x10% cm™
observed on strong plume days, as one might have expected. Further investigation of this aspect and comparison with non-
plume days was unfortunately not possible since SO, mixing ratios were mostly below the detection limit of the instrument
outside of the eruptive periods of the Piton de la Fournaise.

The values calculated for k and a using all data (i.e. including strong and regular plume days) were slightly different from
those reported by Kuang et al. (2008) for a set of 7 stations, including 2 insular marine sites in the Pacific Ocean and 5 urban
or rural continental sites located in Northern America and Europe, where the authors systematically found a in the range 1.98-
2.04 and k between ~107'* and 10", These values were however calculated from a limited number of events for each site (from
1 to 9 events per site), and were derived from the correlation between J; (instead of J, in the present work) and measured
[H2SO4] (instead of proxy-derived in ours study). Also, none of the NPF events investigated by Kuang et al. (2008) occurred

in volcanic plume conditions. Overall, the values derived on plume days at Maido were in contrast more consistent with those
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recently reported by Sahyoun et al. (in prep.) based on aircraft measurements conducted in the passive plume of Etna (k = 1.84
x10%, a = 1.12), despite slight differences in the analysis. Indeed, Sahyoun et al. (in prep.) used direct measurements of
[H2SO4] and investigated the link between [H,SO4] and J, 5 instead of J,. Also, instead of fitting all derived J, 5, the dataset
was first binned with respect to [H>SO4] (bins of equal length, 0.25x10% cm™), after which median J, ¢ were calculated for each
bin and finally fitted using a power model. As a sensitivity study, and in order to provide a more consistent comparison with
the results reported by Sahyoun et al. (in prep.), we applied similar fitting method; only difference was in the binning procedure,
as we used bins with an equal number of data points instead of equal length. The results of this analysis are shown on Fig. A1,
in Appendix A. Applying the fit on median J, led to comparable fitting parameters (k = 1.27 x10°, a = 1.00), but the resulting
correlation between J, and [H.SO4] appeared to be significantly stronger (R2=0.91, p = 1.57x107). We also investigated the
impact of the number of bins on the final parameters and goodness of the fit (Table Al in Appendix A), but varying the number
of bins between 10 and 30 did not led to major differences.

In addition, we also compared J, derived from DMPS measurements with those predicted by the recent parameterization
developed by Méitténen et al. (2018), which describes neutral and ion-induced H2SO4-H,0 particle formation. We used the
Fortran code included in the supplementary electronic material of the paper, and, for each NPF event, we run the model using
measured values for temperature and relative humidity, CS values derived for DMPS measurements and [H>SO4] calculated
with the proxy by Mikkonen et al. (2011). We used an average value of 3 cm™ s°! for the ion pair production rate, consistent
with previously reported values from different sites, including the high-altitude station of puy de Dome (Rose et al. 2013 and
references therein). Otherwise, all settings and parameters were those set by default in the Fortran code. Figure 4.b shows, for
the same dataset as in Fig. 4.a, the ratio between J, derived from DMPS measurements (referred to as J,,.4s) and J, predicted
by the parameterization (referred to as J,4rqm), Which included both neutral and ion-induced nucleation pathways. In addition,
we also binned the data with respect to [H2SO4] (10 bins with equal number of points) and calculated the median ratio
Jmeas/Jparam in €ach bin. As evidenced on Fig. 4.b, 60% of the calculated ratios were < 1, which was unexpected since particle
formation rates resulting from the binary nucleation of H,SO4-H>O should not exceed J,,;.45- This result was most likely related
to 1) the use of proxy-derived [H2SO4] in the calculation of J,4rqm and 2) the fact that Jp,.qs was not derived from direct
measurement of 2 nm particles but from J;, and GR;,_,9, which might have led to additional uncertainty. However, despite
this inconsistency, Fig. 4.b illustrates our ability to predict J, from SO, mixing levels with a relatively fair accuracy, especially
for [H2SO4] in the range between 1.5x10% and 6x10® cm™. Indeed, the medians of Jyeqs/J/param highlighted on Fig. 4.b
indicates that J,q,qm Was on average within a factor of 5 of .45 for [H2SO4] < 10° cm?. Higher discrepancies were in contrast
observed for [H2SO4] > 10° cm™, which may stem from a reduced predictive ability of the proxy by Mikkonen et al. (2011)
for the highest SO> mixing ratios, since such values were not used in the construction of the proxy, or from the binary nucleation
parameterization not being fully adapted to the volcanic plume environment. Nonetheless, despite the abovementioned limits,
we believe that the last results are of high interest, because they show that in absence of direct measurement of [H>.SO4] and

sub-2nm particles concentration, the knowledge of SO, mixing ratios can lead to a fair approximation of J,.
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All together, these results suggest that higher SO, mixing ratios observed on plume days did contribute to the NPF events
observed in such conditions, in agreement with earlier results from Boulon et al. (2011) and Sahyoun et al. (in prep.). However,
the contribution of other compounds to the process could not be excluded based on the available dataset, and additional
measurements would be needed to further investigate this aspect, including in specific direct measurement of the chemical

composition of the clusters as well as their precursors.

3.3 Particle growth up to climate relevant sizes in the volcanic plume

The previous section was dedicated to the analysis of NPF occurrence and characteristics in volcanic plume conditions. In this
section, we further investigate the effect of such process on the shape of the particle size distribution, first including all sizes

between 10 and 600 nm, and then focussing more specifically on large-enough particles to act as CCN.

3.3.1 General features of aerosol particle size distributions

The effect of NPF and/or plume conditions on the particle number size distribution was investigated based on the hourly
median particle spectra measured with the DMPS in different conditions between 07:00 and 16:00 LT (Fig. 5). This time period
was selected as, besides usual NPF hours, it also includes one hour prior to nucleation hours, which allowed to study the main
features of the particle size distribution in the different conditions (plume and non-plume) without fresh influence of NPF, as
well as several hours to investigate the change of the spectra caused by particle growth processes. Note that in order to increase
the statistical relevance of the results (especially for non-event days), the analysis was not restricted to May-August-
September-October, and all available data was included in the analysis. All median spectra were in addition fitted with four
Gaussian modes, including nucleation, Aitken and 2 accumulation modes, which parameters are shown on Fig. 6 and also
reported in Table B1 of Appendix B. The spectra measured on strong plume days were included in the statistics reported for
plume days and are also displayed separately on Fig. 5, but were however not independently fitted with Gaussian modes.
Indeed, the uncertainty related to this procedure (and thus on the mode parameters themselves) was significantly increased
because of 1) the limited number of days and 2) the important variability of the atmospheric conditions during these specific
days.

As previously mentioned, the median spectra recorded at 07:00 LT, i.e. prior to nucleation hours, gave a unique opportunity
to compare the main features of the particle number size distributions recorded in plume and non-plume conditions in absence
of freshly nucleated particles. The spectra measured on non-plume days (both event and non-event days) displayed comparable
shapes as well as similar concentrations, while higher concentrations were in contrast measured in plume conditions, and more
specifically on strong plume days. As discussed in Section 3.2.1, these differences, which were the most pronounced for the 2
accumulation modes, were most likely explained by the presence of particles originating from heterogeneous processes
occurring at high temperatures at the vent during the eruptive periods, and assimilated to volcanic primary particles Indeed, in
plume conditions the population of the first accumulation mode (modal diameter ~100 nm) was on average around 235 cm,

against 55-80 cm® on non-plume days, indicating the presence of 155-180 cm™ additional primary particles originating from
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the volcano on plume days. Following similar reasoning, the contribution of volcanic primary particles to the concentration of
the second accumulation mode (modal diameter ~190 nm) was around 68-82 cm™. Hence, there was more than a threefold
increase in the accumulation modes particle number concentration due to the emission of primary volcanic particles. Regarding
the diameters of the modes, they did not appear to be significantly affected by the different atmospheric conditions.

Despite some variations of the particle concentration in the different modes, the shape of the spectrum observed at 07:00 LT
remained the same throughout the investigated time window on non-event days. The concentrations of the Aitken and first
accumulation modes were increased by a factor of ~ 2 between 07:00 LT and 13:00 LT, from 130 to 310 cm™ and 55 to 112
cm3, respectively, and concurrently the concentration of the second accumulation mode was multiplied by ~ 4, from 32 to 142
cm, probably due to the transport of pre-existing particles from lower altitude. Surprisingly, the most important variation was
observed for the concentration of the nucleation mode, with a 5-fold increase from 18 to 80 cm™ between 07:00 LT and 12:00
LT despite the absence of NPF. These concentrations were however significantly lower compared to those observed on NPF
event days, up to 5800 cm? in plume conditions. Also, in contrast with NPF event days, the diameters of the modes, including
in specific that of the nucleation mode, remained stable throughout the investigated time window (modal diameter ~15nm, ~36
nm, ~83 nm and ~164 nm for the nucleation, Aitken, first and second accumulation modes, respectively), indicating the absence
of a growth process characteristic of NPF.

Consistent with previous observations reported in Sect. 3.1.2, the starting of NPF was seen at 08:00 LT on event days
(regardless the occurrence of plume conditions) from a visual analysis of the spectra, and was further confirmed by the increase
of the particle concentration in the nucleation mode, which lasted until 11:00 LT. The most significant change was observed
in plume conditions, with a thousand-fold increase of the nucleation mode particle concentration in 4 hours, from 5 to 5800
cm?, i.e. two orders of magnitude stronger than that observed on non-plume days (from 25 to 1700 cm™), consistent with the
higher particle formation rates observed on plume days (see Sec. 3.1.2). After 11:00 LT, the particle concentration in the
nucleation mode was observed to decrease, down to 290 cm™ and 990 cm™ at 16:00 LT, on plume and non-plume days,
respectively, most likely because of the growth of particles outside of the mode, as well as their loss on larger particles through
coagulation processes. Concurrent increase of the modal diameter was also observed between 07:00 and 13:00 LT on plume
days, from 12 to 25.5 nm, and slightly later, between 09:00 and 16:00 LT, on non-plume days, from 10 to 30 nm, further
illustrating the simultaneous formation and growth of the particles.

Still focussing on NPF event days, the changes observed in the parameters of the Aitken and 2 accumulation modes were less
pronounced than for the nucleation mode. With the exception of the slight difference observed at 07:00 LT, the Aitken mode
displayed similar diameters on plume and non-plume days, with only limited variations over the investigated time window,
especially on non-plume days (31-45 nm and 38-46.5 nm, on plume and non-plume days, respectively). Also, the initial
concentrations of the Aitken mode measured in the different conditions were similar, ~200 cm™, indicating that no primary
particles of this size were produced by the volcano. The increase of the particle concentration observed until 13:00-14:00 LT
was in contrast more pronounced on plume days (~ 10-fold increase in plume conditions, up to 2100 cm™, vs ~ 4-fold increase

on non-plume days, up to 750 cm™), indicating the presence of ~1350 cm™ additional particles in the Aitken mode due to the
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presence of the plume. This observation was consistent with the enhanced production of particles previously reported for lower
sizes in plume conditions, as the particles in the Aitken mode most likely resulted from the growth of smaller particles
originating from the nucleation mode. As already mentioned, the concentrations of the 2 accumulation modes measured at
07:00 LT were both significantly higher on plume days (235 and 100 cm, for the first and second accumulation mode,
respectively) compared to non-plume days (80 and 18 cm, respectively), most likely due to additional sources of particles at
the vent of the volcano during eruptive periods (see Section 3.2.1). Later on, the transport of primary particles originating from
the urban areas located at lower altitude as well as the growth of the newly formed particles most likely contributed to the
concentration increase observed for the accumulation modes during the course of the nucleation period, up to 660 and 620 cm’
3, respectively, on plume days, against 445 and 130 cm™ on non-plume days. With the hypothesis that vertical transport from
the boundary layer was the same on plume and non-plume days, we could evaluate that the volcanic plume secondary aerosol
formation contributed to ~ 220 cm™ and ~ 490 cm™ in the 1% and 2™ accumulation modes, respectively. Concerning the
diameter of the modes, that of the second accumulation mode showed limited variations on plume days (188-203 nm), being
closed to that observed on non-plume days (191 nm). In contrast, the initial diameter of the first accumulation mode was higher
on non-plume days (97 vs 81.5 nm) and also showed a more pronounced increase up to 146 nm over the investigated time
period.

Altogether, one can infer from these measurements a distribution of the particles of volcanic origin, including the contributions
of both primary and secondary aerosols. Following the above analysis, the concentration of the so called volcanic primary
particles was calculated for each mode as the difference between the concentrations measured at 07:00 LT on plume and non-
plume days, and the values obtained at 07:00 LT in plume conditions were used for the other characteristics of the modes (i.e.
sigma and modal diameter). In addition, the concentration of secondary aerosol particles of volcanic origin was calculated for
each mode as the difference between the maximum concentration observed on plume event days and that observed on non-
plume event days; the values obtained at 12:00 LT in plume conditions, when the effect of secondary aerosol formation on the
spectrum was on average the most pronounced, were used for the other characteristics of the modes. Resulting aerosol spectrum
is reported on Fig. 7, with the detailed contributions of volcanic primary and secondary particles for each mode. Secondary
aerosol particles formed due to the presence of the plume contributed 96% of the total concentration observed on plume event
days, clearly dominating all the modes but the first accumulation mode, for which the contribution of volcanic primary particles

was more significant.

3.3.2 Investigation of the formation of potential CCN during NPF events

The increase of potential CCN concentration during NPF was investigated using DMPS measurements, in a similar way as
done earlier by Rose et al. (2017) for the high-altitude station of Chacaltaya, following the approach originally developed by
Lihavainen et al. (2003). It is based on the hypothesis that the lower cloud droplet activation diameter d,.; of aerosol particles
is in the range 50 — 150 nm for the typical supersaturations (SS) encountered in natural clouds, including those forming at high

altitude (Jurdnyi et al., 2011; Hammer et al., 2014). For instance, direct CCN measurements conducted at the high altitude

16



10

15

20

25

30

Atmos. Chem. Phys. Discuss., https://doi.org/10.5194/acp-2019-100 Atmospheric
Manuscript under review for journal Atmos. Chem. Phys. Chemistry
Discussion started: 8 February 2019 and Physics
(© Author(s) 2019. CC BY 4.0 License.

Discussions

station of puy de Dome with a dedicated chamber (Roberts and Nenes, 2005) showed that particles in the range 50-150 nm
were activated at SS 0.24%, also reported to be representative of in-cloud SS at the site (Asmi et al., 2012). Following this
basic assumption, the concentration of potential CCN can be assimilated to the particle concentration N4, measured above
any given dg, in the range 50 - 150 nm. Sensitivity studies are usually performed using multiple activation diameters, which
reflect the effect of both the properties of the particle itself (such as the chemical composition) and atmospheric conditions
(such as the supersaturation) on the ability of a particle to activate into a cloud droplet (e.g. Kerminen et al. 2012 and references
therein). We used in a first approach the same activation diameters (50, 80 and 100 nm) as Rose et al. (2017), and we based
our analysis on both the time series of the concentration of particles larger than these thresholds (hereafter referred to as Ny,
Ngo and N; ¢, for 50, 80 and 100 nm, respectively) and the overall shape of the event reflected by the corresponding surface
plot. This indirect method based on DMPS measurements only provides estimations of potential CCN concentrations instead
of real concentrations as measured by CCN chambers (Roberts and Nenes, 2005); however, for simplicity, we refer to these
potential CCN as CCN hereafter.

This last analysis was not restricted to the months when the volcanic activity was detected, and all 198 NPF event days
identified in 2015 were included in the analysis (167 non-plume days and 31 plume days). As reported earlier by Foucart et al.
(2018), the growth of particles > 80 — 100 nm was observed as a common feature of a large majority of the investigated days
besides NPF, regardless the occurrence of plume conditions. In addition, high background concentrations were frequently seen
above ~ 50 nm, most likely caused by the transport of pre-existing particles to the station. The influence of these phenomena
on the variations of Ngq and N;,, was obvious, and often hindered the identification of a concurrent impact of NPF on the
particle concentration increase at these sizes. In contrast, the background concentration was often significantly lower at 50 nm,
which made it easier to unambiguously assess the growth of the newly formed particles up to 50 nm. Further evaluation of the
contribution of NPF to the formation of CCN was thus finally performed using this single activation diameter, assuming N,
was a good proxy for the concentration of particles likely to act CCN, or to become CCN after experiencing further growth.
The increase of Ns, observed during the events was attributed (at least partly) to NPF on 75 days, 20 of them being plume
days, among which 8 strong plume days, and the remaining 55 being non-plume days. On the other 123 event days included
in the analysis, the contribution of NPF to the increase of N5, was more uncertain, but could not be excluded. Resulting
frequencies of NPF contributing to the increase of > 50 nm CCN were thus 33.2% for non-plume days, 64.5% for plume days
(including strong plume days) and 66.7% for strong plume days alone (Fig. 8.a). The increase of N5, observed during NPF
was in addition quantified: Nsy_p4x, the maximum of N5, observed during the event was compared to Nsy_ggr, calculated as
the two-hour average of Ns, between 05:00 and 07:00 LT, prior to nucleation hours. Note that for a given NPF event, the
identification of Nsy_p4x Was limited to the time period 07:00 - 19:00 LT, because of the fast change of air masses and / or
wind direction which is often observed at Maido after 19:00 LT (see Fig. C1 in Appendix C). The absolute increase of Ngq
was further calculated as the difference between Nsg_pax and Ngg_rer, and the median CCN productions observed in the

different conditions are reported on Fig. 8.b. The median of the Ng, absolute increase observed on non-event days was around
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420 cm, and was significantly enhanced on event days, being around 1600 cm™ on non-plume days and 2530 cm™ in plume
conditions, reaching up to 3170 cm™ when focussing on strong plume days only. The more pronounced concentration increase
observed on event days, and in specific in plume conditions, was explained by the multiplication of the sources of such particles
on those specific days. Indeed, on non-event days, the variations of Ns, observed at Maido were probably caused exclusively
by the transport of pre-existing large particles originating from the nearest urban areas. This process was itself tightly connected
to the dynamics of the boundary layer and associated wind pattern, resulting in maximum concentrations around 13:00 LT (i.e.
09:00 UTC), as evidenced on Fig. 8.d. On event days, the diurnal variation of N5, was strengthened due to the concurrent
formation of secondary aerosols, i.e. including the formation and growth of new particles as well as the growth of pre-existing
larger particles mentioned earlier (Fig. 8.d). Additional contribution of large particles formed via heterogeneous processes
close to the vent of the volcano (and denoted as volcanic) primary particles in the present work was finally highly probable in
plume conditions, as discussed in Sections 3.2.1 and 3.3.1. This last hypothesis was further supported by the increased level
of Ns, observed during the night on plume days, and especially on strong plume days, compared to other days (Fig. 8.d).

In a similar way as done previously by Rose et al. (2017), we made an attempt to decouple the contributions of the
abovementioned CCN sources on event days. For that purpose, the transport of pre-existing large particles from the boundary
layer was first assumed to have similar magnitude on event and non-event days, regardless the occurrence of plume conditions.
We also made the assumption that the contribution of volcanic primary particles did not vary significantly along the day in
plume conditions, and was thus systematically removed when calculating the difference between Ngg_pax and Ngsg_pgr-
Following these hypotheses, the contribution of secondary aerosols to the observed CCN population was estimated from the
difference between the median of the Ny, absolute increase observed on event days (i.e. resulting from transport of particles
from the boundary layer and secondary aerosol formation) and that of non-event days (resulting from transport only). Resulting
concentrations attributed to secondary aerosols were ~ 1180 cm™, ~ 2110 cm™ and ~ 2750 cm™ for non-plume, plume and
strong plume event days, respectively, and dominated the increase of Ng, observed on event days. From these average
concentrations we could also infer the formation of secondary aerosols prone to act as CCN in plume conditions, with ~ 930
cm® additional particles detected on regular plume days and ~ 1570 cm™ on strong plume days compared to non-plume days.
This stronger increase of the CCN concentration was most likely explained by the larger amount of condensable vapours
available in plume conditions, including in specific sulfuric acid, as evidenced on Fig. 8.c. Indeed, the most significant Ng
increases coincided with high [H>SOs], suggesting that the growth of the newly formed particles to CCN relevant sizes was
favoured during NPF events occurring in the presence of large amount of H,SO4 caused by the eruptions. The increase of Ngq
due to secondary aerosol formation in the presence of the plume was also consistent and of the same order of magnitude as the
increase of the particle concentration reported in similar conditions for the Aitken and accumulation modes in the previous

section.
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4. Conclusion

We investigated the occurrence of NPF in volcanic plume conditions at the Maido observatory based on measurements
conducted between January 1* and December 31 2015. During this time period, 4 effusive eruptions of the Piton de la
Fournaise, located ~39 km away from the station, were observed, and we were able to detect volcanic plume conditions at
Maido during 3 of the 4 eruptions. In total, 36 “plume days” were identified according to SO, mixing ratios measured during
morning hours (06:00 — 11:00 LT, i.e. including usual nucleation hours), among which 14 days classified as “strong plume
days”, and were compared with 250 “non-plume days”. This dataset is, to our knowledge, the largest ever reported for the
investigation of NPF in volcanic plume conditions, and allowed for the first time a statistical approach to characterize the
process and also assess its relevance with respect to non-plume conditions.

Focussing on the months during which the volcanic plume was detected at Maido (May, August, September and October),
NPF was observed on 86% of the plume days vs 71% of the non-plume days. On plume days, when higher amounts of
precursors (such as SO,) were available prior to sunrise due to the occurrence of plume conditions, NPF seemed to be mainly
limited by photochemistry, and was triggered early after sunrise. The process was in contrast observed later on non-plume
days, most likely due to the lack of precursors before their transport from lower altitudes after sunrise, as a result of convection.
Despite high values of GR{,_19 reported on strong plume days, the overall effect of plume conditions on particle growth
between 12 and 19 nm appeared to be limited. In contrast, with the exception of September, particle formation rates, both J;,
and J,, were on average significantly increased on plume days.

Signature of the volcanic plume on the aerosol spectra up to 600 nm was further investigated based on the analysis and fitting
of the particle size distributions recorded in the different conditions. The spectra measured prior to nucleation hours (07:00
LT) gave a unique opportunity to compare the main features of the particle number size distributions recorded in plume and
non-plume conditions in absence of freshly nucleated particles. Main differences were observed for the two accumulation
modes (modal diameter ~ 100 and 190 nm, respectively), which were more densely populated in plume conditions compared
to non-plume days, most likely because of the contribution of particles formed via heterogeneous processes at the vent of the
volcano during eruptive periods, and assimilated to primary volcanic particles in the present work. The particle size distribution
only experienced limited changes on non-event days, but significant variations of the particle concentration were in contrast
observed for the nucleation and Aitken modes on NPF event days between 08:00 and ~11:00 LT, especially in plume
conditions. An average size distribution of the particles of volcanic origin was further inferred from the measurements
performed on event days in and off-plume conditions. The contribution of secondary particles to the total concentration was
around 96%, and clearly dominated that of primary particles for all but the first accumulation mode concentration, for which
primary particles contributed significantly (52%).

Specific attention was further paid to the concentration of particles > 50 nm (Ng,), assuming they could be used as a proxy for
potential CCN population. The variations of N5, were limited on non-event days, and attributed mainly to the vertical transport

of pre-existing particles from the boundary layer, evaluated to ~ 420 cm™. The contribution of secondary particles to the
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increase of Ny, was more frequent in plume than off-plume conditions, and the magnitude of the increase due to secondary
aerosol formation was ~ 2110 cm~compared to ~1180 cm™ on non-plume days.

In order to investigate deeper the influence of volcanic plume conditions on the occurrence of NPF and related effects on
particle concentration, attention was paid to the variations of the condensation sink (CS) and [H,SO4], previously reported to
play a key role in the process. In order to avoid any interference with the CS increase caused by the newly formed particles
themselves, we focussed on the CS slightly prior to nucleation hours. The comparison of non-plume NPF event and non-event
days did not highlight any clear tendency over the months of interest for this study. In contrast, the median CS obtained on
plume days were on average higher than those observed on non-plume days. Increased SO, mixing ratios measured
concurrently in plume conditions most likely compensated for the strengthened loss rate of the vapours and let NPF happen,
suggesting at the same time a key role of H>SO4 in the process, consistent with recent observations in the plumes of Etna and
Stromboli (Sahyoun et al., in prep.). In order to test this last hypothesis, we derived [HoSO4] from SO mixing ratios using a
proxy available in the literature (Mikkonen et al., 2011). Despite a moderate strength, the correlation between J, and [H,SO4]
was found to be significant. In addition, we also evaluated the contribution of binary nucleation of HySO4— H»O to the observed
events using the recent parameterization by Miittinen et al. (2018). Within the uncertainties associated to our calculations,
we showed that in plume conditions, predicted J, from calculated H.SO4 concentration were fair approximations of J, derived
from the measured J;,, indicating that H,SO4 was the main nucleating species in the plume. This result also highlighted the
possibility to get relatively good estimates of J, in absence of direct measurement of [H>SO4] and sub-2nm particles
concentration, but only from the knowledge of SO, mixing ratios.

All together, our observations show that, based on one year of data, volcanic plume conditions favour the formation of particles
that frequently grow to CCN sizes within the first 40 km of the volcano’s vent. The quantification of the contribution of primary
vs secondary aerosol formation within an active volcanic plume on a statistical basis contributes to better understanding of this
natural process, which might have contributed significantly to NPF and CCN formation in the pristine preindustrial era.
Nonetheless, our study should be complemented in the future with a direct analysis of the precursor vapours involved in the
process, as our approach to assess the role of H>SO4 was based on calculations and we cannot exclude the contribution of other
compounds, such as for instance halogens, and in particular iodine compounds, which were previously identified in volcanic

plumes (Aiuppa et al., 2009) and also reported to contribute to NPF in coastal zones (Sipild et al., 2016).

5. Data availability

SMPS data are accessible from the EBAS website (http://ebas.nilu.no/). AIS and SO, data can be provided upon request.
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Figure 1 Frequency of occurrence of NPF at Maido. Statistics are shown separately for plume and non-plume days, and total frequencies
are also reported. Numbers on the plot indicate, for plume and non-plume conditions, the total number of days included in the statistics.
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Figure 2 Monthly medians and percentiles of the NPF event characteristics observed on plume and non-plume days at Maido. a. Particle
growth rate between 12 and 19 nm (GR13_419). Formation rate of b. 12 (J12) and c. 2 nm (J) particles. The bars represent the median of the
data, and the lower and upper edges of the error bars indicate 25" and 75 percentiles, respectively. Data collected on strong plume days are
included in the statistics reported for plume days and are also highlighted separately. Numbers on each plot indicate, for plume and non-
plume conditions, the total number of NPF events included in the statistics.
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25th/75th percentiles (error bars) of the ratio in each bin are presented. Strong plume days are highlighted with specific markers.
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Figure A1 Correlation between the formation rate of 2 nm particles (J,) and [H2SOs]. Data was binned with respect to [H2SO4] (10 bins
with equal number of points), and the medians (squares) as well as the 25th/75th percentiles (error bars) of J, in each bin are presented. The
power fit was performed on the median values.

Table A1 Effect of the number of bins on both the parameters and goodness of the power fit performed to evaluate the correlation between
the formation rate of 2 nm particles (J;) and [H2SO4], as illustrated on Fi. Al.

Number of bins used in

the fitting procedure k a R? p value
10 1.27x10°  1.00 0.91 1.57x107
20 1.10x10°  1.05 0.74 1.17x10°
30 4.48x101°  1.09 0.72 2.78x10°
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Figure C1 Median diurnal variation of the wind direction measured at Maido. All available measurements from 2015 were included in the
statistics.
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3.4 Schéma interprétatif de la localisation des pro-
cessus de FNP dans le panache volcanique du

Piton de la Fournaise

Basé sur les deux articles précédents, nous avons choisi d’effectuer un schéma récapitulatif
des hypotheses de localisation des processus de FNP au sein du panache volcanique du
Piton de la Fournaise 3.2. De part le caractere effusif de ses éruptions, le Piton de la
Fournaise engendre des panaches volcaniques caractérisés par de fortes concentrations
en gaz et de tres faibles teneurs en particules solides. Tout comme I'H50 et le COg, le
dioxyde de soufre émane de la bouche éruptive en concentration importante (>10000
ppb). La journée, ce SO, est tres rapidement oxydé (photo-oxydation) et est transformé
en acide sulfurique. En lien avec sa constante de réactivité tres élevée, 'acide sulfurique
est caractérisé par une durée de vie tres courte dans 'atmosphere. Ce composé présente
une affinité particuliere avec les molécules d’eau et s’y associent rapidement pour former
des hydrates. Si deux n-hydrates sont proches et si les conditions le permettent (P, T,
saturation) ils peuvent nucléer. C’est la nucléation homogene binaire. Parce que cet en-
chainement de processus est tres rapide, on émet I’hypothese qu’il se produit en majorité
juste au dessus de I’évent. Néanmoins, une partie du SO, reste non-oxydée et une partie
de l'acide sulfurique est encore disponible pour la nucléation et ces composés sont me-
surés dans le domaine dispersif, depuis I’évent jusqu’au Maido. Par conséquent, les deux
processus se déclenchent aussi a l'observatoire. Les phénomenes de condensation et de
coagulation qui constituent la base du grossissement dune particule operent aussi tres ra-
pidement dans les domaines convectif et dispersif du panache. Nous avons également mis
en évidence ’émission possible de particules primaires directement a 1’évent. Leurs ori-
gines présentent trois hypotheses : une phase vapeur primaire magmatique, le produit des
interactions entre le systeme hydrothermal et la lave et/ou une oxydation immédiate du
dioxyde de soufre a tres haute température dans le cratere juste au dessus du magma. Une
fois émises ces particules grossissent et sont advectées jusqu’au Maido. A 1’observatoire,
elles représenteraient 4 % du nombre totale de particules. De plus, lors de son advection
jusqu’au Maido, le panache volcanique passe au dessus de plaine et de cirques (Plaine des
Cafres, Mafate, Cilaos) caractérisés par une végétation dense et des zones agricoles. Bien
que nous ayons montré que le précurseur majeur de la nucléation en condition de panache

volcanique est 'acide sulfurique nous pensons que d’autres précurseurs sont en jeux.
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FIGURE 3.2 — Coupe verticale (Nord-est /Sud-Ouest) conclusive et interprétative quant a la
localisation des processus de formation de nouvelles particules dans le panache volcanique

du Piton de la Fournaise.

Les émissions biogéniques via les plantes (COV), les composés iodés marins au méme
titre que 'ammoniaque sous forme d’amines peuvent également influencer le processus
de nucléation. La flore tropicale et insulaire de La Réunion est unique au monde de part
sa diversité, un taux d’endémisme tres élevé et une structure bien spécifique (jusqu’a 40
especes d’arbres/ha, par comparaison a une forét tempérée qui en compte en moyenne
5/ha). Le 3 décembre 2017 a été publié au Journal Officiel de la République Frangaise le
dernier arrété définissant la liste de pres de 1000 especes de plantes dont 263 protégées.
De plus, L’agriculture occupe 10 % de la population active réunionnaise et le territoire
agricole (majoritairement de la canne a sucre) couvre 20 % du territoire de 'ile (Institut
National de la Statistique Economique, INSEE, 2017) principalement en faible pente ce
qui peut entrainer la production d’amines et le déclenchement de la nucléation ternaire.
Par ailleurs, il existe une variabilité saisonniere et spatiale de la biomasse de phytoplanc-
ton dans le nord-ouest de I'océan Indien (Veldhuis et al., 2005) et plus particulierement sur
la cote somalienne lors d’une forte remontée des eaux entre 7 °N et 11 °N en juillet. Bien
que l'océan Indien soit un océan oligotrophe, les cotes réunionnaises sont parfois soumises
a de petites efflorescences phytoplanctoniques apres de fortes pluies, qui réchauffent ’eau

et produisent des remontées (upwelling). Il semble également que, durant 1’hiver austral,
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Ille a déja été sur la trajectoire du bloom phytoplanctonique de 1'océan Indien, qui est
composé a la fois du courant équatorial sud et du courant ouest australien Duval et al.
(2015). Nous rappelons que la fréquence de nucléation au Maido hors panache est de 65
% et qu’en vue des faibles concentrations quotidienne de dioxyde de soufre a ’observa-
toire l'influence de ces composés sur le nombre de particules totale n’est certainement
pas minime. Finalement, les molécules de SO5, de HySOy, les particules primaires, celles
fraichement formées par nucléation et celles qui ont déja grossit par condensation et/ou
coagulation sont toutes transportées jusqu’a l’observatoire par l'intermédiaire les alizés.
C’est en ayant recours a la modélisation que nous pourrons affiner les localisations et les

hypotheses de vieillissement du panache.
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Chapitre 4

Modélisation méso-échelle de

panache volcanique

Photo aérienne d’une partie de ’enclos Fouqué et du panache volcanique généré par

I'éruption du 18 février 2019 (photo crédit Brieuc Coessens)
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4.1 Outils et développement

4.1.1 Méso-NH

Méso-NH est un modele atmosphérique (Lafore et al. (1997), Lac et al. (2018)) a
aire limitée dédié a la recherche (http://mesonh.aero.obs-mip.fr/) et conjointement
développé a Toulouse par le Laboratoire d’Aérologie (LA) et le Centre National de Re-
cherches Météorologiques de Météo-France (CNRM) depuis 1993. A ce jour, ce sont plus de
600 publications dont 143 theses qui mentionnent 'utilisation de ce modele et qui com-
posent la base de données disponible sur http://mesonh.aero.obs-mip.fr/cgi-bin/

mesonh/publi.pl?art=on&phd=on.

Meéso-NH
— Rayonnement Solaire :
Dynamique : ECMWF <+ ECMWF

—

Convection volcanique:
Woods, 1988

62 niveaux
d’altitude

Chimie (Relacs)
Aérosols (ORILAM)

Microphysique
des nuages:
Cohard, 2000

y

Convection
EDKF:
<. Bechtold, 2001

Flux de surface :

«---» TEB
--=--» |SBA
<=-=-2 COAR

Emissions
(chimie/aérosols) :

} MACCity (anthropiques)
4 MEGAN (biogéniques)
4 Sels marins

FIGURE 4.1 — Schéma de présentation du modele Méso-NH couplé a SURFEx. Les
différentes paramétrisations physique ainsi que la prise en compte des flux de surface

et des émissions chimique ou d’aérosols sont également représentés.

Il utilise un systeme d’équations non-hydrostatiques, ce qui lui permet de traiter des
situations de petites (de 10 a 50 m de résolution horizontale) et grandes (quelques di-
zaines de kilometres de résolution horizontale) échelles. 11 fait également I’hypothese d’un
écoulement anélastique pour éliminer la propagation rapide d’ondes sonores. La dyna-

mique atmosphérique de ce modele est fondamentalement décrite par les équations de


http://mesonh.aero.obs-mip.fr/
http://mesonh.aero.obs-mip.fr/cgi-bin/mesonh/publi.pl?art=on&phd=on
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CHAPITRE 4. MODELISATION MESO-ECHELLE DE PANACHE VOLCANIQUE 135

Navier-Stokes (ou équations primitives) qui s’appuient sur des concepts de conservation
de masse, de quantité de mouvement et d’énergie. Les variables pronostiques sont les trois
composantes du vent (u, v, w) ; la température potentielle 6 ; I’énergie cinétique turbulente
TKE ainsi que les rapports de mélange en vapeur d’eau et en hydrométéores. Le modele
peut exécuter des cas réalistes ou idéalisés c’est a dire qu’il laisse le choix de prendre en
compte ou non des simplifications. Par exemple il est possible d’utiliser une orographie
simple ou encore de négliger la courbure de la Terre. Il peut étre utilisé en configuration
3-D, 2-D ou 1-D. Les formes 2-D et 1-D sont obtenues en imposant une configuration
idéalisée et en omettant les termes d’advection (sur I’horizontale pour la configuration 2D
et dans les trois directions pour la 1-D). Méme si les grandes grilles sont de plus en plus
utilisées en lien avec le développement des calculateurs (Pantillon et al., 2013; Dauhut
et al., 2015), la technique d’imbrication de grilles communément appelée <grid nestings a
été introduite dans le modele Méso-NH afin de réduire le nombre de grilles de calcul et
donc le cott numérique Clark and Farley (1984). Elle permet de lancer simultanément
plusieurs modeles (jusqu’a huit) pour différentes résolutions horizontales. Cette méthode
est entierement présentée et détaillée dans la publication de Stein et al. (2000). Un module
de chimie pour la phase gazeuse et un pour la phase aérosols sont également implémentés
dans le modele. Le schéma chimique en phase gazeuse est une mise a jour de la version
originale du schéma appelé ReLACS (Regional Lumped Atmospheric Chemical Scheme ;
Crassier et al. (2000)) qui est lui-méme réduit du mécanisme chimique RACM (Regio-
nal Atmospheric Chemistry Mechanism, Stockwell et al. (1997)). Celui qui concerne la
phase aérosol reproduit les aérosols naturels primaires, les aérosols secondaires et les in-
teractions chimiques (Tulet et al., 2005; Grini et al., 2006; Begue et al., 2012). D’autres
paramétrisations physiques comme celles pour la convection (Bechtold et al. (2001)) ou
encore pour la microphysique des nuages (Cohard and Pinty (2000)) y sont également
développées. Méso-NH est couplé avec un modele de surface appelé SURFEx (SURFace
Externalisée) qui permet de calculer les flux de surface pour différents types de couver-
tures (végétation, zones urbanisées, lacs et océans). Ces dernieres sont définies dans la
base de données ECOCLIMAP (Masson et al., 2003; Faroux et al., 2013). Les données qui
concernent la dynamique atmosphérique et le rayonnement solaire sont issues de la base
de données établie par le centre européen ECMWEF (European Centre for Medium-Range
Weather Forecasts : https://www.ecmwf.int/).


https://www.ecmwf.int/
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4.1.1.1 Le schéma de surface

SURFEx simule les bilans d’eau et d’énergie a la surface du sol et dans la couche limite
de surface par l'intermédiaire du modele ISBA (Interaction Soil-Biosphere-Atmosphere ;
Noilhan and Planton (1989)), celle pour les surfaces marines par le modele Water-flux,
celle pour les flux turbulents au dessus des surfaces océaniques COARE (Coupled Ocean-
Atmosphere Response Experiment, Fairall et al. (2003)) et celle pour les zones urbanisées
par le modele TEB (town Energy Balance ; Masson (2000)). Néanmoins, n’existant pas de
cadastres répertoriant la distribution des villes a La Réunion, TEB n’a pas été activé lors
des simulations. SURFEx simule également les flux chimiques gazeux et particulaires par
I'intermédiaire I’ ECCAD (Emissions of atmospheric Compounds Compilation of Ancillary
Data; http://eccad.aeris-data.fr/). Il s’agit d’un regroupement de base de données
d’émission : MACCity, GFED3 et MEGAN. Les émissions anthropogéniques mensuelles
proviennent de MACCity (MACC/CityZEN EU projects; Lamarque et al. (2010)) avec
une résolution de grille horizontale de 0.5° (= 50 km). Pour représenter les feux de forét,
la base de données GFED3 (Global Fire Emissions Database version 3; Van der Werf
et al. (2010)) est utilisée avec la méme résolution de grille horizontale. Les émissions
biogéniques sont modélisées par MEGAN, v2.1 (Model of Emissions of Gases and Aerosols
from Nature; Guenther et al. (2012)) et a récemment été implémentée dans ISBA. Le
travail récent de Eric Bourrianne au LACy a permi de représenter a 100 m de résolution
les parametres d’entrée de MEGAN (LAI, efficacité d’émission de composés organiques

volatiles par classe de végétation)

4.1.1.2 Le schéma de convection volcanique

Dans le domaine convectif du panache, c’est a dire au dessus de la bouche éruptive, les
conditions atmosphériques sont perturbées et complexes. Ces perturbations sont essen-
tiellement liées a la présence de lave qui représente une source de chaleur importante ainsi
qu’a I’émanation de volumes considérables de gaz. En conséquence, il est nécessaire d’uti-
liser un schéma de convection volcanique basé sur les parametres physiques de 1’éruption.
De plus, ce type de schéma permet également de régler minutieusement la hauteur d’in-
jection du panache. En effet, dans cette étude il est primordial de pouvoir ajuster cette
hauteur puisqu’elle influence lourdement le sens de propagation des molécules/particules
en altitude. Ceci n’est pas possible si I’on injecte simplement un flux de gaz a I’évent. En
se basant a la fois sur les travaux de Woods (1988) et ceux de Sivia et al. (2015), Francois
Gheusi du Laboratoire d’Aérologie de Toulouse a récemment développé un schéma de

convection volcanique adapté a Méso-NH.
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FIGURE 4.2 — Schéma représentatif d'un panache volcanique selon Woods (1988) a gauche
et figure illustrant le schéma de convection volcanique développé et inclus dans Méso-NH
par J.F. Gheusi.

La figure 4.2 décrit la méthode utilisée. Il s’agit d'une construction verticale de cal-
culs dans laquelle on distingue la partie basse et la partie haute du panache volcanique.
Le calcul de la partie basse et chaude du panache est régi par les équations de Woods
(1988). Ce calcul se base sur les caractéristiques de I’éruption que sont le diametre de
I’évent, la température de surface, la fraction pyroclastique, le rapport H,O/SOs et la
vitesse d’éjection du matériel volcanique. Il est réalisé dans une grille verticale tres fine
(~1m). Un modele 1D stationnaire calcule a chaque étage vertical un bilan de masse,
d’énergie et de quantité de mouvement. Ses caractéristiques sont ensuite interpolées sur
la grille verticale de MésoNH. Un élément important est 1’échange latéral d’air qui est
défini par les coefficients d’entrainement (dans le panache) et de détrainement (hors du
panache). Ceux-ci ne sont pas constants avec l'altitude et la variation du coefficient d’en-
trainement suit la formulation donnée par Kaminski et al. (2011). Cet échange latéral
influence grandement la vitesse verticale du panache et par conséquent, sa flottabilité. En
effet, a une certaine altitude, le détrainement devient plus important, la vitesse verticale
baisse drastiquement et le panache ralentit. L’intégration verticale des calculs de Woods
(1988) cesse lorsque la vitesse verticale devient inférieure & un seuil critique. Au-dessus de
ce niveau critique, les conditions dans le panache sont proches de celles de I'atmosphere
environnante (température et saturation de la vapeur d’eau proches de I'ambiant), ce sont

alors les équations du modele de cumulus 1D de Pergaud et al. (2009) qui prennent le
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relais de l'intégration verticale. Dans cette partie haute, les coefficients d’entrainement
et de détrainement sont définis par les formulations de Rio et al. (2010), établies pour
des cas de pyroconvection. En définitive, les variables de Méso-NH servent de valeurs
d’entrée au modele de panache volcanique. Pour que la modélisation soit correcte il est
nécessaire d’inclure le phénomene de rétro-action c’est a dire d’inclure les modifications
qu’engendre le panache volcanique sur 'environnement Méso-NH. Pour ce faire, des flux
nets d’énergie ou de masse (des divers constituants atmosphériques) sont calculés a partir
des caractéristiques du panache a tous les niveaux. La convergence de ce flux entre deux

niveaux produit des termes sources utilisés pour faire évoluer Méso-NH.

4.1.1.3 Le schéma chimique en phase gazeuse

Le mécanisme chimique utilisé en phase gazeuse est une mise a jour de la version
originale du schéma appelé ReLACS (Regional Lumped Atmospheric Chemical Scheme ;
Crassier et al. (2000)) qui est lui-méme réduit du mécanisme chimique RACM (Regional
Atmospheric Chemistry Mechanism, Stockwell et al. (1997)).

Nom de l'espece  Hagg (M atm™!)  AH/R (K) Ref. o Ref.
03 1.0x1072 -2830 Sander et al. (2006) 0.05 Sander et al. (2006)
OH 3.9x101 Sander et al. (2006) 0.05 Estimated
HO2 6.9x102 Sander et al. (2006) 0.2 Sander et al. (2006)
H20- 7.73x10% -7310 Sander et al. (2006) 0.11 Davidovits et al. (1995)
NO 1.92x1073 -1790 Sander et al. (2006) 0.0001 Sander et al. (2006)
NO2 1.4x1072 Sander et al. (2006) 0.0015 Sander et al. (2006)
NO3 3.8x1072 Sander et al. (2006) 0.05 Estimated
N2Os 2.1 -3400 Fried et al. (1994) 0.0037 George et al. (1994)
HNO3 2.1x10° -8700 Schwartz and White (1981) 0.054  Davidovits et al. (1995)
HNO2 5.0x101 -4900 Becker et al. (1996) 0.05 Bongartz et al. (1994)
HNO4 1.2x104 -6900 Régimbal et Mozurkewich (1997) 0.05 Estimated
NH3 6.02x 10! -4160 Sander et al. (2006) 0.04 Sander et al. (2006)
SO2 1.36 -2930 Sander et al. (2006) 0.11 Sander et al. (2006)
H2S04 2.1x10° -8700 Estimated as HNO3 0.07 Davidovits et al. (1995)
CO2 3.4x1072 -2710 Sander et al. (2006) 0.0002 Sander et al. (2006)
CH302 2.7 -2030 Estimated 0.05 Estimated
CH300H 3.0x10?% -5280 Sander et al. (2006) 0.007 Sander et al. (2006)
HCHO 3.23x103 -7100 Sander et al. (2006) 0.04 Sander et al. (2006)
HCOOH 8.9x103 -6100 Sander et al. (2006) 0.012  Davidovits et al. (1995)
CH3COOH 4.1x103 -6300 Sander et al. (2006) 0.03 Sander et al. (2006)

TABLE 4.1 — Listing de certaines especes chimiques solubles appartenant au schéma Re-
LACS mis a jour. Chacune se voit attribué une valeur de la constante de Henry a 298 K
(Hagg), une dépendance a la température (AH/R) ainsi qu'un coefficient d’accommodation
(a). Source : Leriche et al. (2013)
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La réduction du nombre d’especes a pour but de réduire le temps de calcul consacré a
la chimie. Dans la version originale, 37 especes pronostiques donnaient lieu a 128 réactions.
Les équations sont écrites a ’équilibre et tiennent compte des dépendances de température,
des constantes de Henry ou en encore de coefficients (voir exemple en table 4.1). De plus,
4 nouvelles especes ont étés implémentées a savoir 'ammoniaque, ’'acide sulfurique, le
radical hydroxyle et ’acide formique. Dans ce cas, ’acide sulfurique disponible pour la
nucléation ou la condensation est un produit direct de la réaction ente le radical hydroxyle
et le dioxyde de soufre. La variation de la concentration d’HySO4 en phase gazeuse est par
conséquent fortement dépendante du rayonnement. Les taux de photolyse sont calculés
a I'aide du modele de rayonnement TUV (Tropospheric Ultraviolet and Visible radiation
model ; (Madronich and Flocke, 1999)). Du fait d’'un nombre important d’équations chi-
miques a résoudre (ExQSSA), l'utilisation du schéma chimique est tres cotteuse. Pour
parer a cet aspect contraignant, il est possible d’inclure un pas de temps chimique propre
a cette résolution. Enfin, en ce qui concerne les aérosols, les conditions initiales et limites

des especes chimiques gazeuses ont été prises a partir des données MOZART-4.

4.1.1.4 Le schéma d’aérosol

ORILAM (ORganic Inorganic Lognormal Aerosol Model; Tulet et al. (2005)) est le
schéma d’aérosol utilisé dans Méso-NH cette étude. Sa fonction est de calculer I’évolution
de la distribution en taille des aérosols dans le temps et dans l’'espace. Comme vu en section
2.1.1 la distribution en taille des aérosols a un instant donné peut-étre approximée par
plusieurs modes lognormaux. Pour appréhender ce type de spectre, il est possible d’avoir

recours a différentes approches mathématiques (ex figure 4.3).

Approches mathématiques

Les méthodes les plus utilisées restent I’approche sectionnelle (Gelbard et al., 1980) et
I'approche modale (Whitby et al., 1991; Binkowski and Shankar, 1995). I’approche de type
sectionnel est classique de par sa capacité a schématiser des distributions d’aérosols par
une distribution en taille réguliere. Cette représentation prend la forme d’un nombre N
de sections de tailles bien déterminées (cf section 2.1.3). Cette hypothese a pour résultat
de déboucher sur une distribution en taille des particules d’aérosols sous forme d’une série
de classes de tailles. La plupart des techniques sectionnelles assument que les frontieres
entre sections restent fixes dans le temps. Cette particularité conduit a I’apparition d’une
diffusion numérique importante lorsqu'une distribution initiale assez large se rétrécit par

augmentation en volume des particules.



140 CHAPITRE 4. MODELISATION MESO-ECHELLE DE PANACHE VOLCANIQUE

De plus, la précision de ce type de représentation dépend fortement du nombre de
sections choisies. L’approche de type modal, tient compte des modes lognormaux (cf
section 2.1.3) dans leur intégralité. Ces derniers sont caractérisés par un nombre donné
de moments. La principale limitation de cette approche tient a ce que la forme de la
distribution des particules est prédéterminée et que le nombre de modes doit étre choisi au
préalable. Plusieurs études ont été menées afin de comparer ces deux approches (Seigneur
et al., 1986; Tsang and Rao, 1988; Harrington and Kreidenweis, 1998; Zhang et al., 1999;
Mann et al., 2012a). Par exemple, Harrington and Kreidenweis (1998) ont comparé un
modele modal a 2 modes et 2 moments a un modele sectionnel avec un nombre variable de
sections pour les processus de coagulation, nucléation, condensation et dépot sec. Ils ont
montré que, pour un nombre identique d’équations, le modele modal fournit de meilleurs
résultats que le modele sectionnel si ce dernier n’était pas définit par un nombre suffisant

de < bin >.

Noms Représentations Nombre d’équation a résoudre

e i

N tend vers l'infini

“hn...

Spline N kXN
Sectionelle . N
Choix pour ORILAM
Modale 2 Xk Distibution donnée
par eq [1]

Monodispersée ‘ ‘ 2

FI1GURE 4.3 — Différentes approches pour représenter le spectre granulométrique dans un

modele, Whitby and McMurry (1997). Dans notre cas, 'approche modale a été retenue.

Zhang et al. (1999) ont comparé les résultats d'une approche modale & 3 moments a
une approche sectionnelle évolutive. Ils ont conclu que de meilleures reproductions des

processus de coagulation et de condensation peuvent étre obtenues via une approche
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sectionnelle. En revanche ils soulignent que la méthode par les modes, moins cotiteuse,
peut se montrer tres satisfaisante si les dispersions de chacun des modes ne sont pas fixées
mais variables. En ce qui concerne le processus de nucléation, ils expliquent qu’aucun
de leur algorithme n’a permis d’arriver a de bon résultats de par 'extréme sensibilité
des parametres environnementaux. Ne s’étant basés que sur des calculs bruts de taux
de nucléation, il mettent finalement en exergue 'importance d’une méthode basée sur
I’expression de taux relatifs de nucléation et de condensation. Dans une publication plus
récente, Mann et al. (2012a) ont comparé les résultats d'un systéme sectionnel et d'un
systeme modal a des observations. Ils montrent qu’avec les deux types de méthode, les
principales caractéristiques de I’évolution en taille des particules sont corrélées avec les
observations. En outre, les auteurs démontrent que le modele modal conduit a de meilleurs
résultats mais seulement si les parametres de la loi lognormale sont bien ajustés. En
se basant majoritairement sur ces études, Tulet et al. (2005) ont choisi d’integrer une

représentation modale dans le modele d’aérosol (cf figure 4.3).

Le choix du spectre granulométrique

Le spectre retenu répartit les particules d’aérosols en deux catégories de modes. Le
premier mode (mode i) représente les particules fines fraichement émises alors que le
second (mode j) correspond a des particules plus grosses. Chaque mode est représenté

par une distribution log-normale 4.1 :

n(ln D) = N e <%>

_ - 4.1
V2rlno,, P 21n*(0,,) (41)

ol N est la concentration totale en particules (.cm™3), D le diametre (um), D, , le
diametre moyen et o, la dispersion du mode. Le nombre, le diametre moyen et la dis-
persion du mode sont les trois parametres statistiques qui définissent alors un mode et
peuvent chacun étre référés a < un moment > précis. A défaut du diametre, il est a no-
ter que dans le modele ainsi que dans les équations qui vont suivre, c’est le rayon de la

particule 7, qui est pris en compte, R,, étant alors le rayon médian.

La méthode des moments
L’évolution temporelle de la distribution en taille des aérosols est gouvernée par une
équation générale dynamique 4.2 (Friedlander et al. (1977); Seinfeld and Pandis (2006))

de type intégro-diférentiel, pour laquelle n’existe aucune solution analytique générale :

on(rp)
) _ f (n(ry) (4.2
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olt n représente la fonction de distribution en taille des particules d’aérosols (molecules.cm™3)
et r, est le rayon de la particule (um). Lorsqu’on integre cette équation on obtient un

systeme 4.3 de la forme :

oM,
5 = (M) (4.3)

ou f peut étre décomposée comme la somme 4.4 des processus intervenants dans la dis-

tribution et figurants en annexel selon Friedlander et al. (1977) :

f = fcom)ection + fe:cternes + fdiffusion + fcoagulation + fgrossissement + fsources (44)

et ou le moment d’ordre £ est donné par le terme 4.5 :

Mk:/ rin (rp) dr, (4.5)
0

Moyennant un certain nombre d’hypotheses, ’équation 4.3 alors appelée < équation
des moments > devient un systéme fermé lorsque l'on exprime directement f(Mj) en
terme de moments. C’est la < méthode des moments ». Lorsque 1’on integre les modes @

et j a ’équation 4.5, le moment d’ordre k relatif au mode 7 ou j est alors défini par :

My ; = / Ty (rp) dry (4.6)
0
Apres intégration et avoir effectué le changement de variable suivant :
In (—22’ )
In(o) (4.7)
on obtient :
K,

My 5 = Ninn,@',j €xXp (5 In (Um,z',j)) (4.8)

On retrouve ici les trois parametres de la distribution en taille lognormale des aérosols

(Nij, Rimij et om,j) et leurs relations avec les moments sont les suivantes :

Ni,j = / rgni (Tp) d’l"p = MO,i,j (49)
0
Mé , 6
R,:; = #) 4.10
gy <M671JM037Z’] ( )

| Mo Mg,
Opm,i,j = €XP <§\/In <—O]’\52 % ]>> (4.11)
34,5
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avec M3, ; étant connu physiquement comme étant approximativement le volume total

du mode (V; ;) :

o 3
Mg,i’j = /0 rini,j (Tp) dTp = E‘/i’j (412)

et Me;; comme ¢étant une simple combinaison de My ;; et Ms;; et est physiquement

associé a la dispersion du mode :

e’} 4
Myi = | S (r) dry = — i (4.13)
6,3, TpMij (I'p) ATp RS 3 '
0

mMy,5° 7 0,4,5

ORILAM est donc défini comme un schéma d’aérosol lognormal a trois moments (My, M;
et M(;)

Conceptualisation des processus présents dans ORILAM et affiliations aux
modes

Dans ORILAM, seule I'espece chimique HySO,4 est impliquée dans le processus de
nucléation. Les autres especes gazeuses ne nucléent pas. En outre, certaines especes orga-
niques comme les VOCs peuvent passer de la phase gazeuse a la phase condensée apres
réactions en phase aqueuse et ainsi former des SOA (Tulet et al., 2006) en faisant appel
au modele MPMPO (Model to Predict the Multiphase Partitionning of Organics, Griffin
et al. (2003)). De la méme maniére, les composés inorganiques participent a la forma-
tion d’aérosols via un équilibre thermodynamique qui est calculé dans EQSAM (Metzger
(2000)). Les molécules hydratées d’acide sulfurique ne restent pas longtemps en phase
gazeuse et ont deux possibilités de réaction. Elles peuvent former une nouvelle particule
par nucléation rencontrant d’autres molécules hydratées ou condenser sur des particules
pré-existantes du mode ¢ ou du mode j. Deux particules grossies peuvent se rencontrer au
sein d’'un méme mode et former une nouvelle particule. C’est la coagulation intra-modale.
Une particule du mode 7 peut coaguler avec une particule du mode j et la particule qui
en résulte finit par appartenir logiquement au mode j, c’est la coagulation inter-modale.
Lorsqu’il y a un recouvrement dimensionnel des spectres, il est nécessaire de réaffecter les
particules entre les modes selon 'approche d’Ackermann qui les redistribue en fonction
de leurs tailles. Ce processus est aussi appelé < mode merging > et a été implémenté sur
la base des équations de Binkowski and Roselle (2003) (voir section 4.1.1.4). Au dela de
ces processus, 1’émission des particules primaires est un parametre tres important dans
la prédiction du spectre de distribution. Dans ORILAM, ces particules sont directement

injectées dans le mode 7 ou le mode j selon leurs tailles.
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PHASE GAZ ‘ ’ PHASE CONDENSEE ‘
S

Nombre (N) = Nucléation (mode )

=3P Condensation (mode | ou J)

=3P Coagulation intra-modale (mode | ou J)

= == =P Coagulation inter-modale (modes | et J)
Injection dans les modes

& X Mode merging (vers I ou J)

#Semi volatiles
Interactions avec organiques

phase aqueuse

Primaires

Semi volatiles
inorganiques

Primaires

Secondaires
i d sulfatées

H,SO,
hydratés i
4

y

Tailles (um)

Merging

FIGURE 4.4 — Schéma représentant les différents processus présents dans ORILAM et leurs
affiliations aux modes i et j. Seules les molécules hydratées d’acide sulfuriques peuvent
condenser dans les deux modes. L’approche modale implique un mélange interne ce qui

signifie que tous les aérosols d’'un mode présentent la méme composition chimique.

La paramétrisation de la nucléation de Kulmala et al., 1998
La paramétrisation de Kulmala et al. (1998) était jusqu’a ce jour celle implémentée
dans ORILAM. Néanmoins, elle n’était pas utilisée et 'approche consistait a faire conden-

ser intégralement la masse d’acide sulfurique disponible sur les particules pré-existantes.

La théorie utilisée

Cette paramétrisation se base sur la théorie classique (CNT) de la nucléation ho-
mogene et binaire HoSO,/HoO expliquée en section 2.3.1 et integre également les effet
d’hydratation de I’acide. L’objectif premier de la théorie est de déterminer la composi-
tion du cluster critique binaire. Les auteurs relatent que deux techniques étaient utilisées
a I’époque a savoir celle de Doyle (1961) et celle de Wilemski (1984). Dans leurs pa-
ramétrisation Kulmala et al. (1998), ont fait le choix d’utiliser celle de Wilemski (1984)
qui consiste a rechercher le point-selle (saddle point) puis utiliser les formulations de Gibbs
et de Kelvin vues en section 2.3.1. Cette méthode détourne les problemes de tension de
surface ou de densité de liquide liés au caractere microscopique des clusters critiques qui

comprennent généralement moins de 100 molécules. De plus, leurs choix a été conforté par
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la validation de la méthode en 1997 par Viisanen et al. (1997). Les différences sur les taux
de nucléation entre les deux démarches sont importantes et s’expliquent surtout par le fait
que la composition est fortement dépendante des coefficients d’activité de ’acide sulfu-
rique. En effet, dans la phase gazeuse, ['acide sulfurique a tendance a former des hydrates
ce qui affecte son activité. Dans leur paramétrisation, les auteurs prennent en compte ce
phénomene et appliquent des facteurs de corrections de I’hydratation. Ils précisent qu’avec
leur calcul, la concentration d’hydrates contenant plus de 10 molécules est négligeable.
La constante d’équilibre pour cette réaction est donnée par I’expression de Jaecker-Voirol
et al. (1987). Il est important de noter que leur paramétrisation se base sur deux postulats
forts. Le premier est celui d’un cluster binaire (acide/eau) sphérique. Le second est que
dans la phase gazeuse il n’existe que des monomeres d’eau, des monomeres d’acide et des
hydrates contenant 1 molécule d’acide et jusqu’a 10 molécules d’eau. La deuxieme partie
de la théorie classique vise & déterminer le taux de nucléation des particules en cm™>.s7 .

L’expression utilisée est celle de Stauffer (1976) et est la suivante :

J = N,AB v Z exp (%) (4.14)

Avec N, la densité totale en nombre de la phase gazeuse, A la surface du cluster, By
le taux de grossissement moyen des particules, AG I'énergie libre de formation du cluster
critique et Z le facteur de Zeldovich. Le taux de grossissement est donné par la relation :

BB, — (Zh Bh)2
B, sin? © 4+ B, cos2 © — 2 >, Brsin®© cos ©

Bay = (4.15)

ou O est 'angle entre 'axe N,, (nombre de molécules d’eau) et la direction du grossisse-
ment au point-selle dans 'espace tridimensionnel (N,,, N,, AG). 1l est approximé par la
pente la plus raide :
tan © ~ 22 (4.16)
o
Avec x4 la fraction molaire d’acide (a) et x,, celle de 'eau (w). Le taux de condensation

sur les monomeres est obtenu via la théorie des gaz cinétique :

kT 1 1
Blwa) = Niwaret | -2 — 417
(w,a) (w,a) \/ o (m(w’a) m*) (4.17)

Avec m(y q) la masse molaire de espece considérée (eau ou acide) et m* la masse du

cluster critique. De la méme maniére, le taux de condensation sur les hydrates (h) est

kT 1 1
B, =Ny —— [ — — 4.1
) \/ o (mh m*) (4.13)

donné par :
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Le facteur de Zeldovich exprimé dans I’équation 4.14 est calculé a partir de 1’équation
de Kulmala and Viisanen (1991) qui considéraient un cluster critique constitué d'une

< moyenne > de monomere avec un volume vy = XUy + TaiVq, ce qui réduit le probleme

g Vav
P 419
\ kaT 22 (4.19)

Enfin, dans leur publication Kulmala and Laaksonen (1990) affirment que de mauvaises

a un seul composant :

approximations du terme pré-exponentiel de I’équation 4.14 peuvent conduire a de larges
erreurs sur les valeurs du taux de nucléation. Kulmala et al. (1998) expliquent alors que
I’angle de grossissement et le facteur de Zeldovich qu’ils ont employé n’engendrent pas
plus d’un ordre de grandeur dans la valeur du taux de nucléation conformément a Viisanen
et al. (1997).

Conditions et validité

Les calculs effectués dans la paramétrisation de Kulmala et al. (1998) se basent uni-
quement sur les variables d’entrée suivantes :

— T’humidité relative en %

— la température en K

— la concentration en acide sulfurique en molec.cm™3

— la concentration en vapeur d’eau en molec.cm ™3

— la pression vapeur saturante de l’eau donnée par Preining et al. (1981)

— la pression vapeur saturante de 1'acide sulfurique donnée par Ayers et al. (1980)
Nous pouvons noter qu’il n’est pas possible d’effectuer des comparaisons directes entre les
taux de formation de particules obtenus via ce type de paramétrisation et ceux obtenus
via les mesures. Ici, le taux de formation s’apparente a un Jy. Il s’agit d’une variable
diagnostique qui représente le potentiel maximal de nucléation. Bien que le modele prenne
en compte le C'S intrinsequement (voir paragraphe 4.1.1.4), ce J; n’est pas influencé par le
nombre de particules pré-existante et est majoritairement dépendant de la concentration
en acide sulfurique disponible.

La théorie utilisée prédit raisonnablement bien les différents aspects de la nucléation a
une température de 298 K, a des humidités relatives entre 38 et 52 %, et des concentrations
en acide sulfurique allant de 1 & 3 x 10! molec.cm™3. Les taux de nucléation engendrés

3 s71. Néanmoins, la paramétrisation est valable

pour ces valeurs varient entre 1 et 10* cm™
pour de plus large conditions c’est a dire pour des températures comprises entre -40 et
+25 °C ainsi que des taux d’humidité relative allant de 10 & 100 %. Les taux de nucléation

qui en résultent varient entre 1075 et 10° cm™3.s71 et peuvent étre de 2 ordres de grandeur
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maximum au dessus ou en dessous de la théorie exacte. Enfin, les auteurs soulignent un
intérét purement numérique puisqu’ils estiment que leur paramétrisation réduit le temps
de calcul d'un facteur 25 comparé a une utilisation pure des équations de la théorie

classique de nucléation.

Le grossissement des aérosols par condensation

Les particules d’aérosol peuvent grossir par condensation. Le calcul du flux de vapeur
condensable se base sur les principes donnés dans la note technique de Whitby et al.
(1991). En supposant que la majorité des particules ont une taille suffisante pour négliger
I'effet Kelvin, le taux de croissance du moment d’ordre k relatif aux modes 7 et j de la
distribution des aérosols est donné par :
_ OMy; 2k [,

Crij = o ; Tpig\llp(rﬁni,j(rp)drp (4.20)

olt ¥, est la loi de condensation sur les particules (um=2.s71). U, peut alors étre parti-
tionnée entre une composante ¥, indépendante de la taille et une composante ¥ dépendante

de la taille, soit :
U, =", xV (4.21)

ce qui permet de réécrire ’équation 4.20 sous la forme :

2k
Chrij = ?\I/t]k,z’,j (4.22)

avec
s = [ ), (423)
0

et ot ¥, est le flux de condensation (= F') donné par ’équation 4.21. W(r,) est la contri-
bution fonction de la taille ayant deux formes asymptotiques représentatives de deux
régimes. Le régime < free-molecular > qui correspond a une configuration dans laquelle
les particules sont libres et éloignées les unes des autre. Il est donné par :

U™ = racr? (4.24)

p

pour lequel « est le coefficient d’accommodation, ¢ = /8RT/mm, la vitesse cinétique
des molécules dans la phase gazeuse et m. la masse molaire de 'espece considérée. Le
régime < near continuum > correspond a une configuration dans laquelle les particules

sont proches. Il est donné par :
U = 4rD,r, (4.25)
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ou D, est la diffusivité de l'espece (acide sulfurique) dans l'air. En intégrant 1’équation
4.23 avec 1’équation 4.24 et 4.25 on obtient :

[l{fj:/ r’;_?’ﬂacrini(rp)drp (4.26a)
0
= WO(C/ r£_3r§ni’j(rp)d7’p (4.26b)
0
= macMy-1; (4.26¢)
et
Ik 0,7 :/ k 347TD Tpnl(rp)drp (4278,)
= 4rD, / “roni(ry)dr, (4.27b)
= Am Dy My—25 (4.27¢)

avec la valeur du coefficient d’accommodation (0.05) donnée par les travaux de Van Din-
genen and Raes (1991). La moyenne pour les deux régimes est donc :

fm tne

-[k;7i7j k,i,57 k1,5 (428)

f
[ij + I’?(’;j

Les travaux de Pratsinis (1988) ont montré qu’en appliquant ce type de procédure pour
moyenner le processus de croissance, I’approximation du régime transitoire est bonne. Le
taux de croissance total des particules a 'ordre k = 3 est la somme du taux de croissance

des deux modes :

Cg - 0371' + 03’]' (429)
Finalement, la fraction de particules a réinjecter dans le mode 7 est donnée par :
Cs; I3,
Fopi=——"737—)=—=— 4.30
’ (C:m‘ + C3,j) (]3,2' + I3,j> (4.30)
et celle a réinjecter dans le mode j par :
Cs, I3
Foni=|=—2—)=-—""22— 4.31
! (03,1' + C3,j> (]3,1' + I3,j> (4.31)

En intégrant I’équation 4.28 dans I’équation 4.22, en reconnaissant que la fraction du taux
de croissance pour chaque mode est le produit de 4.30 et 4.31 par M3 et en notant que le
taux de croissance pour n’importe quel moment peut-étre exprimé dans le terme de celui
du moment d’ordre k = 3, il est possible d’écrire les expressions finales pour les termes
du taux de croissance par condensation :

kN Iy
Chs = MyFons [ ) 2 4.32
k, ’ ’ <3) Is; ( )
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et

k\ Iy
Chryj = M3Feop,; (g) f (4.33)
7]

Il est important de noter qu’il est possible de s’affranchir de ¥, dans les équations 4.30 et

4.31 par simplification mathématique.

La coagulation

Les particules peuvent parfois entrer en collision et s’agréger par coagulation ce qui a
pour effet de modifier la distribution en taille des aérosols. Pour modéliser ce phénomene,
il faut tenir compte de la probabilité de leur rencontre qui se base sur les lois définissant
les mouvements Browniens mais également sur la taille des particules. Plus le diametre
de 'aérosol est grand plus sa chance d’entrer en collision avec un autre est importante.
Les hypotheses fondamentales de la coagulation qui se basent sur la collision entre deux
particules (coagulation binaire) sont les suivantes :

— Deux particules entrant en collision forment une nouvelle particule

— Le volume de la nouvelle particule est égale a la somme du volume des 2 particules

initiales
— La nouvelle particule est sphérique

D’un point de vue des équations et avec 7,1 et 1, les rayons des deux particules respectives,

on a:
1
Tp1,2 = (7‘21 + 7”22)3 (4.34)
et en fonction de 'ordre £ du moment on obtient :
k k
Tplo = (7’;’1 + r22)3 (4.35)

Pour déterminer la variation en moment due a la coagulation, il faut considérer la perte
en moment due a la disparition des particules de rayons 7, et rpy ainsi que I'apport en
moment du a apparition des particules de rayon rp ». Ainsi, '’équation (Whitby et al.
(1991)) correspondant a ce bilan pour la coagulation est de la forme :

oM 1 [ [
k= _/ / 7’]];1,25 (7p1, 7p2) 1 (Tp1) M (Tp2) drprdipg

1 oo o
D) / / (7";1 + 7";];2) B (rp1,mp2) n (1p1) 1 (rp2) drpidrpy
o Jo
3 1

Avec f3, le taux de coagulation entre les particules de rayons r,; et r,2 exprimé en cm™.s

(4.36)

En intégrant la notion de mode on obtient : on obtient :

or 5/0 /0 (rpn +752) 7 B8 (11, 792) (i + 13) (1) (n3 + 1) (r2) e

1 o[> [
_5/0 /0 (7‘];1 + 7"1132) B (rp1,mp2) (i +15) (1p1) (0 + 1) (rp2) drpidrps

(4.37)
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Néanmoins, pour la coagulation il existe une interaction entre les modes qui se doit d’étre
prise en compte et qui se base sur deux conventions :
— Quand des particules du méme mode entrent en collision, la nouvelle particule
formée reste dans ce mode. C’est la coagulation intramodale
— Lorsque des particules de deux modes différents entrent en collision, la particule
formée se retrouve dans le mode de rayon moyen le plus élevé. C’est la coagulation
intermodale
Dans le cas de deux modes comme dans ORILAM, la seconde convention implique un
transfert de particule par coagulation du mode ¢ vers le mode j uniquement. En suivant
ces deux postulats, il est possible de réécrire les moments 0, 3 et 6 pour la coagulation

intramodale dans chaque mode :

0.4,j = —— / / ﬁ (Tpl, Tpg) N5 (Tpl) n; j (sz) dT’pld’/’pg (4383)
ot 2Jo Jo
8M3 i,
i) — 0 4.38b
ot ( )
% = /0 /0 Tpr 128 (11, 7p2) i (1p1) Mg () drpudrs (4.38¢)

Il est également possible de noter que la dérivée temporelle du moment 3 pour la coagu-
lation est nulle comme le suggere 'hypotheése fondamentale 2 (conservation du volume).

Pour la coagulation intermodale du mode 7 on a :

8.7(\94;,@' _ /Ooo /OOO B (rp1s mp2) i (rp1) 1 (rp2) diprdrps (4.39a)
a]gtg’i - /OOO /OOO Tﬁlﬁ (7p1, p2) i (1p1) 5 (Tp2) drprdrps (4.39b)
8.7;6,1' _ /000 /OOO 018 (rp1s mp2) mi (rp1) 1 (rp2) diprdrps (4.39¢)

et pour la coagulation intermodale du mode j :
% =0 (4.40a)
a]gtg’j - _a]e\)ft&i (4.40D)
324;4 - ‘a];&i +2 /0°° /0 ) T (o1, T2) i (1) 1 (ry2) drprdrs (4.40c)

Cette fois, la dérivée temporelle du moment 0 pour la coagulation intermodale du mode
j est nulle puisque il n’y a pas de transfert de particule vers un autre mode. Au contraire,
celle du mode ¢ ne I'est pas et est négative puisque les particules coagulées sont transférées

de ¢ vers j. Comme pour la condensation la coagulation Brownienne a l'intérieur d'un
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mode et entre les modes peut-étre représentée sous la forme d’une moyenne harmonique
(équation 4.28) entre les deux régimes limites de coagulation < free molecular > et < near
continuum . L’application mathématique de ces 9 termes dans chacun des régimes limite
est longue et nécessite des facteurs de corrections. Par conséquent, elle n’est pas détaillée

ici mais peut étre retrouvée dans I'annexe H de Whitby et al. (1991).

Le mode merging

Dans leur publication, Binkowski and Roselle (2003) soulignent que dans leurs anciens
travaux, le rayon médian du mode ¢ a augmenté au cours de la période de leur simulation
pour devenir aussi grand que celui du mode j. Bien que cela soit possible dans la nature,
cette configuration enfreint les regles selon lesquelles deux modes ayant deux plages de
tailles distinctes doivent toujours exister. Pour parer a ce probleme il est possible d’in-
troduire un algorithme non physique mais purement numérique appelé < mode merging
»>. Ce dernier a pour but de transférer les moments 0, 3 et 6 du mode ¢ vers le mode j
lorsque le taux de grossissement du mode ¢ excede celui du mode j et lorsque le nombre
de particules dans le mode j n’est pas plus grand que celui du mode 7. Le diametre d’in-
tersection D; ; entre la distribution en nombre des deux modes est aisément estimable
puisqu’il apparait dans I’équation 4.1. La concentration en nombre de chaque mode pour
ce diametre doit étre similaire, définissant ainsi 'intersection des courbes de distribution.
L’équation quadratique 4.41a peut étre résolue pour x,,, définit dans ’équation 4.42.
Les fractions totales en nombre (k = 0) ou en masse (k = 3) de particules du mode i pour
lesquelles le diametre est plus grand que D; ; sont aisément estimables grace a la fonction

d’erreur de Gauss (erfe) :
Frergr = 0.5[67‘]‘0(%)} (4.41a)

Celle pour laquelle le diametre est plus petit que D; ; est donnée par :

fmerg,k =0.5 [1 + CTfC(ZIZ'k;)] (441b)
Avec, pour le moment d’ordre k = 0,
In(D;;/D,;
T = Lo = Tnum — n( 7]/ S ) (442)

V2 In(oy,)

pour le moment d’ordre k& = 3,

In(o,;)
T = T3 = Tnum — O g 4.43
k 3 \/§ ( )
et pour le moment d’ordre k = 6 qui est également calculé,
In(oy,
L /) (4.44)

V2
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et ou Dy ; est le rayon moyen géométrique pour la distribution en nombre du mode 7. Par

la suite, les fractions fiergr €6 Finerg r SONt respectivement réinjectées dans les modes 7 et

J-

L’équilibre de P’acide sulfurique

Dans le modele I'acide sulfurique est considéré comme étant a 1’équilibre stationnaire
entre production et consommation Seinfeld and Pandis (2006). Une fois produit, ’acide est
consommé soit par condensation soit par nucléation. Cette hypothese n’est pas I'exacte
reflet de la réalité. Des instruments récents comme I’APi-TOF (Atmospheric Pressure
interface Time-Of-Flight mass spectrometer) permettent de mesurer des concentrations
d’acide sulfurique dans ’atmosphere Junninen et al. (2010). Les molécules se présentent
sous la forme de monomeres ioniques HSO,; Ehn et al. (2010). En outre, dans le modele
et en 'absence de données suffisantes on considere que I'acide sulfurique a une durée de
vie tres courte devant le pas de temps et notre hypothese reste valable. Selon Kerminen

and Wexler (1994), la concentration d’acide sulfurique a I'instant ¢ dans le modele est :

dChr,s0,

=P - CHQSO4 X 7_0—01 (445)
dt
avec P le taux production brute d’acide sulfurique et 7!, le temps caractéristique de la

condensation qui est définit par :
=L + Iy (4.46)

Ainsi, pour représenter la compétitivité qu’il existe entre condensation et nucléation, nous
nous basons sur les travaux de Binkowski and Shankar (1995) qui s’appuient sur le bilan

de consommation suivant :

1. a partir de la production brute, une estimation de la concentration d’acide sulfu-
rique condensable est réalisée a partir du temps caractéristique du processus de

condensation

2. la concentration en acide restante sert a la nucléation (variable d’entrée des pa-
ramétrisation de Kulmala et al. (2004), Vehkaméki et al. (2002) et Maétténen et al.
(2018))

3. la concentration en H,SO,4 qui n’a pas servit a la nucléation cumulée a celle estimée

en (1) condense

Le calcul du temps caractéristique 4.46 peut-étre attribué au C'S vu en section 3.2 et de
cette maniere I'inhibition de la nucléation par la présence de particules pré-existante est

prise en compte dans le modele de maniere intrinseque.
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La boucle temporelle et le bilan des processus

Comme le suggere 1’'équation 4.4, I’évolution de la distribution en taille des aérosol
dépend des mécanismes de transport, de la diffusion, des conditions environnementales,
des sources telles que les émissions de gaz ou de particules pré-existantes, ainsi que des
trois processus de FNP. D’un point de vue numérique, le tout est résolu dans une seule

boucle temporelle (figure 4.5).

Méso-NH
/Modele 0D

Légende:
== Boucle temporelle = 1 pas de temps

1

! Transport, émissions, ====Simplification des ramifications
1

1

dépot sec, dépodt humide

ot ]t

ORILAM  [¢—

Programme principal
D Routines ou sub-routines

Conversion unité: Pilotage des Conversion unité:
gaz a aérosol sub-routines aérosol a gaz
Résolution de I'eq. diff. & calcul des nouveaux
COAG COND NUC MERGING moments = définition du nouveau spectre
Calcul des termes Calcul du flux de Calcul du taux Calculs des termes

de coagulation vapeur condensable de nucléation de redistribution
. Y 4 dans les modes MINERAL SOLVEUR ORGANIC
Processus de FNP

I l ‘ 1 EQSAM = équilibre 4 MPMPO = équilibre

thermodynamique thermodynamique des
des minéraux composés organiques,
formation SOA

FIGURE 4.5 — Schéma représentatif de la boucle temporelle pour ORILAM.

Cette boucle permet de prédire le spectre de distribution du pas de temps suivant a par-
tir de celle du pas de temps courant. Les variables pronostiques constamment transportées
sont, celles du vent (u et v), des conditions météorologiques (P et T'), des concentrations
des especes gazeuses et des especes condensées. Des changements d’'unités sont nécessaire
pour passer de la phase gazeuse a la phase condensée (et inversement) et sont effectués
dans la sub-routine « TRANS ». Les émissions, ainsi que les processus de transport et de
dépots sont gérés plus en amont. La routine « DRIVER > pilote les subroutines « COAG
>, <« COND » et « NUC » dans lesquelles les équations des processus de FNP sont
décrites, ainsi que les sub-routine « MERGING > pour le « mode merging > et < SOL-
VEUR » pour la résolution finale de I’équation différentielle. Les routines « MINERAL
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> et <« ORGANIC > sont également rattachées a « SOLVEUR > et interviennent avant la
résolution. C’est donc bien en fin de boucle que la nouvelle distribution en taille d’aérosol

est définie et que les moments 0, 3 et 6 sont recalculés pour chaque mode.

4.1.2 Ajout de paramétrisations de la nucléation binaire H,SO,/H->0

La paramétrisation de Kulmala et al. (1998) est relativement ancienne et depuis sa pu-
blication d’autres paramétrisations de la nucléation homogene binaire ont vu le jour avec
notamment celles de Vehkaméki et al. (2002) et de Madttanen et al. (2018). Reprenant le
méme cadre théorique que Kulmala et al. (1998), ces nouvelles paramétrisation integrent
une actualisation de certaines notions, ’ajout de coefficients plus précis, 1’élargissement
des conditions d’utilisation et la diminution du temps de calcul. L’élargissement des condi-
tions sur les concentrations d’acide sulfurique notamment de la borne supérieure montrent

un intérét crucial pour I’étude des panaches volcaniques.

4.1.2.1 La paramétrisation de Vehkamaki et al., 2002

La théorie utilisée :
La paramétrisation de Vehkamaiki et al. (2002) est une amélioration des travaux de
Kulmala et al. (1998) qui reprend les équations de Noppel et al. (2002). Par conséquent,
la stratégie est également de i) déterminer la composition du cluster critique, ii) de cal-
culer le rayon de ce cluster et iii) d’estimer un taux de nucléation pour des conditions
troposphériques ou stratosphériques. La composition du cluster critique est donnée en une

seule équation qui est :
Nree

V(25 In—2—— = v, (z")In
(") NI () (")

Niree

— 4.47
Nise (@) A

Ou v, et v, sont les volumes molaires de I'eau et de 'acide dépendants partiellement
de la composition, N/™ la concentration en nombre de monomeére i libre et N{;ee(x)
la concentration en nombre du composé i dans une vapeur saturée et au dessus d'une
solution dont la fraction molaire d’acide sulfurique est x. L’astérisque (*) renvoie au rayon
critique. Lors des expériences faites sur la nucléation, la concentration totale en molécule
d’acide (contenant aussi les hydrates) est mesurée contrairement & celle en monomeres
libre d’acide. La concentration en n-hydrates est estimable selon la formule 4.48 et permet

donc d’obtenir celle en monomere libre :

Nfree n
Nppm = Ky X Ky... x K, (;\UI—) Niree (4.48)
0
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Ou K, sont les constantes d’équilibre des additions successives de molécules d’eau a une
molécule d’acide. Leurs dépendances a la température sont données par Noppel et al.
(2002), les constantes d’équilibre sont estimées a la concentration vapeur de référence
No = po/(k/T) ou pg est fixée a 1 atm, T est la température et k est la constante de
Boltzmann. Le ratio de la concentration totale en acide sur le nombre de monomeres
libres d’acide dans la phase gazeuse est donné par 1’équation de Jaecker-Voirol et al.

(1987) :

Ntot Nfree
1 =1+ K —2
N‘{ree + 1 NO +
free i
0
Nfree nw
K x Ky...K,,, v
+ 15 2 ( N, >

Avec nw le nombre de molécules d’ean maximal dans un n-hydrate et N/ la concentration
totale en nombre de molécules d’acide sulfurique dans la phase gazeuse (incluant les
hydrates). Les auteurs font ’hypothese que la concentration de n-hydrate contenant plus
d’une molécule d’acide est négligeable et que la concentration en vapeur d’eau n’est pas
significativement affectée par le processus de formation. Le rayon du cluster critique est

donné par ’équation de Kelvin :

po= Z@)ule]) (4.50)

Nifrce

pour laquelle o est la tension de surface de la solution. L’équation 4.47 garantit que la

valeur de 7* est indépendante du choix de composant (i = a,w). L’expression du travail

lié a la formation du cluster critique est de la forme :

4
W = gwr*%(x*) (4.51)

Enfin, Pexpression générale du taux de nucléation J est donné par Trinkaus (1983) et
Arstila et al. (1999) :

— (W*=W(h,2))
kT

J =2 x N(h,2) x exp (4.52)

Ou N(h,2) et W(h,2) sont respectivement la concentration en nombre et 1'énergie de
formation pour un acide dihydraté et Z le facteur pré-cinétique. Les auteurs utilisent alors
l'acide dihydraté (une molécule d’acide sulfurique liée a deux molécules d’eau) comme

taille de référence de cluster.
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Conditions et validité :

Les variables d’entrée sur lesquelles se base la paramétrisation de Vehkamaki et al.
(2002) sont les mémes que celles de la paramétrisation de Kulmala et al. (1998), voir
section 4.1.1.4. La paramétrisation est valide pour des températures se situant entre 230.15
et 300.15 K, des taux d’humidité relative entre 0.01 et 100 %, ainsi que des concentrations
totales en acide sulfurique allant de 10* & 10'* molec.cm 2. Néanmoins, pour permettre le
calcul de taux de nucléation dans des conditions de haute troposphere et de stratosphere,
les auteurs ont réussi a abaisser le seuil minimal de température a 190 K. Ceci implique
tout de méme des extrapolations de données thermodynamiques. Le nombre minimum de
molécules dans un cluster est de 4 et le maximum de 70, ce qui engendre une variation
du rayon entre 0.35 et 0.92 nm. Les taux de nucléation obtenus vont de 107 & 10

I et peuvent donc étre d'un & quatre ordres de grandeur supérieurs ou

molec.cm 3.5~
inférieurs aux taux modélisés par Kulmala et al. (1998). Le ratio des taux de nucléation
théoriques sur les taux de nucléation issus de la paramétrisation (Jineor/Jparam) varie entre
0.14 et 6.9. Les plus grandes déviations du taux correspondent a de bas taux d’humidité
relative (1 %), de hautes concentrations d’acide sulfurique (supérieures & 10® molec.cm™3)
et des petits clusters (inférieurs a 15 molécules). Enfin, les auteurs recommandent d’utiliser
leur paramétrisation dans les modeles grande échelle puisqu’elle réduit considérablement
le temps de calcul, du moins par un facteur de 1/500 comparé a 'utilisation d’équations

non-paramétrées.

4.1.2.2 La paramétrisation de Maattanen et al., 2018

La paramétrisation de la nucléation homogene binaire exposée par Maattanen et al.
(2018) est la plus récente a ce jour. Dans leur publication, les auteurs inteégrent également
le développement d’une paramétrisation de la formation de particules ion-induite. Néanmoins,
seule celle de la formation de particules électriquement neutre a été implémentée dans
ORILAM.

La théorie utilisée :

Seize années apres le travail de Vehkamaéki et al. (2002), les auteurs de la publication de
Maétténen et al. (2018) expliquent que la théorie classique de la nucléation (CNT) n’est
pas robuste de part certaines approximations chimiques. En effet, ils dénoncent qu'une
partie de son fondement se base sur un systeme de propriétés macroscopiques alors qu’il
s’agit d’étudier des échelles microscopiques. Pour parer a ce probleme, les auteurs ont
choisi de normaliser la CNT par le biais de résultats issus de travaux plus récents. Il

s’agit d’appliquer des mécanismes quantiques pour modéliser les interactions chimiques
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entre les particules notamment lors du phénomene d’hydratation. Cette normalisation des
équations de la CNT est décrite dans la publication de Merikanto et al. (2016). De plus,
les scientifiques pointent du doigt les confusions faites dans les publications en ce qui
concerne les différentes appellations de la nucléation. En effet, le terme de < formation de
particule > est souvent employé pour décrire le processus de maniere générale. Selon eux, il
devrait étre remplacé par le terme < nucléation > qui renvoie a la notion de passage d'une
barriere énergétique. Lorsque le processus n’implique pas cette notion et fait appel a des
propriétés cinétiques le terme approprié est < formation cinétique de particules >. Enfin, le
modele qu’ils présentent differe de la paramétrisation de Vehkamiki et al. (2002) en trois
aspects. Premierement, a défaut d’utiliser I’équation théorique pour le calcul de 1’énergie
libre de formation, ils utilisent une formule analytique dans le but d’éviter I'instabilité
numérique des dérivées aux limites du composé. Deuxiemement, a la place de considérer
le cluster critique comme étant un acide dihydraté, les auteurs ont modifié ’estimation de
sa composition en incluant la possibilité de formation par n-hydrate. Troisiemement, la
distribution en monomere d’acide hydraté est basée sur des résultats quantiques chimiques

plus précis et plus récents de Kurtén et al. (2007) et Henschel et al. (2014).

Ce paragraphe s’attache a détailler uniquement les lois qui régissent le processus d’hy-
dratation ainsi que les modifications apportées a la théorie classique de la nucléation dans
les travaux de Ma&dttdnen et al. (2018). Les équations incluant la normalisation de la
CNT par la chimie quantique ne sont pas explicitées ici mais sont disponibles dans la
publication de Merikanto et al. (2016). Les molécules d’acide sulfurique et d’eau sont ca-
pables de former de fortes liaisons hydrogenes. Chaque type de molécule peut agir comme
donneur et céder deux protons ou comme receveur de multiples liaisons. Dans un clus-
ter contenant une molécule d’acide sulfurique et une molécule d’eau, la molécule d’eau
peut-étre impliquée dans deux liaisons hydrogenes. Dans un dimeres eau-eau, deux liai-
sons hydrogenes ne sont pas réalisables en vue des restrictions géométriques. Le champ
électrique qui émane d’'un ion peut augmenter 1’énergie de liaison des clusters et les aider a
maintenir leurs molécules ensemble. Bien que 1’énergie libre de liaison entre une molécule
d’acide et molécule d’eau soit plus faible qu’entre deux molécules d’acide, les clusters
sont généralement des hydrates composés d’au moins une molécule d’acide sulfurique
et de plusieurs molécules d’eau. Ce postulat se base sur des conditions atmosphériques
normales pour lesquelles les concentrations en eau sont largement supérieurs (10 ordres
de grandeurs) a celles de I'acide sulfurique. Contrairement a I’hypothese pour laquelle
les molécules d’acide sulfurique sont des monomeres libres, celle décrivant la composi-
tion d'un cluster comme un ensemble de n-hydrate a tendance a stabiliser la vapeur et

réduire les valeurs du taux de formation de particules. L’équation pour I'estimation de la
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concentration totale en acide sulfurique N est la suivante :

Nietal — i i N (N, ) (4.53)

ng=1M4yW=0
ou N (ng,n,) est la concentration de n-hydrates contenant n, molécules d’acide sulfurique
et n,, molécules d’eau. La variabilité des conditions atmosphériques peut engendrer de
grandes différences en ce qui concerne les concentrations en eau. Néanmoins, le nombre
de molécules d’eau formant des hydrates ne représente qu’une fraction insignifiante du
nombre total de molécule d’eau et par conséquent : N = NJree = N(0,h). La distri-
bution des n-hydrates est donnée par la formule :

N(?’La, nw) — (Ngree)a(Ngree)w(No)l—na—nw exp <_ AH(naa nw) éfAS(na’ nw)) (454)

avec T, la température, R la constante molaire des gaz, AH (14, n,,) et AS(ng, n,,) 'enthal-
pie molaire et I’entropie de formation de (n,4, n,,) hydrate a partir des molécules isolées et
Ny la concentration de référence. L’équation 4.53 se doit d’étre résolue de maniere itérative
lorsque les clusters contiennent plus d’une molécule d’acide sulfurique. Pour résoudre les
équations, 'entropie et I’enthalpie ont étés obtenues via les résultats des calculs quantiques
chimiques de Henschel et al. (2014). De cette résolution, les auteurs tirent le postulat qu'un
n-hydrate peut étre constitué au maximum de quatre molécules d’eau. Cette hypothese a
également été vérifiée par les travaux de Loukonen et al. (2010). Pour la formation de ces
hydrates ils utilisent alors les coefficients donnés par Kurtén et al. (2007). La transition
de phase est matérialisée une fois de plus par le passage d’une barriere d’énergie pour
laquelle la taille est obtenue via le travail nécessaire a la formation du cluster critique. La
théorie prévoit un embryon sphérique ayant les méme propriétés macroscopiques qu’une
solution ayant la méme composition. En accord avec la théorie classique ’expression du
travail de formation du cluster critique de rayon r est donné par I'expression :
Jree Jree ,

W(r,z,) = —natotkpsT In (M) — Ny totkpT In <m> + 4mrio(x,) (4.55)
avec le nombre total de molécules d’acide sulfurique et d’eau 14 101 = Ngc + Nas €6 Ny tor
= Nwe + Nus, Ni’j 2% le nombre de concentration en molécules libres du composant i
dans une vapeur saturée et au dessus d’'une solution ayant pour fraction molaire d’acide

Na,c
Na,ctNw,c

W (r,z,) engendre une surface d’énergie libre incurvée dans le repere (taille, composition)

sulfurique z, = et enfin o la tension de surface dépendante de la composition.

et le cluster critique est localisé au point-selle de cette surface. Ce point est également

assimilé a celui de la barriere d’énergie et est :
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De I'équation 4.56 ils déterminent le rayon r* du cluster critique qui est de la méme forme
que celle de I'équation 4.50 de Vehkaméki et al. (2002) pour laquelle v;(x}) est donné par
I’équation 4.47. L’équation du taux de nucléation est également basée sur celle de Stauffer
(1976) et est :

J =Ry ZN* (4.57)

ou R, est le taux de grossissement moyen, Z le coefficient de Zeldovich et N* la concen-

tration en nombre de cluster critique dans la vapeur.

Conditions et validité :

Cette paramétrisation est valable pour des températures allant de 165 a 400 K, des
concentrations d’acide sulfurique comprises entre 10* et 10'® molec.cm™ et des taux
d’humidité relative entre 0.001 et 100 %. Cet élargissement des conditions a été motivé
par le développement des modeles de nuages sulfatés de I’atmosphere de Vénus qui est bien
plus seche que celle de la terre ainsi que pour d’autres milieux caractérisés par de fortes
concentrations en acide sulfurique comme les panaches volcaniques. De plus, les résultats
de cette paramétrisation sont valides que si les taux de nucléation sont supérieurs a 10~7
ecm 357! et que si le nombre de molécules d’acide sulfurique présentes dans le cluster
critique est supérieur a 1. Le ratio du taux de nucléation théorique sur le taux de nucléation
issus de la paramétrisation est compris entre 107! et 10! ce qui constitue un intervalle plus
large que celui de Vehkaméki et al. (2002). Selon les auteurs, 1'explication vient du fait
que les intervalles pour les conditions initiales d’utilisation sont bien plus larges. Pour de
tres faibles et de tres forts taux de formation de particules leur paramétrisation surestime
les taux avec un facteur de 10® dans certains cas. Ces cas sont ceux caractérisés par des
variables se trouvant aux limites des conditions d’utilisation. Par exemple, pour de fortes
concentrations en acide sulfurique (>10° molec.cm™?) le modele prédit de tres gros clusters
(ny,, ~ 100). Finalement, parce qu’elle inclut des calculs du taux de nucléation récents,
que ses restrictions sur la température et ’humidité relative sont plus larges et qu’elle
a été développée pour des milieux caractérisés par de fortes concentration en HySOy, il
s’agit d'une paramétrisation solide et adéquates aux conditions qui regnent au sein du

panache volcanique du Piton de La Fournaise.

4.1.3 Ajout des calculs de la contribution de chaque processus
de FNP

Les calculs de la contribution de chaque phénomene de FNP & la variation du nombre,

du rayon et du sigma ont été ajoutés dans le modele. Pour le nombre les contributions
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correspondent a la dérivée du moment 0 de chaque processus de FNP en fonction du
temps et s’expriment en cm 3. En remplacant proc par un des trois processus de FNP on

a alors :
OMy;

NOtTprOC B ot (proc)

(4.58)

Les contributions de chaque processus a la variation du rayon sont définies par la
dérivée du rayon pour chaque processus de FNP et s’expriment en um.s~!. Elle peut étre

obtenue via I’équation 4.10 a partir de laquelle on parvient a :

4
MBS, .
a( %371,7% )
aRm,i,j Mg ; i Mo,

_ 4.59
ot ot ( )
En posant
4
U= M, (4.60)
et
1 3
V=M M§; (4.61)
on obtient alors 4 M
P 3,0
U = 6M3“ ( T ) (4.62)
“ 1 oM, 3 oM,
= 6,i,j 3 3 0., =
Vi= o Myg, ( BT ]> Mg ; + M ( 9 ]> My (4.63)
Finalement,
OR, i i uv -uv’
RCtrpoe = ——2td = 4.64
"y ot (Proc) V2 (Proc) ( )

1 2
M66,ZJMO,7;,]>
(4.65a)
OMoy,; ;i OMs,;: OMs,;
= Mo, M3 ;, M ;. - = 2 4.65b
f( 0,%,7» 3,4,7 6,%,7 ot ) ot ) ot ( )

Les moments et les dérivées des moments utilisés ici sont calculés dans le modele. Les
contributions de chaque processus a la variation de la dispersion du mode sont définies
par la dérivée de la dispersion pour chaque processus de FNP mais nous avons choisi de

ne pas présenter le calcul ici.
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4.2 Modélisation 0D : utilisation du BOX-modele pour
vérifier le bon fonctionnement des processus de
FNP dans Méso-NH

4.2.1 Présentation

Le modele 0D (ou box-model) est un outil d’aide au développement qui permet d’ana-
lyser un ou plusieurs processus physiques ou chimiques en faisant varier dans le temps les
parametres qui les influencent. Il permet entre autre de tester la sensibilité des processus
aux parametres d’entrée du modele Méso-NH. La dynamique atmosphérique (advection,
turbulence) et les processus a la surface (émission, dépots) ne sont pas calculés explici-
tement. Tous les parametres météorologiques utilisés par le systeme chimique sont lus
depuis un fichier spécifique et peuvent évoluer dans le temps. Numériquement, ce genre
de modele simplifié, sans la dynamique, peut étre obtenu en intégrant 1’équation 4.66 sur

un volume fixe V :

0 . .
E <pdref35<2)> = fpdrefF-dA + <pdref3>(:)> (466)

ou (X) = % [ XdV indique le volume moyen de la variable, F est le flux entre les
limites du volume V' et dA 1'élément vectoriel de surface. Trois cas présentent un intéret :

— (a) le volume V représente la couche limite entieére. Dans ce cas les flux sont ’ad-

vection horizontale, la surface dépot et le dépot sec et les échanges couche limite /-
troposphere libre.

— (b) le volume V représente une colonne cylindrique de la couche limite qui sera

déplacée par le champ de vent. Ici, pas de termes d’advection horizontale.

— (c) le volume V représente une petite parcelle d’air. Dans ce cas, aucun flux ne

sera pris en compte.

Pour les cas (a) et (b), on suppose un mélange instantané et complet de toute la
couche limite. Les cas (b) et (c) sont des exemples pour les «modeles en boite lagrangiens,
avec des parametres externes comme la température, la pression, I’humidité ou encore les
concentrations chimiques qui vont varier lors de la simulation. Ces parametres peuvent
étre extraits de Méso-NH.

4.2.2 Objectifs et méthode

L’utilisation du modele 0D conduit a deux objectifs majeurs :
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1. Vérifier le bon fonctionnement des processus de FNP implémentés dans ORILAM.

2. Obtenir une configuration optimale de simulation dans 'optique d’assurer la tran-

sition vers les simulations en trois dimensions.

Trois étapes permettent de remplir le premier objectif :
— établir un bilan des réactions chimiques qui conduisent a la production d’acide
sulfurique dans Méso-NH,
— définir et étudier précisément une simulation de référence en analysant les différentes
variables aérosol, les parametres de la distribution et les processus de FNP,
— tester la sensibilité de la simulation de référence aux parametres d’entrées du
modele via plusieurs expériences ainsi que sous différentes conditions atmosphériques.
Pour remplir le second objectif, nous avons reproduit le cas d’étude du 21/05/2015.
Ce jour, 'observatoire du Maido était caractérisé par la présence du panache volcanique
(>1ppb de SO, en moyenne journaliere) et également par celle d'un événement de FNP.
Il s’agit de la simulation S3. La comparaison d’un spectre dimensionnel modélisé a celui
d’un spectre issu de la mesure par DMPS permet d’effectuer la validation du modele mais
également d’ajuster les parametres d’entrée des paramétrisations de la nucléation. A noter
que S1 et S2 correspondent aux simulations du 12/01/2015 et du 31/07/2015 caractérisées
par ’absence du panache volcanique au maido et ’absence pour l'une et la présence
pour l'autre d’un événement de FNP. Parce que la paramétrisation de la nucléation est
essentiellement basée sur les concentrations en acide sulfurique et que le déclenchement
du processus se résume majoritairement a un dépassement du seuil de concentration, nous
avons choisi de ne pas les présenter. En outre, les spectres dimensionnels qui en résultent

sont disponibles en annexe A.3 et A.4.

4.2.2.1 Configuration des simulations

Le tableau 4.2 synthétise I’ensemble des parametres fixés pour chaque simulation.
Parmi eux, on distingue les parametres généraux, ceux liés a 'activation des processus,
ceux de l'initialisation des spectres de particules et ceux de l'initialisation des différentes
especes chimiques. On peut noter qu’une simulation représente une journée de 24 heures
UTC au Maido (rajouter 4 heures pour convertir en heure locale) et que le pas de temps
choisi est de 10 s (sauf pour I’étude de sensibilité au pas de temps 4.2.3.2). La figure 4.6
montre 1’évolution temporelle des parametres météorologiques (UTC) issus des observa-
tions implémentés dans le BOX-modele pour chaque simulation. La figure 4.6a présente
d’abord celle des températures en °C. Pour la simulation REF (courbe en pointillés),

la température varie entre 09 et 13.5 °C' ce qui correspond a une évolution hivernale.
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L’évolution estivale (courbe noire pleine) montre une variation entre 11.7 et 15.5 °C.
Pour la simulation S3 (courbe rouge), la variation diurne des températures est proche de
la variation moyenne hivernale et les valeurs vont de 7 a 12.5 °C. Les variations de la
température associées au simulations S1 et S2 sont respectivement en dessous et en des-
sus des valeurs de 1’évolution hivernale. Le maximum des températures est généralement
atteint a 08 UTC et le minimum a 01 UTC.

18 T T T T T T T T T T T T 100
163 1 o[
14 b
12 F _ 80
S 10} L 70}
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- 8 —- Hiver T 60y
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FI1GURE 4.6 — Comparaison des évolutions temporelles des parametres météorologiques
(UTC) issus des observations et implémentés dans le BOX-modele pour la saison estivale
(noir), la saison hivernale (pointillés) ainsi que pour les 12/01 (vert), 31/07 (bleu) et
21/05 (rouge) correspondants respectivement a ceux des simulations S1, S2 et S3. Quatre
variations diurnes sont tracées a savoir a) la température en °C; b) la pression en hPa;

¢) 'humidité relative en % et d) le rayonnement en W.m™2.

La figure 4.6b présente les variations journalieres des taux d’humidité relative en %. En
saison hivernale (simulation REF) les taux journaliers varient entre 56 et 72.5 % avec un
pic & 11 UTC. En été ils sont plus élevés et varient entre 72 et 81 %. avec un pic a 12 UTC.
Tout comme celle de la simulation S2, I’évolution qui caractérise la simulation S3 présente
une variation plus importante et est atypique. Elle ne suit ni la tendance hivernale ni la
tendance estivale et varie entre 44 et 88 %. Elle présente un maximum a 14h30 UTC et un
minimum a 22 UTC. Celle de la simulation S1 varie largement en dec¢a puisque ces valeurs
vont de 82.5 & 93 %. La figure 4.6¢ présente celle de la pression en hPa. L’évolution de la
pression en hiver au Maido (REF) est plus importante que celle en été avec des variations
allant de 790.5 a 792.25 hPa contre 788.75 a 790.5 hPa en été. Celle qui caractérise la

simulation S3 présente des valeurs plus importantes qui varient alors de 792.25 a 794 hPa.
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Celle de la simulation S2 est proche de I’évolution hivernale alors que celle de la simulation
S1 prend des valeurs qui sont largement en deca des autres évolutions. Enfin, la figure
4.6d présente les évolutions temporelles du rayonnement en W.m=2. L’été, les valeurs du
rayonnement au Maido s’étendent sur une plus longue période (de 02 a 15 UTC) que
I'hiver (de 4 & 14) et présentent un pic a 07 UTC de 750 W.m 2. En hiver ce pic est
A 08 UTC et est de 685 W.m 2. Les simulations S1 et S2 présentent des évolutions qui
prennent des valeurs inférieures au conditions hivernales alors que le pic de rayonnement

pour la simulation S3 est en dessus du profil estivale et est de 850 W.m~=2 a 08 UTC.

La figure 4.7 montre la maniere dont les concentrations initiales d’aérosol ont été
déterminées pour chaque simulation. Nous avons effectué un ajustement des lois log-
normales sur les deux modes de distribution mesurés par le DMPS au Maido. De ces
ajustement nous pouvons déduire les trois parametres caractéristiques de chaque mode
qui sont NO; j, ROy, ; ; et 00,,; ;. La figure 4.7a correspond a I’ajustement du spectre initial
de la simulation REF. La courbe rouge montre la distribution en taille moyenne des aérosol
mesurée par le DMPS a 00 UTC sur tous les jours de mai 2015 caractérisés par 1’absence
de panache au Maido. Nous pouvons noter la superposition de deux modes avec un mode
de nucléation/Aitken (i, noir) dont le rayon médian est de 20 nm, la concentration maxi-
male est de 900 cm ™3 et la dispersion est de 1.40. Pour le mode j (bleu) d’accumulation
ces parametres sont respectivement de 55 nm, 600 cm =3 et 1.60. Sur la figure 4.7b, ajus-
tement pour la simulation S1 montre la présence d’un seul mode d’accumulation défini
par NO; = 500 nm, R0,,; = 30 nm et 00,,; = 1.80. Parce que numériquement, il est
obligé de prendre des valeurs, le mode de nucléation/aitken est confondu et est définit par
NO; = 100 nm, RO,,; = 10 nm et 00,,; = 1.30. La distribution en taille d’aérosol mesurée
par le DMPS (rouge) et montrée sur la figure 4.7c¢ pour le 07/31/2015 (S2) est définie
par trois modes distincts alors que ORILAM est basé uniquement sur deux modes. Cette
figure montre la nécessité de développer le schéma d’aérosol pour qu’il puisse prendre
en compte ce cas de figure dans le futur. En réalité le mode ¢ qui regroupe a la fois le
mode de nucléation et le mode d’Aitken devrait étre scindé en deux. Ici, nous avons fait
le choix d’omettre les particules ultrafines et d’ajuster les mode 7 et j du modele sur les
deux modes les plus grossiers vus par la mesure. Le mode 7 est définit par NO; = 220 nm,
RO,,; = 20 nm et 00,,; = 1.40 et le mode j par NO; = 210 nm, R0,, ; = 57 nm et 00, ; =
1.80. Enfin, la figure 4.7d présente 'ajustement du spectre initial pour la simulation S3.
De maniere assez similaire a la journée du 01/12/2015, la mesure par DMPS montre la
présence d’un seul mode d’accumulation. Ceci est en accord avec les observations faites
dans la section 3.3 qui mettent en avant la présence forte de particules ayant déja grossies

a I'observatoire lors des jours de panache. Les caractéristiques du mode j sont N0O; =
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11000 nm, RO,,; = 42 nm et 00,,; = 1.60. Celles pour le mode % confondu sont NO; =
500 nm, RO,,; = 15 nm et 00,,; = 1.30.

REF = Spectre moy Mai (abs. panache) . S1 = Spectre du 01/12/2015
10° 10
a) s Obs. b)
— 10% mode i | .
o = mode |
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FIGURE 4.7 — Ajustement des lois log-normales du mode ¢ (noir) et du mode j (bleu) sur
les distributions du DMPS du Maido (rouge), pour a) la simulation REF ; b) S1; ¢) S2 et
d) S3. L’ensemble des deux modes constitue la distribution totale (en vert) retenue pour
le modele. Concernant la simulation REF, le spectre du DMPS est une moyenne a 00 :00
(UTC) des jours de caractérisés par 1'absence du panache au Maido. Pour les autres, il
s’agit des six spectres encadrant 00 UTC (+/- 3 minutes avec un spectre par minute) du

jour considéré.

Le choix des concentrations initiales en espece chimique n’est pas arbitraire. Lorsqu’elle
n’est pas testée (ce qui est uniquement le cas dans la simulation CHIM), la concentra-

tion en ozone initiale est de 20 ppb et équivaut a la concentration moyenne annuelle au
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Maido en l'absence de panache volcanique. Celle en dioxyde peut étre fixée a l'initiali-
sation ou varier lors de la simulation puisqu’il est également possible d’implémenter son
évolution temporelle. Pour les simulations S1 et S2 I'analyseur de SO, ne fonctionnait pas
au Maido et elles sont fixées a 0.1 ppb, ce qui correspond a une valeur de fond observée
a 'observatoire en 2018 apres étalonnage de I'analyseur API T100 U. Pour la simulation
S3 la variation temporelle disponible du SO, est utilisée. Par ailleurs, les concentrations
initiales en especes chimiques autres que le SO, et ’0zone ne sont pas nulles. Elles ont été
déterminées grace aux données issues du PTRMS (Proton Transfer Reaction Mass Spec-
trometry) installé au Maido en 2018. il s’agit alors de moyennes journaliéres saisonnieres.

Les variables R,,,. et 0, définissent un mode transitoire de la nucléation. Lorsqu’elles
sont crées par nucléation, les particules constituent un mode également définit par les trois
parametres de la distribution. Il s’agit d’'un mode transitoire puisque de maniere quasi-
instantanée ces particules sont redistribuées dans le mode 7. Le choix dans la définition de
ses parametres est crucial. En effet, le rayon médian du mode transitoire de la nucléation
constitue un seuil en dessous duquel le processus de nucléation ne peut se faire. Ainsi
lorsqu’il est fixé a de faibles valeurs, le nombre de particules redistribuées dans le mode ¢
est tres grand. A D'inverse, lorsqu’il est grand, le nombre de particules redistribuées dans
le mode 7 est faible. Pour montrer cet influence, les deux parametres R,,. et 0,,. sont
testés sur la simulation S3 dans la section 4.2.4. Par ailleurs, ils sont respectivement fixés

a 16 nm et 1.40 pour la simulation REF.

Enfin, un certain nombre de simulations test ont été réalisées autour de la simulation
de référence. La colonne TEST,.; de la table 4.2 indique les parametres qui ont été testés
a savoir l'activation de chaque processus de la FNP, la saison, la paramétrisation de la
nucléation binaire, la concentration initiale en SOy, la concentration initiale en sulfates
dans les deux modes SOy, ; ainsi que le pas de temps de la simulation. La configuration
d’une de ces simulations peut étre assimilée a une branche précise de I'arbre de sensibilité
présenté en figure 4.8. A cet effet, la branche qui correspond a la simulation REF est
marquée par un trait gras. Pour cette simulation, les concentrations NO; et NO; sont
relativement élevées. Ceci est en accord avec le pic de C'S au mois de Mai montré sur la
dans la section 3.2. La concentration en ozone initiale (20 ppb) équivaut a la concentration
moyenne annuelle au Maido en ’absence de panache volcanique. Celle en SO5 a été fixée
volontairement pour & 1 pbb dans le but de produire une quantité suffisante d’acide
sulfurique et d’obtenir un événement de nucléation. Les concentrations des autres especes
chimiques sont fixées a 0 ppb pour pouvoir uniquement appréhender l'effet de 1'acide

sulfurique sur les processus. Les valeurs initiales de concentration en sulfates sont de
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1x1072 pg.m=3 pour le mode i et de 1x10™! pg.m™2 pour le mode j soit avec un facteur
10 de différence. Enfin, les concentrations initiales des autres especes aérosols ont été

ajustées manuellement pour chaque mode de maniére a obtenir les valeurs de NO; et de

NO;.
%

NUCLEATION NUCLEATION NUCLEATION
CONDENSATION CONDENSATION
COAGULATION | Relance script bash Processus
{ ? Relance script bash Saisons
| Kulmala | Vehkaméki | I Maiittdanen I Relance script bash Parametrisations
[SO,] initiale Relance script bash | 100 ppb | | 50 ppb |

[SO,;] initiale
[SO,;] initiale Relance script bash

Pas de temps NAMELISTS et éxécutables

FIGURE 4.8 — Arbre de sensibilité présentant les multiples configurations correspondants
aux différents tests réalisés autour de la simulation de référence. La branche qui correspond
a la REF est marquée par un encadrement en gras. Une couleur correspond a un parametre
d’entrée avec le blanc pour I'activation des processus, le rose pour la saison, le vert pour
la paramétrisation, le jaune pour la concentration de SO, initiale, le bleu pour celle de
SOy, et le orange pour le pas de temps. Les scripts de relance en bash permettent le

lancement en cascade des simulation en passant de dossiers en sous-dossiers.

4.2.3 Les résultats

La premiere partie s’attache a présenter les résultats des simulations effectuées autour
de la simulation CHIM. La seconde partie rapporte les résultats issus des études de sen-
sibilité. La troisieme porte sur I'analyse de la simulation de référence. Enfin la quatrieme
et derniere partie concerne l’observation des spectres dimensionnels issus de la simulation

S3.
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4.2.3.1 Simulation CHIM : production d’acide sulfurique dans ReLACS

L’objectif est d’observer le cycle diurne de photo-oxydation du SO, conduisant a la
formation d’acide sulfurique dans ReLACS. Le premier test vise a comprendre I'influence
de la concentration initiale en ozone sur la production d’acide sulfurique. Il est réalisé sur
les bases de la configuration CHIM et la concentration initiale de SO5 est fixée a 1 ppb. Le
résultat de cette simulation est montré en figure 4.9 et les variations temporelles (UTC)

qui sont représentées sont celles des concentrations en O3, en OH, en SO, et en HySO4
(ppb).
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FIGURE 4.9 — Résultat du test présentant 'influence de différentes concentrations initiale
en ozone (1, 10, 50 et 100 ppb) sur les variations temporelles (UTC) des concentrations
a) d’ozone; b) de radical hydroxyle; c¢) de dioxyde de soufre et d) d’acide sulfurique. La
configuration CHIM a été utilisée pour cette simulation et la concentration de SO initiale

a été fixée a 1 ppb.

Cette figure montre que plus la concentration initiale en ozone est grande, plus la
production de radical hydroxyle a la journée est importante, plus le dioxyde de souffre
est consommé et plus d’acide sulfurique est produit. De 00 a 04 UTC les concentrations
des quatre especes ne varient pas. Ceci est en accord avec le fait que la nuit, les réactions
photolytiques 2.5a et 2.5b ne peuvent pas avoir lieu. Au levé du soleil, a 04 UTC, I'ozone
commence a étre dissocié par photolyse (équation 2.8) ce qui engendre trés rapidement

une augmentation de la concentration d’OH qui atteint un maximum a 08 UTC soit a
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I’heure a laquelle I'irradiance solaire est la plus importante. Ce maximum est 28 fois plus
élevé lorsque la concentration initiale de O3 est de 100 ppb (maximum = 2.8 x 1072 ppb)
que lorsqu’elle est de 1 ppb maximum = 0.1 x 1073 ppb). A 04 UTC, I'oxydation du SO,
par OH permet la production d’acide sulfurique. Pour une concentration initiale d’ozone
de 100 ppb, 60 % de la concentration initiale de SO, s’est oxydée en acide sulfurique en fin
de journée (13 UTC). Pour 1 ppb de Oj initial, seulement 30 % de la concentration s’est
oxydée. Le rapport entre consommation d’ozone et production d’acide sulfurique n’est pas

linéaire ce qui est majoritairement dit aux concentrations de OH.
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FIGURE 4.10 — Résultat du test présentant I'influence de différentes concentrations initiale
en dioxyde de soufre (1, 10, 50 et 100 ppb) sur les variations temporelles (UTC) des
concentrations a) d’ozone; b) de radical hydroxyle; ¢) de dioxyde de soufre et d) d’acide
sulfurique. La configuration CHIM a été utilisée pour cette simulation et la concentration

de Og initiale a été fixée a 20 ppb.

La deuxieme simulation s’attache a déterminer 'influence de la concentration initiale
de dioxyde de soufre sur la production d’acide sulfurique. La concentration initiale de O3
est fixée a 20 ppb, soit la moyenne annuelle au Maido. Le résultat de cette simulation est
montré en figure 4.10. La production d’acide sulfurique augmente avec la concentration en
SO,. Cependant, cette formation n’est pas proportionnelle du fait du caractere limitant
du radical hydroxyle pour les fortes concentrations en dioxyde de soufre. OH est tres

réactif et ses concentrations s’ajustent en fonction des concentrations des autres especes
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(puis/sources). Sa concentration s’équilibre ici avec la concentration en Os, en SO, et
avec le rayonnement. En effet, pour 1 ppb de SO, initial la concentration en OH atteint
un maximum de 1 x 1073 ppb a 08h30 UTC et 0.25 ppb de HySO, sont produits. Pour
une concentration initiale de SOy cent fois supérieure, elle atteint 0.04 x 10~3 ppb ce
qui inhibe la production d’acide sulfurique. La concentration d’HySO,4 n’atteint que 2.7
ppb. Finalement, ces simulations montrent qu’il existe un régime limite dans la production
d’acide sulfurique pour les fortes concentrations en SOs. Pour chaque valeur d’Og3 ce régime
limite est différent. Par ailleurs, les oxydes d’azote (NOx) et les composés organiques
volatiles (COV) non pris en compte dans ces cas idéalisés modifient les concentrations en

OH et en conséquence, le résultat de production d’acide sulfurique.

4.2.3.2 FEtude de sensibilité autour de la simulation de référence

Pour obtenir la configuration de la simulation de référence présentée dans la section
suivante nous avons réalisé une étude de sensibilité sur les différents parametres d’entrée
du modele. La présentation de la totalité les figures issues de I'arbre 4.8 étant impossible,
la stratégie a donc été de regrouper les informations en les superposant. De plus, nous
avons fait le choix de montrer seulement la sensibilité aux conditions météorologiques, aux
différentes paramétrisations de la nucléation et au pas de temps du modele. Les autres
représentations sont disponibles en annexe A.1 et A.2. Les variables qui permettent de
faire cette analyse sont la concentration SO, (ppb), la concentration en HySOy4 (ppb) apres
résolution de la distribution (concentration restante), le taux de nucléation J (em=3.s71),
ainsi que les concentration massiques en sulfates SOy ;; (ug.m™?) et les parametres de

distribution dans les deux modes (NO;;, R; ;).

La sensibilité aux conditions météorologiques

La figure 4.11 montre I’évolution temporelle des variables présentées précédemment
en fonction des saisons pour lesquelles I'évolution des parametres météorologiques sont
exposés en figure 4.6. Tout d’abord, on observe un décalage temporel de 1h30 entre les
évolutions hivernales et estivales de chaque parametre. Ceci est en lien direct avec les
heures de lever et de coucher du soleil. Lorsque 1’on utilise des conditions météorologiques
estivales plutot qu’hivernales, on constate une consommation plus importante de SO,
en fin de simulation, (4.11a). En effet, en été la consommation maximale est de 55 %
contre 28 % en hiver (soit quasiment un facteur 2). Ceci est a mettre en relation avec les
figures 4.6a et 4.6d qui montrent que les valeurs du rayonnement et de la température sont
plus importantes en été. Cette consommation se retranscrit par une production d’acide

sulfurique plus élevée en été avec un maximum de 7.5 x 10~ ppb & 06h30 UTC alors quun
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maximum de 4.75 x10~* ppb est observé en hiver & 08 UTC (4.11b) (soit un rapport de

3

1.58). Le taux de nucléation atteint un maximum de 3.2 x10° em=3.s7! en été, alors qu’il

atteint 1.4 x10° cm™3.s7! en hiver (soit un facteur de 2.29).
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FIGURE 4.11 — Sensibilité de la simulation de référence aux saisons. Les variables permet-
tant de faire 'analyse sont la concentration a) SOy (ppb), b) la concentration en HySO,
(ppb) apres résolution de la distribution (concentration restante), c¢) le taux de nucléation
J (em™3.s71), ainsi que les concentration massiques en sulfates d) et g) SOy, ; (ug.m=?)

et les parametres de distribution dans les deux modes e), f), h) et i) (N0, ;, R; ;)

On constate que le rapport entre la consommation de SO et la production de HySOy

n’est pas conservée. Cela s’explique par le fait que les réactions chimiques de la transfor-
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mation du SOy en acide sulfurique sont fortement sensibles a 1’0O3, au rayonnement UV
(formation OH) et a la température (cf section 4.2.3.1). Cette variation saisonniere s’ob-
serve aussi sur le taux de nucléation (4.11c) qui engendre 31 % de production de particules
en plus en été. En outre, le fait que le taux de nucléation modélisé soit plus élevé en été
qu’en hiver n’est pas en adéquation avec les résultats issus des observations. En effet, les
taux de formation de nouvelles particules (J3) mesurés et présentés en sections 3.2 sont
plus élevés en hiver qu’en été austral. D’une part, ceci s’explique par 1’absence d’apport
en molécules (sources) dans la version 0D de Méso-NH. D’autre part, cette différence
s’explique aussi par le fait que I'acide sulfurique n’est peut-étre pas le précurseur majeur
de la nucléation dans des zones peu polluées. En effet, le processus de nucléation ternaire
(avec NHj) et celui des organiques biogéniques émis ne sont pas pris en compte dans
le modele alors qu’ils peuvent lourdement influencer les taux de nucléation dans les mi-
lieux reculés tel que le Maido. Le processus de nucléation engendre une augmentation du
nombre d’aérosols (4.11e) dans le mode i de manieére quasi-instantanée et le nombre de

3 en été contre 3500 cm ™3 en

particules dans le mode atteint un maximum de 7000 cm™
hiver. Dans le mode j le nombre de particule diminue par coagulation (4.11h). Les valeurs
de la concentration massique de sulfate (4.11d et 4.11g) ainsi que celle du rayon médian
(4.11f et 4.111) sont également plus importantes en été qu’en hiver dans les deux modes.
En effet, les maxima de la concentration massique de sulfates sont respectivement de 0.90
et 0.97 ugm=3 & 14 UTC en été et de 0.33 et 0.67 ug.m =2 & 24 UTC en hiver. Ceux du
rayon médian sont de 0.0245 et 6.4 x10™* um & 24 UTC en été et de 0.0224 et 6.15 6.4

x107* pm & la méme heure en hiver.

La sensibilité aux différentes paramétrisations de la nucléation

La figure 4.11 montre 1’évolution temporelle des variables choisies pour 'analyse en
fonction des différentes paramétrisations de la nucléation. La variation de la concentration
en SO, ainsi que celle de la production d’acide sulfurique sont semblables pour les trois
paramétrisations. On remarque que les taux de nucléation calculés par la paramétrisation
de Médttanen et al. (2018) sont largement plus élevés que ceux modélisés par celles de
Kulmala et al. (1998) et Vehkaméki et al. (2002). En effet, le maximum modélisé par
Maattanen et al. (2018) & 08 UTC est de 1.35 x10° em 3.5~ alors qu’il sont respective-
ment de 0.57 x10° et 0.05 x10° em™3.s7! pour Vehkamiki et al. (2002) et Kulmala et al.
(1998). A 06 UTC, au moment du pic de nucléation, la paramétrisation de Méétténen
et al. (2018) produit 3700 cm ™3 soit deux fois plus de particules que celle de Vehkamiki
et al. (2002) qui produit 2000 cm ™3 soit 2 fois plus que celle de Kulmala et al. (1998) qui
produit 950 em 3.
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FIGURE 4.12 — Sensibilité de la simulation de référence aux différentes paramétrisations
de la nucléation. Les variables permettant de faire I’analyse sont la concentration a) SOq
(ppb), b) la concentration en HySO,4 (ppb) apres résolution de la distribution (concentra-
tion restante), c) le taux de nucléation J (cm™3.s71), ainsi que les concentration massiques

en sulfates d) et g) SO4;; (pg.m™?) et les parametres de distribution dans les deux modes

e), f), h) et 1) (NOLJ', Ri,j)

A partir 06 UTC, les valeurs du rayon médian du mode ¢ sont plus faibles pour la
paramétrisation de Méétténen et al. (2018) (maxpsqer = 0.0225, maxyepre = 0.0237 et
MaXguma = 0.0260 pum) et la concentration massique en sulfate dans le méme mode
est plus élevée (maxprer = 0.34, MaXgyme = 0.11 et maxyepre = 0.10 pg.m™3). Par

conséquent, la contribution du nombre de particules dans le mode i est plus importante
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que celle du rayon médian lors du calcul de la masse de sulfates. Par ailleurs, le rayon
médian du mode ¢ pour la paramétrisation de Kulmala et al. (1998) ne chute pas & 05h30
UTC ce qui montre que la condensation apporte une contribution plus importante que la
nucléation lors du calcul de la distribution. Dans le mode j, 'effet cumulé d’'un nombre

3 et mingyme = D61 em™3 a

de particules (minysee: = 553 em ™3, minyepre = H57 cm™
24 UTC) et d’un rayon modélisé (maxpree: = 6.17 x10% pm, maxyepre = 6.24 x10% um
et MaXgyima = 6.29 x10% um a 24 UTC) plus faible pour Méatténen et al. (2018) que
pour Vehkamiki et al. (2002) et pour Kulmala et al. (1998) engendre une répartition
des sulfates différentes dans les deux modes avec des concentrations moins importantes
pour Méétténen et al. (2018) que pour les deux autres paramétrisations (maxysqq¢ = 0.67,
MaXguime — 0.88 et maxyopre = 0.90 ,ug.m_3). Ce résultat s’explique d'une part parce
qu’il y a moins de sulfates disponibles et d’autre part parce-que la surface de condensation

a augmenté dans le mode .

La sensibilité au pas de temps (stabilité numérique)
L’étude de la sensibilité au pas de temps ne montre pas de différences sur I’évolution

des variables aérosols 4.13. .
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FIGURE 4.13 — Sensibilité de la simulation de référence au pas de temps.
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Les différences sur la variable HySO,4 viennent d’un oubli de la division par le pas de

temps lui-méme, il s’agit d’une erreur post-traitement.

4.2.3.3 Analyse de la simulation de référence : évolution journaliere de la

contribution des processus de FNP sur le nombre et le rayon

Les figures 4.14 et 4.15 permettent de faire une analyse complete de la simulation REF.
La figure 4.14 montre le lien entre les variations temporelles de deux des trois parametres
N; j et Rm; ; de la distribution dans chaque mode (le sigma étant fixé) et I’évolution des
contributions relatives a chaque processus dont les calculs sont donnés en section 4.1.3. La
tendance générale est tracée pour chaque ensemble et équivaut a la somme des dérivées
de tous les termes. Elle explique directement la variation de chacun des parametres de la
distribution. Si elle est positive, la valeur du parametre augmente, si elle est négative, sa
valeur diminue et si elle est égal a 0, elle ne varie pas. La figure 4.15 quant a elle montre
les évolutions temporelles de (a) la concentration en acide sulfurique produit en ppb, (b)
le taux de nucléation en em™3.s7! ainsi que la concentration en sulfates dans le mode i
(c) et j (d) en ug.m=3. Pour plus de clarté, la description simultanée des deux figures se

fait par tranches horaires.

De 00 & 03 UTC, le nombre de particule diminue dans les deux modes (4.14a; et4.14a3).
Cette diminution est due majoritairement a la contribution négative de la coagulation in-
tra (NCtripra = —1x1073 em™3.s71) et intermodale (NCtri e, = —2x1073 em™3.s71)
qui fait diminuer le nombre dans le mode i (4.14a,) et intramodale (NCtrippq = —3.5x1074
em™3.s71) pour le mode j (4.14a4). La contribution liée au « mode merging >, n’étant

57! pour i et NCtrpery =

pas nulle mais plus faible (NCtrpery = +1.7 x10™* em
-1.75%x 107* em™3.s7! pour j). De son coté, le rayon médian augmente dans les deux
modes (4.14by et 4.14b3) via les contributions apportées par les mémes processus. Par
conséquent, la concentration en acide sulfurique étant nulle, les particules pré-existantes
coagulent entres-elles et les concentrations massiques en sulfates dans les deux modes

(4.15¢ et 4.15d) ne varient pas.

Au levé du soleil, a 03 UTC, la production d’acide sulfurique (4.15a) commence.
Simultanément, les contributions de la condensation a la variation du rayon médian dans
les deux modes (4.14by et 4.14by) et celle de la condensation a la variation du nombre
dans le mode i (4.14ay) augmentent. Ainsi, les molécules d’acide sulfurique produites

condensent tres rapidement sur les particules pré-existantes.
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FIGURE 4.14 — Analyse de la simulation REF : Variations temporelles des parameétres de

la distribution et de la contribution de chaque terme qui la définissent.



178 CHAPITRE 4. MODELISATION MESO-ECHELLE DE PANACHE VOLCANIQUE

L’augmentation du nombre de particules dans le mode 7 se traduit par 'augmentation
de la concentration massique en sulfates le méme mode(4.15¢). De la méme maniere, dans
le mode j 'augmentation du rayon médian se traduit par et celle de la concentration

massique en sulfates (4.15d).

A 05 UTC, le seuil d’acide sulfurique permettant le déclenchement de la nucléation
(> 10* molec.cm™3, Maittanen et al. (2018)) est atteint. Ce processus est représenté par
l'augmentation (NCtry,. positive) du nombre de particules et la diminution (RCtr,,.
négative) du rayon médian dans le mode i (4.14a, et 4.14by). En outre, celle liée a la
condensation est plus importante et les molécules d’acide sulfurique ont toujours tendance
A essentiellement condenser. A 06 UTC, la contribution de la nucléation est suffisante pour
inverser la tendance et la nucléation devient le processus qui contribue majoritairement
a 'augmentation du nombre de particules et a la baisse du rayon médian dans le mode
i. En effet, alors que le rayon médian (4.14b;) avait augmenté par condensation jusqu’a
atteindre 0.0210 pm, il chute brutalement. A l'inverse, alors qu’il diminuait lentement et
était passé de 900 & 850 cm 3, le nombre de particules (4.14a;) augmente subitement.
Cette manifestation du processus de nucléation se constate également par I’augmentation
soudaine du taux de nucléation qui avoisine les 20 000 cm—3.s7! (4.15b). La concentration
en sulfate dans le mode i (4.15¢) commence a croitre plus rapidement. Dans le mode 7,
la contribution majoritaire a la variation du nombre est toujours celle de la coagulation
intramodale (4.14a,). Celle attribuée a la variation du rayon correspond au processus de
condensation et continue d’augmenter rapidement (4.14by) ce qui occasionne I'augmenta-
tion ininterrompue de la concentration en sulfate du mode. De 06 a 07 UTC, le processus de
nucléation I'emporte sur celui de la condensation et le taux de nucléation (4.15b) montre
un premier maximum de 1.30x10° em ™3 qui est également visible sur la contribution de la
nucléation attribuée a I’évolution du nombre de particules du mode i (4.14a3 : NCtrp,. =
+0.42 em™3.s71). Par conséquent, sa contribution au rayon médian est négative (4.14bs :
RCtrpe = -0.9 um.s‘l) et ce dernier diminue. A 07 UTC, la nucléation diminue du fait
de 'augmentation du nombre de particules et c’est la condensation qui 'emporte. Par
conséquent, le rayon augmente. Dans le mode j, parce qu’il n’y a pas de nucléation et
tant que 'acide sulfurique est disponible, on simule une augmentation continue du rayon
médian. Le minimum relatif simulé entre 07 et 08 UTC correspond a l'effet du mode
merging. Les particules ayant un rayon supérieur au rayon médian dans le mode ¢ sont
transférées vers le mode j dans lequel elles sont caractérisées par des rayons inférieurs au
rayon médian du mode. Ceci explique la diminution simultanée du rayon dans les deux

modes.

A 08 UTC, un deuxi¢me pic de nucléation est visible puisque l'effet du mode merging
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s’est atténué. Puis quelques minutes apres, le rayon médian du mode i (4.6b1) augmente
a nouveau apres avoir atteint la valeur minimum journaliere de 0.0186 pum. Ceci s’ex-
plique par une nouvelle inversion de la tendance. En effet, la contribution de la conden-
sation prend a nouveau une valeur plus élevée (RCtr.png = +0.25 ,um.s_l) que celle de la

nucléation (RCtr . = -0.20 pm.s™!) qui a chuté brutalement sur ces quelques minutes.

L, T H,SO,_prod (ppb) 140000 J (#.cm®)
1,510 ey e
IR L) A 120000 {b)

' [ \ 100000
0.9x10* ] \ 80000
0.6x10* 60000
0.3x10* ] \ Aoo00
/ 20000
05107 0
— SO,i (ug.m?) — S0,j (ug.m")
0.35 0.70 -
0.30 1¢) / 0.60 1d) /ﬁ
0.25 / 0.50 1 /
0.20 0.40 1 /
0.15 0.30 - /
0.10 / 0.20 -
0.05 0.10
0.00 0.00
0 4 8 12 16 20 24 0 4 8 12 16 20 24

Temps (h UTC) Temps (h UTC)

FIGURE 4.15 — Analyse de la simulation REF : variations temporelles de a) HySO, prod
la concentration en acide sulfurique apres production et avant consommation (ppb); b) J
le taux de formation de particules par nucléation (cm™3.s71); ¢) SO, ; la concentration en
aérosols sulfatés (ug.m=?) dans le mode i et d) SOy la concentration en aérosols sulfatés

dans le mode j.

A 11 UTC, alors que la concentration en acide sulfurique n’est pas nulle (0.60x10~*
ppb) le processus de nucléation est stoppé (taux de nucléation et contributions proche
de 0). Ceci s’explique par le fait que la surface disponible pour la condensation (nombre
et rayon médian ayant fortement augmenté) est devenue tres importante ce qui bloque

la nucléation. Ceci montre bien la capacité du modele a représenter la compétitivité des
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processus. La majorité des molécules présentes condensent et les particules coagulent. Les
accroissements alors qualifiés comme rapides du nombre de particules dans le mode ¢ et
du rayon médian dans les deux modes ralentissent a partir de cet instant de méme que
les concentrations massiques en sulfates. Ces derniéres ayant atteint 0.35 et 0.60 pg.m=>
respectivement pour les modes 7 et j.

Au coucher du soleil, soit a 14 UTC, I’acide sulfurique n’est plus produit et le processus
de condensation s’arréte (valeurs des contribution au rayon quasi-nulles dans les deux
modes).

De 14 a 24 UTC, la configuration est semblable a celle de la période 00 - 03 UTC.
Seules les contributions de la coagulation et du mode merging ne sont pas nulles dans les
deux modes et pour les deux parametres. La coagulation reste le processus majoritaire
sur cette période et est responsable de la diminution du nombre de particules qui atteint
finalement 2775 dans le mode i et 525 dans le mode j ainsi que de l'augmentation du

rayon médian atteignant 0.02275 et 0.0675 pm dans les mode ¢ et j respectivement.

4.2.4 Comparaison observation-modélisation 0D d’un événement

de nucléation en condition de panache volcanique

La figure 4.17a correspond a la variation temporelle de la distribution en taille ob-
servée par le DMPS a l'observatoire du Maido le 21 Mai 2015. Ce jour est caractérisé a la
fois par la présence du panache volcanique au Maldo mais également par un événement de
nucléation. Les trois autres spectres dimensionnels 4.17by, 4.17¢; et 4.17d; correspondent
a trois simulations 0D. Pour déterminer I'influence liée au choix d'une dispersion (o; ;)
fixe ou variable des modes dans le modele, elle a été fixée pour la premiere simulation (b)
(4.17by et 4.17bs) et est variable pour la seconde (c) (4.17c; et 4.17cy). Pour ces deux
simulations, les parametres du mode transitoire de nucléation R,,,. et 0,,. ont respec-
tivement été fixés a 10 nm et 1.55. La troisieme simulation (d) (spectre 4.17d;) est le
résultat en 0D de la configuration utilisée lors de la simulation 3D exposée en section 4.3.
Cette configuration comprend une dispersion fixe et un rayon médian ainsi qu’'une dis-
persions du mode transitoire de la nucléation de 12.5 nm et 1.40 respectivement. Associé
a ces trois spectres modélisés, un graphique représente également une comparaison entre
la variation temporelle de la concentration en particules (cm™%) mesurée par le DMPS en
bleu, mesurée par le CPC en noir et modélisé par le modele 0D en rouge. Cette derniere
correspond a la somme des termes NO; et NO; du modele. Enfin, pour ces simulations,

les concentrations de SO, varient selon ’évolution temporelle mesurée par ’analyseur au



CHAPITRE 4. MODELISATION MESO-ECHELLE DE PANACHE VOLCANIQUE 181

Maido le méme jour et disponible sur la figure 4.16.
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FIGURE 4.16 — Evolution temporelle des concentrations en dioxyde de soufre a 1’observa-
toire du Maido le 21 Mai 2015

De 00 a 04h30 UTC

Sur le spectre dimensionnel issu des mesures DMPS (4.17a), on observe la présence
d’un seul mode entre 00 et 04h30 UTC. Les particules de ce mode sont caractérisées par
des rayons allant de 20 & 250 nm. Des concentrations fortes sont observées (entre 5e? et 4e?
em™3) pour les particules de 100 nm. Parce qu’aucun autre événement de pollution s’est
produit dans la nuit du 20 au 21 Mai 2015, nous assurons la forte probabilité pour que
ce flux de particules provienne du panache volcanique. Les concentrations en dioxyde de
soufre sur cette période varient entre 20 et 10 ppb (4.16) ce qui est la preuve que le Maido
est sous les conditions du panache. La nuit, la production d’acide sulfurique est nulle et
le processus de nucléation ne peut se déclencher. La question de I'origine de ces particules
se pose alors. Nous réfutons I’hypothese selon laquelle ces particules se soient formées par
nucléation 10 heures plus tot. En effet, avec un vent moyen de 10 m.s~! celles-ci mettent
en moyenne deux heures pour étre transportées jusqu’a 'observatoire depuis le cratere.
Cette remarque se base sur les résultats de la simulation 3D de la section 4.3 suivante
incluant la dynamique. Comme indiqué dans la section 3.3, nous supposons que le Piton de
la Fournaise émet directement des sulfates au niveau de 1’évent. Ces particules coagulent
lors du transport nocturne et arrivent grossies au Maido avec la tailles caractéristique de
100 nm.
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F1GURE 4.17 — Comparaisons entre 1’évolution temporelle de la distribution en taille des
particules mesurée au Maido par le DMPS (a) et modélisée via trois simulations (by), (c)
et (dy) par Méso-NH en version 0D.
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Sur les trois spectres issus de la modélisation 4.17by, 4.17¢; et 4.17d; un seul mode
est également simulé et son initialisation (4.7d) est bien respectée. Ceci est confirmé
sur les graphiques 4.17by, 4.17co et 4.17dy qui représentent la variation temporelle du
nombre totale de particules. En outre, les apports sporadiques (01 et 04 UTC) de fortes
concentrations (>1e? em™) ne sont pas modélisées du fait de I’absence de la dynamique

dans la version 0D.

De 04h30 a 06h30 UTC

Sur le spectre dimensionnel issu des mesures DMPS (4.17a), on remarque la présence
(1e* em™3) de particules fines (10 nm) dés 04h30 UTC. A 05h30 leur concentration aug-
mente brutalement (>1e® cm™?). Sur la période 05h30-06h30 UTC, on observe un gros-
sissement de ces particules et le spectre de nucléation s’étend de 10 a 80 nm. En méme
temps qu’elles nucléent, qu’elles grossissent par condensation et qu’elles coagulent on ob-
serve un apport de particules. Cet apport peut également étre constaté sur la 4.16 ou les
concentrations en SOy passent de 20 a 130 ppb a 06 UTC. Ceci engendre un <pied de
nucléations étroit et vertical.

Sur cette période, les spectres modélisés montrent des résultats sensiblement différents.
La présence des particules de 10 nm est modélisée une demi-heure plus tard (05 UTC)
pour chaque simulation. Contrairement a ce qui peut étre observé sur le spectre de la
simulation (c), celui de la simulation (b) montre que Méso-NH ne simule pas assez de
particules de taille 10 nm sur la période et le <pied de nucléation> est coupé. Ceci vient
du fait que la dispersion des modes de distribution ne varie pas. Lorsqu’il varie, la période
de nucléation des particules de 10 nm est bien modélisée et s’étend de 05h30 a 06h30.
La distribution en tailles de la simulation (d) montre les mémes tendances que celles
de la simulation (b). Dans les trois simulations Méso-NH surestime la concentration en
particule totale d’un facteur 2 au pic de nucléation (05 UTC). En effet, alors que le DMPS

3 au pic, Méso-NH modélise 182 000 c¢m 3 pour les simulations (b)

mesure 100 000 em™
et (c) et 160 000 cm ™3 pour la simulation (d). La différence de nombre de particules
observé et modélisé s’explique par le fait que dans le cas du modele 0D la dynamique
est absente et I'apport de particules pouvant inhiber le processus de nucléation n’est pas
possible. L’écart du nombre de particules modélisé entre les simulations (b) et (d) vient
du réglage des parametres du mode transitoire de nucléation. En effet, le R,,,. étant plus
grand (12.5 nm) dans la simulation (d) que dans la simulation (b) (10.0 nm), la nucléation
est plus inhibée et le nombre de particules formées est moins important (cf section 4.2.2.1,

paragraphe 5).
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De 06h30 a 14 UTC

Sur cet intervalle de temps, les particules mesurées de plus de 20 nm issues de la
nucléation grossissent par condensation et coagulation. Ce grossissement est rapide et les
particules correspondant a 'isoligne de concentration le* em ™2 atteignent déja la taille de
100 nm a 07 UTC. Celles inférieures a 20 nm continuent de nucléer jusqu'a 11 UTC. Au
dela de 11 UTC, le grossissement est moins important et elles commencent a s’accumuler.

Les résultats issus des trois simulations montrent un grossissement des particules plus
lent. En effet, les particules qui correspondent & lisoligne de concentration le* cm™3
atteignent 100 nm a 09h30 UTC soit 2h30 plus tard que dans l'observation. De plus,
en dessous de 20 nm MésoNH simule de trés faibles concentrations (<le! cm™2) apres 09
UTC. Cela signifie que dans la simulation, les especes en phase gazeuse ne nucléent plus et
condensent intégralement sur les particules préexistantes alors qu’en réalité, la nucléation
n’est pas totalement inhibée. Malgré la sous-estimation du nombre de particules dans
cette gamme de taille, la concentration totale modélisée (175 000 cm™2) est trois fois plus
importante que celle observée (5000 ¢m™3). Enfin, les particules continuent de grossir
jusqu’a 14 UTC soit trois heures apres ’observation. Du fait d’un sigma fixe, les particules
associées a I'isoligne de concentration le* em ™2 sont caractérisées par une gamme de taille
plus importante (de 40 a 130 nm) dans les simulations (b) et (d) que dans la simulation
(c) (de 50 & 120 nm).

De 14 a 24 UTC

A 14 UTC le soleil se couche, I'acide sulfurique n’est plus produit et la condensation
s’arréte. Les particules coagulent seulement et les concentrations chutent brutalement (de
5et em™3 & 5e* em™3). Néanmoins, des apport en particules entre 20 et 250 nm sont
visibles comme sur la période 00 - 04h30 UTC.

En accord avec l'observation, Méso-NH ne simule plus de nucléation. En outre on
constate encore la présence d'un grossissement lent. Ceci s’explique d'une part par le
fait que la production en particules quelques heures auparavant a été plus importante
et d’autre part parce qu’il y a plus d’accumulation de particules du fait de ’absence de

dynamique et de sédimentation.

Lien vers les simulations 3D

I est important de noter que les choix de configuration de la simulation (d) sont
ceux utilisés dans la section suivante pour la simulation 3D du panache volcanique du
piton de la Fournaise. Il est évident que ceux de la simulation (¢) engendrent de meilleurs

résultats (dispersion variable). Néanmoins, en trois dimensions, la variabilité du ¢0,,; ;
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engendre une instabilité numérique qui est liée a une augmentation brutale du rayon
médian (croissance tres rapide). L’exposant 6 du rayon médian donne lieu a un dirac
qui pose des problemes de conservation dans le schéma d’advection. De plus, bien que
la simulation (d) soit caractérisée par une concentration en particules totale plus proche
de lobservation que les simulations (b) et (c¢), la valeur importante de Ry, (12.5 nm)
qui la définit engendre un manque de particules fines (10 nm). Ce manque se traduit pas
une rupture du pied de nucléation a sa base. Néanmoins, le choix d’un rayon du mode
transitoire de nucléation plus faible engendre également une instabilité numérique. En
effet, dans ce cas trop de particules sont créées et le moment 0 dépasse les limites de
définition de la variable. Enfin, parce que les différences entre les spectres dimensionnels
modélisés et celui observé viennent majoritairement de I’absence de la dynamique et de
celle du processus de sédimentation, il est nécessaire d’effectuer des simulations 3D qui

les incluent.

4.3 Simulation 3D du panache volcanique des 19 et
20 Mai 2015 (Article)

4.3.1 Description de ’article

A Taide du modele Méso-NH, nous avons simulé le panache volcanique engendré
par ’éruption du Piton de la Fournaise lors des 19 et 20 Mai 2015 en trois dimen-
sions. A partir de cette simulation, nous avons étudié les processus de FNP au sein du
panache et déterminé spatialement le déclenchement de la nucléation. Pour simuler la
hauteur d’injection du panache, nous avons utilisé un schéma de convection volcanique
récemment développé par le laboratoire d’aérologie de Toulouse (Gheuzi et al, in prep). La
représentation des flux de SO5 a I’évent est basée sur les mesures DOAS réalisées lors de la
campagne STRAP 2015. Parce que 'appareil ne mesure pas la nuit, les valeurs de flux ont
étés linéarisées et ajustées. Dans le but de vérifier 'exactitude de 'altitude et de la trajec-
toire de propagation du panache, nous avons comparé les concentrations SOy modélisées
a celles mesurées en différents points de I'ile (analyseurs a différentes stations) et dans le
vol ULM du 20 Mai 2015. La simulation comprend toutes les améliorations apportées au
schéma ORILAM et exposées en section 4.1. La distribution en taille de particules qui
caractérise 'atmosphere de fond lors de la simulation correspond a la moyenne mensuelle
(mai) des spectres issus de la mesure du DMPS au Maido a 00 UTC. La dispersion des

deux modes de distribution est fixe. Les caractéristiques du mode transitoire de nucléation
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sont celles choisies apres I’étude de modélisation 0D faite en section 4.2.

En accord avec les observations, le panache simulé se propage sous 3000 m d’altitude
et est caractérisé par de forts gradients verticaux et horizontaux de SO,. Les concentra-
tions maximales de dioxyde de soufre sont simulées a I’évent (supérieures a 10 000 ppb).
A T'observatoire du Maido, 1’évolution temporelle des concentrations en SO, simulées suit
relativement bien celle mesurée a ’exception de deux périodes nocturnes. Le modele sous-
estime d’un facteur 20 les concentrations entre 23 et 00 UTC le 19 mai et surestime
celles entre 16 et 22 UTC le 20 mai avec le méme facteur. Cette différence est due a une
mauvaise orientation du panache et un mauvais réglage des flux de SO5. Nous soulignons
alors la complexité de simuler correctement la hauteur d’injection et les concentrations
en SO, la nuit. La difficulté s’explique par la forte sensibilité des parametres du schéma
de convection volcanique utilisé (notamment le coefficient d’entrainement) et par les in-
certitudes de la mesure DOAS. En outre, parce que le modele simule correctement les
concentrations de 03 & 11 UTC le 20 mai (période importante pour la compréhension des
processus FNP) nous focalisons I'analyse sur cette période. Nous présentons les coupes
transversales horizontales et verticales du nombre de particules pour 00, 03, 06 et 12
UTC le 20 mai. La nuit, les concentrations en nombre de particules dans le panache sont
proches des concentrations ambiantes. Au lever du soleil, elles augmentent brutalement et
étonnamment, les zones pour lesquelles les concentrations en nombre de particules sont les
plus élevées ne correspondent pas a celles des fortes concentration en SO,. Deux raisons
permettent d’expliquer cette différence. D’une part, les concentrations de SO, peuvent
diminuer uniquement par dilution alors que le nombre de particules augmente lorsque la
production est supérieure a la dilution. D’autre part, nous expliquons que d’autres pro-
cessus tels que 'ensoleillement, les variables météorologiques et le nombre de particules
préexistantes sont impliqués dans le processus de nucléation. De plus, nous montrons la
comparaison entre les évolutions temporelles simulée et mesurée de la distribution granu-
lométrique des aérosols a ’observatoire. Meso-NH représente correctement 1’événement de
nucléation ainsi que le grossissement des particules. En outre, il surestime la a croissance
des particules supérieures a 150 nm a partir de 08 UTC et omet les apports de particules
de taille 50-200 nm la nuit. Cette remarque met une nouvelle fois en évidence la possibi-
lité d'une émission de particules primaires directement a la source. Meso-NH sous-estime
également d’un ordre de grandeur les concentrations de particules pendant la journée au
Maido et surtout pendant la période nucléation. Ceci est principalement lié au réglage des
parametres du mode de nucléation dont le choix est issu des simulations 0D. Dans I"'ULM,
alors que les concentrations modélisées de SO5 concordent fortement avec celles mesurées,

celles de la concentration en nombre de particules sont supérieures lorsque l'avion est
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loin du cratere (Maido) et inférieures lorsque I’avion est proche. La sous-estimation des
concentrations est due a 1'utilisation de deux modes uniquement. Cette aspect souligne la
nécessité d’ajouter un troisieme mode propre a la nucléation. Dans la deuxieme période
Méso-NH sous-estime les concentrations en raison i) des forts gradients, ii) des parametres
de nucléation et iii) de I'absence d’émissions primaires. Au levé du soleil, les taux de
nucléation modélisés augmentent rapidement et les valeurs maximales (>10% cm™3.s71)
sont simulées a 05 UTC. Cette augmentation montre la forte influence du rayonnement
solaire sur le timing de la nucléation. La répartition spatiales des fortes valeurs des taux
de nucléation coincide avec celle des fortes concentrations en SOs. Les valeurs les plus
élevées sont simulées & évent (3x10° em™3.s71) et de tres fortes valeurs (10% em™3.s71)
sont également simulées jusqu’a une distance de 30 km du cratere. Nous concluons que la
plupart des particules mesurées au Maido les 19 et 20 Mai en tout instant ont été formées
30 minutes plus tot c’est a dire a plus d’une dizaine de kilometres de I'observatoire. Les
valeurs de J sont également plus élevées au coeur du panache, la ot le SO; est le moins
dilué. Enfin, nous établissons le lien entre 1’évolution temporelle des concentrations en
nombre de particules (produit), celle des concentrations en SOq (source) et celle du taux
de nucléation. Ces résultats révelent que le nombre de particules fraichement formées et
inhibe le processus de nucléation avant le coucher du soleil. La concentration maximale en
nombre de particules correspondant a ce point de saturation est atteinte vers 10 UTC et
est de 7x10* em™3. Ce moment ne correspond pas au maximum du rayonnement solaire

(05 UTC).

4.3.2 Article
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Abstract.

1 Introduction

Through their emissions, volcanoes represent one of the most important natural pollution sources in the atmosphere
(Mather et al., 2003). Volcanic plumes causing by eruptions have an impact on Earth’s radiation budget, environment and
human health. Stratospheric eruptions impact on climate is well documented. In contrast, aerosols released into the
troposphere by continuously degassing and sporadically erupting volcanoes have only gradually of greater interest since
1990. In their review, Oppenheimer et al., 2011 concluded that tropospheric volcanic emissions could represent an important
forcing factor that was necessary to estimate. As a response and by using a global aerosol microphysics model, Schmidt et
al., 2012 quantified this impact on the cloud albedo radiative forcing under pre-industrial and present day. They found that
volcanic degassing increases global annual mean cloud droplet number concentrations by 40% under pre-industrial
conditions and by 10 % in the present day. Unlike explosive eruptions which often lead to column of gas, particles and ash
that can reach the stratosphere, effusive types produce volcanic plumes essentially characterized by high gaseous species
concentrations, especially sulphur. Piton de La Fournaise volcano is characterised by sporadic eruptions that generate
effusive gas-rich plumes. Tulet and Villeneuve, 2011 highlighted that the total SO, emission during the 2007 eruption of
PDF reached 230 kt with 60 kt which was oxidized to sulfuric acid. It is well established that sulphur emissions lead to
sulphate aerosol formation, but the mechanisms involved in volcanic plumes are still not well understood. The gas to aerosol
conversion by new particle formation has been suggested (Robock, 2000) then observed by (Boulon et al., 2011) and finally
recently analysed within Etna (Sahyoun et al., 2019) and Piton de La Fournaise volcanic plumes (Rose et al., 2019). Rose et

al., 2019 gave the first analysis of both frequency and intensity of NPF event for tropospheric effusive gas-rich volcanic
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plumes at Maido observatory which was 39 km away from the vent. Through a statistical analysis based on 36 “plume days”
they observed that NPF event occurred 86 % of time whereas 71 % for non-plume days. They also reported that the effect of
plume conditions on particle growth rate (GR) between 12 and 19 nm was bounding and despite of high GRi2.19 values
reported on strong plume days, GRi2.19 for other “plumes days” were lower than those for “non-plume days”. In contrasts,
both J, and Ji» new particle formation rates were significantly higher throughout plume conditions. They highlighted also
that the condensation sink average (CS) which represent the loss of precursor vapours on pre-existing particles and directly
affect the amount of precursors available for NPF was higher during “plume days”. These results well show the nonlinearity
between particle formation, sources and sink. They concluded that “Increased SO, mixing ratios measured concurrently in
plume conditions most likely compensated for the strengthened loss rate of the vapours and let NPF happen suggesting at the
same time a key role of HoSOj4 in the process”. This hypothesis implies that sulphur dioxide and sulphuric acid species as
freshly formed and pre-existing particles (primary) are simultaneously advected to the Maido observatory within the
dispersive domain of the plume. As particle transport assumptions between two observation points are difficult to verify, it is
necessary to resort to modelling. The first objective is to know when and where does the new particles are formed in the
plume. The second is to verify the hypothesis made by Rose et al.

We start by giving the method that we used to obtain our results (Sect 2). In this part we first describe the measurements that
have been done during the STRAP campaign and we highlight the principle preliminary results that are more precisely
supported in Tulet et al., 2017 (Sect 2.1). We second expose the simulation configuration by describing the model and the
physical parameterizations that have been used (Sect 2.2). We present also how the simulation has both been initialised and
adjusted (Sect 2.3). Then, we both expose and discuss the 3-D simulation results (Sect 3). In this second part we first analyse
the simulated plume structure by regarding the sulphur dioxide transport (Sect 3.1). We verify also both its injection height
and trajectory by comparing simulated concentration to the measurements. We secondly present the evolution of the particle
number distribution within the plume with a particular focus on Maido observatory (Sect 3.2). We thirdly highlight the 3D
nucleation process timing and location within the volcanic plume (Sec 3.3). We fourthly represent the existing link between
the source (SO,), the production (nucleation rates) and the products (particle number) that characterise our simulations (Sec

3.4). Finally, we give all our interpretations in a conclusion (Sect 4).

2 Method
2.1 Observation

The STRAP (Synergie Transdisciplinaire pour Répondre aux Aléas liés aux Panaches Volcaniques) campaign was conducted
in 2015 on La Réunion Island (Tulet et al., 2017). By investigating the Piton de la Fournaise volcanic plumes, the main
objective was to improve our knowledge about physico-chemical processes involved in tropospheric volcanic plumes and
their temporal and spatial evolution. To fulfil this objective, measurements were established at both the convective and the

dispersive domains of the plumes. This strategy allows to obtain information about emission, formation, transport, dispersion
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and deposition of volcanic particles. In 2015, four eruptions were observed (Peltier et al., 2016) constituting a database of 85
days. This database included the estimates of SO,, CO, and H20 emissions by both MultiGas (Multi Component Gas
Analyzer) and DOAS (Differential Optical Absorption Spectroscopy) measurement method, the altitude of the plumes above
the vent, the SO, concentrations (SO, analyzers) at several locations on La Réunion Island, the aerosol size distributions
(DMPS) at Maido observatory (Baray et al., 2013) and both the aerosol particle number and SO, concentration in Ultra-Light
aircrafts. Aerosol extinction profiles and plume climatology were also reported. The first analysis made by Tulet et al., 2017
highlighted that the plume height was ranging between 2500 and 4000 m a.s.l. and both strong SO» mixing ratio (> 1000
ppb) and particle concentrations (> 50 000 cm-3) were measured and modelled over a distance of 20 Km from the volcano.
At the vent, several daily SO, emission averages exceed 1500 t.d"!. At Maido observatory (21.07960°S, 55.38410°E) which
is situated at 40 km from the vent, the highest SO, mixing ratios peaks were measured during 20 and 21 May 2015 and
reached 433.5 and 288.1 ppb. Since these high concentrations are associated to strong volcanic plume conditions at the site,
these days present a great interest in analysing aerosol processes involved in the plume. Moreover, the high particle
concentrations also measured at Maido indicated that an important formation of new particles happened in the plume. These
new particles are mainly attributable to the gas-particle conversion through the nucleation and condensation processes. New
particle formation has thereafter successfully been analysed without and within volcanic plume conditions (Foucart et al.,
2018 and Rose et al., 2019) at Maido observatory making the site location a major interest in this work. Based on AIS,
DMPS, SO, analyzer and meteorological measurements, and through a 36 plume days statistical analysis they observed that
NPF event occurred 86 % of time whereas 71 % for non-plume days.

The STRAP measurements which have been made in different locations become both a means of comparison and a way to
initialize our simulations. In this study we choose to rely on permanent scanning DOAS measurements to initialise the
simulated SO, flux at the vent. SO, concentrations were measured at three stations and these measurements allows us to
check the plume dispersion, high and trajectories in our model by implementing each location of them (figure 1). The three
stations are Maido observatory, Grand-Coude station (21.294333°S, 55.627917°E) at 10 km and the Volcanologic
Observatory of piton de La Fournaise (OVPF) (21.208611°S, 55.571944°E) at 7 km. Contrary to Grand-coude and OVPF
stations for which measurements are available from 18 May at 12 UTC, those from Maido Observatory start at 19 May at 18
UTC (figure 2). The DMPS helps to compare measured to modelled aerosol distributions at Maido all along the simulation
period. We rely on an Ultra-Light Aircraft which starts at 05 UTC and ended at 05h40 on 20 May. The aircraft contained
both a SO, analyzer and a CPC counter. We implemented its 3D-locations time in our model and we reproduced a virtual

flight.

2.2 Numerical simulation

In order to simulate the Piton de La Fournaise volcanic plume and the atmospheric processes involved, we used Meso-NH
(Lac et al., 2018, http://mesonh.aero.obs-mip.fr/). Meso-NH is a non-hydrostatic, anelastic and mesoscale atmospheric

model. It can be used at all scales ranging from synoptic to large eddy scales and run in a two-way nested mode involving up
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to eight nesting stages. This model has already been used to simulate volcanic plumes (Tulet and Villeneuve., 2010; (Durand

et al., 2014) and Pianezze et al., 2019).

2.2.1 General parametrizations

For momentum transport, we use a combination of the explicit Runge—Kutta temporal scheme and WENOS which is a fifth
order Weighted Essentially Non-Oscillatory space discretisation method (Lunet et al., 2017). The radiative scheme used in
the simulations provided by ECMWF and includes the Rapid Radiative Transfer Model (RRTM) parametrization for
longwave radiation (Mlawer et al., 1997). The shallow convection parameterization is based on mass-flux calculations given
by Bechtold et al., 2001. The turbulence scheme is based on Redelsperger and Sommeria, 1981 and 1986 and implemented
in Meso-NH according to (Cuxart et al., 2000). The three-dimensional mixing length of Deardorff, 1980 is used in order to
have more mixing and diffusion of scalar variables in the boundary layer. The microphysics scheme is the single-moment
bulk mixed-phase scheme ICE3 (Caniaux et al., 1994; Pinty and Jabouille, 1998) which predicts the mixing ratio of five
water species: cloud droplets, raindrops, pristine ice crystals, snow or aggregates and graupel. Meso-NH is coupled on-line
with the surface scheme SURFEx v7.2 (Masson et al., 2013, http://www.umr-cnrm.fr/surfex/) which calculates surface
fluxes above different covers which are defined in the ECOCLIMAP database (Masson et al., 2003; Faroux et al., 2013). The
natural cover soils interactions with atmosphere are simulated by the ISBA model (Soil-Biosphere-Atmosphere Interaction;
Noilhan and Planton, 1989), the marine surfaces interactions by the COARE model (Coupled Ocean-Atmosphere Response
Experiment, Fairall et al., 2003) and those for urbanized areas are simulated by the TEB (Town Energy Balance, Masson et
al., 2002) model. The surface aerosols and chemical compounds emissions are provided by the ECCAD (Emissions of
atmospheric Compounds Compilation of Ancillary Data, http://eccad.aeris-data.fr/). Biomass burning emissions are
represented by the monthly GFED3 (Global Fire Emissions Database, version 3; Werf et al., 2010) database. Biogenic
emissions are simulated by MEGAN (Model of Emissions of Gases and Aerosols from Nature; Guenther et al., 2012) and is
implemented in ISBA.

The initial and boundary conditions for gaseous chemical species are provided by the MOZART-4 (Model for OZone And

Related chemical Tracers, version 4; Emmons et al., 2010) dataset.

2.2.2 Volcanic convection scheme

The volcanic vent surface represents a small part of the surface grid-cell of the atmospheric model (Meso-NH). Despite this,
due to the extremely high temperature of the ejected volcanic material, and high concentrations in gas (especially water
vapor) and aerosol (pyroclast), a deep convective plume may form and significantly affect all types of model variables
(momentum, temperature, water phases, and gas and aerosol mixing ratios) at the grid-scale in the column above the vent.
Consequently, the volcanic heat sources, the aerosol and gas fluxes as well as the induced atmospheric convective motions
and associated transport of volcanic material are all sub-grid-scale processes which need to be parameterised. Gheusi et al.

(in preparation) have recently combined the one-dimensional stationary plume approaches of Woods, (1998) and Sivia et al.,
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2015. In this combination, the plume is composed of a lower and an upper part. At each model time step, the upward vertical
integration of a one-dimensional plume starts from the eruptive vent. The lower warm (unsaturated) part of the plume is
governed by Wood’s stationary equations. The plume initialization is based on the eruption source terms which are the vent
diameter, the temperature at the vent, the pyroclastic fraction, the H,O/SO; ratio and the speed of materials ejection. The
numerical integration is made with a specific vertical grid with a resolution of ~1m, much finer than in Meso-NH. The main
reason is that the vertical gradients in the lower part of the plume are very large, due to the massive lateral entrainment of
fresh air in the lowest tens of metres (Sivia et al., 2015). The entrainment coefficient used in our simulations follows the
formulation proposed by Kaminski et al., 2011 (their Eq.10). For each vertical level, the Wood’s model equations represent a
vertical balance of mass, energy and momentum. The plume variables (vertical fluxes) are then interpolated onto the Meso-
NH vertical grid.

The calculation of the upper part of the plume is performed as in Sivia et al. (2015), i.e. based on the cumulus
parameterisation of Pergaud et al., 2009. The idea is that once the volcanic plume has reached water vapor saturation, a
cumulus model does a better job than Wood’s model (especially because water condensation and associated heat release is
not considered in Wood’s equations). Once the plume variables have been calculated over all Meso-NH vertical levels, a
tendency term is finally computed for each model-resolved variable, as the result of the vertical convergence of the
associated vertical flux in the plume. (For instance, convergence of the enthalpy flux in the plume results in heating at the

grid-scale.)

2.2.3 Aerosol scheme

ORILAM (ORganic Inorganic Lognormal Aerosol Model; Tulet, 2005) is the aerosol scheme used in Meso-NH. By using
the moment method, it calculates the aerosol size distribution and chemical composition evolution through two distinct
lognormal modes representing two aerosol populations. Based on Whitby, (1978) the first mode (i) corresponds to the merge
of both the nucleation and Aitken modes and the second (j) mode represents the accumulation mode. These modes are
characterized by the median diameter, the maximum particle number and the dispersion. While the two other parameters
vary in our simulations, the dispersion of the mode is set to 1.4 and 1.6 for the i and j modes respectively.

The new neutral homogenous binary nucleation parameterization of Miittinen et al., 2018 has been implemented in Meso-
NH and is used for our simulations. Therefore, only the sulfuric acid and water species are involved in the nucleation
process. This assumption corresponds to the predominance of sulphur and water within the volcanic plumes. Moreover, the
parameterization is applicable for the full range of conditions in the Earth’s atmosphere and is particularly valid for a large
range of sulphuric acid concentrations (10* - 101° cm™) and temperatures (165 - 400 K) that corresponds to most of the
volcanic plume conditions. However, the authors noted that for very low and very high theoretical particle formation rates,
the parametrization may overestimate the rates of 10° in some cases related to the extremities of the validity ranges. In our
simulations, the aerosol size distribution of the freshly nucleated particles is characterized by a radius of 12.5 nm and a

standard deviation of 1.4. These values had been determined beforehand with a 0D version of MesoNH (BoxModel).
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Moreover, based on measurements, Rose et al., 2019 gave the hourly median parameters for the nucleation mode distribution
during daytime for both plume and event days at Maido observatory. The standard deviation and the radius values ranging
from 1.43 to 1.5 and from 6 to 12.75 nm respectively.

Particles can grow both by condensation and Brownian coagulation processes present in both modes. The condensable
vapours flux calculation is based on the principles given by Whitby and McMurry, 1997. The Brownian coagulation as the
global growth rate are both average expressions of the free-molecular and near-continuum regimes and are also given by
Whitby and McMurry, 1997. Pratsinis, 1988 estimated that this kind of procedure is a very good approximation in the
transitional regime.

Gas-particles interactions are parameterized upon a thermodynamic balance: EQSAM (Metzger et al., 2006) for inorganics
compounds and MPMPO (Griffin, 2005) for organics.

Sedimentation and dry deposition of aerosols are driven by the Brownian diffusivity and the gravitational velocity and had
been implemented according to Seinfeld et al., 1998.
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Figure 1: Dimensions of the first (left) and second (right) nested domains. The orography as well as cities, vent and stations

locations are also represented.

2.2.4 Simulation configuration

Initial and lateral boundaries conditions for meteorology were provided by the European Center for Medium-range Weather

Forecasts (ECMWEF, https://www.ecmwf.int/). The simulation has two nested domains (figure 1). The largest domain with
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high model grid spacing (2 km) is centred over La Reunion island and extends over 234 km from North to South and 254 km
from east to west. The smallest domain (92 km by 94 km) surrounded La Réunion with a horizontal model grid spacing of
500 m. The vertical grid has 64 levels stretched up from 10 m above the ground to an altitude of 22 km a.s.l,, with a
maximum vertical grid of 1 km. The simulation is about 60 hours and it starts at 12 UTC on 18 May 2015 and ended at 00
UTC on 21 Mai 2015 (figure 2). The simulation analysis focuses only on 19 and 20 May, so after 12 hours of spin-up period.
This period has been chosen with respect to the STRAP campaign outcomes. During these days, strong SO» concentrations
were measured at Maido. Moreover, simulating two days allows to represent the diurnal cycle of the atmospheric dynamics
in the lower layers.

SIMULATION CONFIGURATION :

START END
18h 06h 18h 06h 18h
| l | L 1 1 | L | L
I : | L | * I ' I :
18 May 19 May 19 May 20 May 20 May 21 May
12h UTC 00h UTC 12h UTC 00h UTC 12h UTC 00h UTC
! i
i
— oy 1 > -
SPIN UP ANALYSED PERIOD

!
1
1
i
1
1
1
i
Dataset : !
1
ULM at 05:00
uTC (SO, and
CPC)

S0, concentrations :

!

DMPS and CPC :

Maido Obs.

T —

Figure 2: Timeline configuration of the simulation and data availability. The database is constituted of both ULM and stations

measurements and is a means of consistent comparison.

2.2 Sulphur dioxide fluxes and height plume injection adjustments

Both the uncertainty of measurement and the erratic behaviour of the Piton de la Fournaise eruption over the studied period
makes the SO, emission and height plume injection determination complex. Durand et al., 2014 showed the high sensitivity
of the height injection on surface SO, concentrations which was particularly linked to the steep relief of Reunion Island.
Moreover, the SO, automatic DOAS measurements system presents flux measurement error. This error is a combination of
the errors related to spectroscopy, measurement geometry, atmospheric scattering, and wind parameters (Galle et al., 2010).
This leads to two main conditions: (i) observations can only be made during daytime, (ii) the volcanic plume must be in the
optical system overlap zone. Moreover, the aerosols UV absorption generates uncertainties that are difficult to identify
through SO, emission by absolute approach (ref??). Finally, the total error in the gas flux measurements were estimated to be

26% and 54% for clear sky and cloudy conditions respectively (Galle et al., 2010).
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The temporal evolution of the convection scheme parameters and SO, fluxes were adjusted following two steps. The first
step consisted in setting the height plume injection. Thus, we relied on both the altitude and location of the three SO»
measurement stations. Their position enabled to estimate if the plume was above, under or about 2200 m or if it was
channelled to Grand-Coude following the steep slopes by subsidence. To refine the height injection, we choose to set all the
parameters defined in the volcanic convection scheme except the entrainment coefficient. The vent coordinates are
21.258058°S, 55.724792°E, its surface is set to 50 m?, the temperature insight the cone to 1273 K, the H20 fraction to 0,70,
the pyroclastic fraction to 0 (assumed to be negligible) and the material ejection speed to 0.25 m. s”'. By changing the
entrainment coefficient every hour, we obtain a temporal variation of their values reported in figure 3. This variation shows
both three high and low period values. The stronger the coefficient value is, the lower the plume height injection is. The first
low coefficient period is from 12 to 18 UTC on 18 May and is constant with 0.05. The second is from 03 UTC on 19 May to
02 UTC on 20 May for which the entrainment varies between 0.05 and 0.1. The third period extends between 08 and 12
UTC on 20 May with a coefficient value of 0.1 to 0.15. Reverse, the high coefficient periods are from 18 UTC on 18 May to
02 UTC on 19 May, from 03 to 07 UTC on 20 May and from 12 UTC on 20 May to 00 UTC on 21 May. They are
characterized by three peaks which are about 0.5 at 19 UTC on 18 May, 0.35 at 05 UTC on 20 May and 0.5 at 17 UTC on 20
May respectively.

0,5 +

0,2 +

12h 18h 00h 06h 12h 18h 00h 06h 12h 18h 00h
19 May 20 May 21 May

E Entrainment coefficient
Figure 3: Temporal evolution of the entrainment coefficient obtain by adjusting the height plume injection. It is the only source

term parameter of the volcanic convection scheme which varies.

As a second step, the SO, fluxes estimated by DOAS and injected at the vent in our simulations had been adjusted in time, in
order to simulate SO, concentrations that fits to the observed ones. To obtain this evolution, we first filled the night-time gap
by linearizing the daytime maximum. Then, we adjusted the emissions several times by comparing the SO, mixing ratios at
different locations on the Island. The originally DOAS dataset (hourly averages and maxima) as well as the linearized and
the adjusted temporal evolution of the SO, vent fluxes from 12 UTC on May 18 to 00 UTC on 21 May are is given on figure

4. The adjusted evolution is consistent with the original DOAS data when they are available. It is close to maximum values
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from 04 to 11 UTC on May 18 and it follows the linearized curve. Then its values are nearby the DOAS estimated flux
averages from 04 to 12 UTC on May 19 and May 20. During night-time the adjusted evolution rarely joined the linearized
one. Three peaks were necessary to create which are 81 kg. s' at 19h30 on 18 May, 75 kg. s at 15h30 UTC on 19 May and
40 kg. s at 21h15. We are aware that these adjustments may not represents the real night-time variations and are difficult to

explain. Nevertheless, the tremor seismicity evolution shows two peaks during the 19 to 20 may night which correspond to

eruption intensifications (appendix 1).
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Figure 4: Hourly averaged (blue) and maximum values (orange) of SO: fluxes (kg. *!) estimated by DOAS from 18 to 21 May 2015.
Considering the maximum, the red dotted line represents the linearization which fill the night-time gap. The green line

corresponds to the final adjusted temporal evolution of the flux used for the simulation.

3 Discussion and results
3.1 Sulphur dioxide transport and validation

The Piton de la Fournaise volcanic plume trajectory and height are subject to both the trade winds and the local thermal
circulations. The interaction between the trade winds and the relief creates strong climate asymmetry and many
microclimates and the plume is also affected by diurnal effects. The warming of mountains slopes by solar radiation during
the day, or radiative cooling overnight, is transmitted to the surrounding air layers and creates a complex thermal and local
circulation (sea breezes, anabatic and katabatic winds). Therefore, during night-time the plume tends to quickly subside and

the SO, stagnate in the volcano area especially in the rampart river. During the day, with the convective boundary layer
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development the plume is higher, and its orientation is mostly affected by the trade winds. The global trade winds direction
tend is from southeast to north-west. Consequently, the simulated volcanic plume takes this direction most of the simulation
time and often reaches the Maido observatory (figures 5 and 6). However, we vertically simulate a horizontal winds
orientation divergence. Under 3000 m a.s.l. simulation shows predominantly South-Easterly, above 3000 m a.s.l. they are
South-South-Easterly (appendix 2). As a consequence, when the height plume injection exceeds this altitude, the plume
follows these two directions in the dispersive one. Between 0 and 1500 m a.s.l., trade winds coming from the south-east are
separated by the high topography of the island which act as an obstacle (Lesouéf et al., 2011). They are confined under the
inversion layer and forced to bypass the relief forming two branches (Soler, 1997). MesoNH simulates these branches
defined as acceleration zones at north and south ends of Reunion island with high wind speed values reaching 16 m.s-1.
Beyond mountains, inside valleys and particularly in the calderas, the model simulates weak wind speeds values which are
lower than 3 m.s-1. At north-west of the island and above the ocean, MesoNH represents a returning loop (Lesouéf et al.,
2011) which is also characterized by low wind velocities. Under 1500m, the volcanic plume is trained by this loop and the
SO2 stagnate in the area. Above 2000 m a.s.l., the wind speeds are more homogeneous, and the average is about 8 m.s-1.
Reliefs do not act as barrier anymore and the reversing loop disappears.

The figure 5 shows the evolution on 20 May of the MesoNH SO, (ppb) simulated plume from 03 to 12 UTC at 2200 m a.s.1..
At 03 UTC (fig. 5a), the model simulates a volcanic plume which is oriented toward the Maido observatory (northwest).
During this hour, the entrainment coefficient is weak but near to the vent, the plume is lowered to the ground by subsidence.
Strong (12 m.s-1) wind velocity are also simulated in this area. Therefore, at the surface, the highest SO, concentrations (>
2000 ppb) is simulated at 2 km distance from the vent. Very high concentrations of 1500 ppb are simulated in the sixth first
kilometers from the vent as well at 500 m above Plaine des Cafres which is located 20 km from the vent (not represented
here). About 1000 ppb are modelled at Dimitile summit (2300 m a.s.] and 30 Km from the vent) which is a geological
expansion of the highest mountain of La Réunion Island, the Piton des neiges (3070 m a.s.l.). Beyond this summit which act
as an obstacle simulated SO, concentrations are under 500 ppb. They are ranging between 100 and 400 pb at 2200 m a.s.l. in
the Cilaos caldera and are under 100 ppb in Mafate. Maido observatory is situated within a horizontal gradient which
represent the southern limit of the plume and simulated concentration is 70 ppb. At 06 UTC (figure 5b) and after the sixth
first kilometers from the vent the plume extends horizontally all along the cross section and vertically above Mafate and

Cilaos calderas.
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Consequently, it is more diffuse and simulated SO, concentrations values are two times under those three hours ago at 500 m
above the Plaine des Cafres and at Dimitile (ranging from 400 to 800 ppb) whereas they are two times higher at 2200 m a.s.1
in Cilaos and Mafate caldera ranging from 200 to 600 ppb. Moreover, MesoNH simulates 800 ppb in the Riviere des
Remparts, 300 ppb in Bras de la Plaine and about 150 ppb in the calderas floors which is due to weak wind velocities (less
than 5 m.s-1 in the caldera) and the stagnation of the gas. At 09 UTC (figure 5c), the orientation of the winds which are near
to the vent is changing and the plume is more advected to the north. Thus, the vertical cross-section is situated on the
southern limit of the plume. The Plaine des cafres location is not marked by high SO» concentrations at 2200 m anymore and
are less than 100 ppb. However, residual concentrations stagnate in the Cilaos and Mafate calderas and they range between
100 to 250 ppb. Whereas the plume was more than 1 km extended in this area 3 hours ago, it is confined under 2200 m a.s.I.
at that time and is 500 m extended. The model simulates 60 ppb at the observatory. At 12 UTC (figure 5d), the Maido
observatory is disconnected to the plume due to the wind direction change and MesoNH simulates 30 ppb at the station.
Week SO; concentrations are simulated (< 70 ppb) in Mafate and Cilaos calderas as well as at Dimitile and Plaine des Cafres
areas. Very high concentrations (> 1500 ppb) are still simulated in the sixth first kilometre distance from the vent. Finally,
during the night (not represented here) and at dawn (02 UTC), the plume tends to follow the reliefs and affect the areas of the
island near to the vent. With the boundary layer development, the plume tends to maintain at a stable altitude and is more

influenced by the height plume injection at the vent.

The figure 6 shows the comparison between the temporal evolution of the simulated and measured SO, concentrations at
each station. As the volcanic plume is characterised by strong SO, gradients, we selected 8 equidistant points in our model
(lat-1;lon-1, lat-1;lon, lat-1;lon+1, lat;lon+1, lat+1;lon+1, lat+1;lon, lat+1,lon-1 and lat;lon-1) which represent a 1 km? square
around the station location. The blue markers correspond to the 9 points average value and the error bars to the minimum and
maximum ones. Although the Maido station SO, measurements started at 15h30 UTC we show also the SO, MNH
concentrations from 00 to 15h30 UTC which are characterized by strong values before 07h00 with a maximum of 810 ppb at
04h00. Sulphur dioxide measurement clearly shows that the volcanic plume reached the Maido observatory three times for
two days. The first period was from 15h30 to 19h30 UTC on 19 May with a maximum of 450 ppb at 17h00, the second one
was from 20h00 on May 19 to 16h00 on May 20 with a maximum of 500 ppb at 00h30 and third was from 21h00 to 24h00
on May 20th with a maximum of 125 ppb. The MNH modelled plume also three times reached the Maido observatory
location. The first time is from 14 to 19h30 UTC with a maximum peak of 175 ppb at 17 UTC, the second time is from 01 to
13 UTC on 20 May with a maximum of 250 ppb at 04h30 and the third is from 21 UTC on 20 May to 00 UTC on 21 May
with a maximum of 105 ppb at 22 UTC. We note that MNH underestimates the SO, concentration during the first period and
missed 275 ppb at 17 UTC. These lower values are linked to the DOAS incertitude which is not able to measure during
night-time. MNH doesn’t simulate the 23h30 and 00h30 peaks on 19 and 20 May respectively but the error bar at 01 UTC
indicates that 30 minutes later the Maido station is close to plume gradients. Although both the trajectory and the plume

height are well simulated (appendix 3) the wind speeds are not strong enough to transport the SO to the station. However,
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the sulphur dioxide simulated concentrations fits well with those resulting from the observations from 04 to 10 UTC. This
period corresponds to the sunrises and the nucleation process triggering. Although the OVPF is situated at lower altitude, the
volcanic plume also reached the station several times as it is oriented in the same direction. The first period is from 00 to 06
UTC on 18 May and is characterized by two peaks of 250 ppb at 01 and 03h30 UTC. The second is from 12 to 17 UTC on
19 May with two peaks of 100 at 12 UTC and 70 ppb at 15h30 respectively. The third is between 04 and 09 UTC on 20 May
and is marked by a strong peak of 700 ppb at 05 UTC and a lower peak of 100 ppb at 08h30. The fourth period extends from
18 UTC on 20 May to 00 UTC on 21 May and show four peaks of 350, 150, 460 and 390 ppb at 18h30, 19h30, 21 and 23h30

UTC respectively. MesoNH well simulates two on four periods.
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Figure 6: Temporal evolution of both MNH and analyzer measurement SOz concentrations (ppb) at three stations (Grand-Coude,
OVPF and Maido observatory). The blue markers correspond to the 9 points average value and the error bars to the minimum
and maximum.

The figure 7 displays the 1D (figure 7a) and 3-D (figure 7b and 7c¢) temporal evolutions of both MesoNH and analyzer
measurements SO concentrations during the ultralight aircraft flight on 20 May 2015. On the temporal-vertical and 2200 m
horizontal (05 UTC) cross-sections, the vertical and horizontal locations of the aircraft are represented by the markers. The
measurement in the aircraft started at 05 UTC close to the Maido observatory and ended at 05h36 UTC close to the vent and
except from 05 to 05h05, the plane was above 2000 m a.s.l.. The model forecasts support the observations for all peaks
timing (05h11 UTC, 05h24 UTC, 05h28 UTC and 05h32 UTC) with a correct accordance. Each peak corresponds to both a
moment and a location for which the plane was in the plume. MesoNH well simulates the maximum concentrations for the
two first (1 and 2) SO, maximum (300 ppb modelled vs 250 ppb observed and 740 ppb modelled vs 680 ppb observed) but
underestimates the concentration for the two other peaks (3 and 4) close to the vent (425 ppb modelled vs 755 ppb observed

and 210 ppb modelled vs 420 ppb observed). These underestimations are due to location of the ultralight aircraft within a
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strong vertical gradient of SO, concentration. Simulations also underestimates SO, concentrations during the 10 first minutes
of the flight before reaching Maido observatory for the same reason. From 05:17 UTC to 05h19 UTC the flight was not in
the volcanic plume and it measured week concentrations (background). MesoNH also simulates these concentrations but

until 05h22 UTC.
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Figure 7: Temporal evolution of both measurements and MesoNH simulated SO2 concentrations (ppb) during the Ultra-Light
Aircraft on 20 May 2015 (a). The two other figures represent the SOz concentrations derived from aircraft observations (markers)
superimposed on the MesoNH simulated SOz plume through a temporal-vertical (from 0 to 4500 a.s.l.) b) and a horizontal c) (2200

m at 05 UTC) cross sections.

3.2 Evolution of particle number distribution within the plume and at Maido observatory

The figure 8 shows the evolution on 20 May of the MesoNH simulated particle number concentration (cm™) on a vertical
cross-section (left) from Maido to vent and on a horizontal cross section (right) at 2200 m a.s.l. As the particle number is
mostly linked to the sulphur dioxide concentrations, the figure 5 helps to understand particle concentrations patterns.
Therefore, we simultaneously compare date to date the figures 5 and 8. At 03 UTC (figure 8a), Since it is dawn, sulphuric
acid is not produced yet and nucleation process is not triggered. Thus, within the volcanic plume, particle number
concentrations are ranging from 600 to 800 cm-3 and correspond to the residual particles that formed 12 hours ago. The
simulated particle number background concentration is lower than 600 cm-3 under 2800 m a.s.l. and between 700 and 800
cm-3 above 2800 m. These higher concentrations in the upper layers are due to large scale contributions (horizontal
boundaries concentrations are given by the MOZART analysis). At 06 UTC (figure 8b), the simulated aerosol number
concentration roughly increases reaching values that are 10 to 100 times stronger that 3 hours before within the volcanic

plume while SO, concentrations are weaker.
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from Maido to vent and on a horizontal cross section (right) at 2200 m a.s.l. for a) 03, b) 06, ¢) 09 and d) 12 UTC.
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We model more than 40 000 cm™ above 2200 m a.s.]. from Plaines des Cafres toward the ocean and high SO, concentrations
patterns (figure 5b) do not necessarily correspond to the high particle number ones. Indeed, 200 m above Maido observatory
strong particle concentrations which are more than 40.000 cm™ are modelled whereas only 150 ppb of SO, are simulated in
the same area. This difference is first due to the fact that SO> concentrations can only decrease by dilution whereas particle
number increases when production is greater than dilution. This secondly highlighted the dependence of the nucleation
process in the plume to other parameters such as meteorological variables (temperature, radiation, relative humidity) and the
condensation sink (CS in s'!) which represents the loss rate of precursors vapours on pre-existing larger particles. The plume
propagates towards the Maido observatory and in calderas concentrations of 20.000 cm™ are simulated on the surface. The
upper limit of the plume is characterized by a strong vertical gradient at 3000 m a.s.I which is approximately the same
altitude than the SO, gradient. While it is not visible on the axis of the vertical cross-section, on the horizontal one we can
observe that the model simulates high concentrations close to the vent which are above than 40 000 cm?. At 09 UTC (figure
8c), the situation is very similar to the previous one and high particle concentrations are simulated within the plume.
However, it is possible to note that the 2200 m a.s.l. plume is more horizontally dispersed. Whereas SO, concentrations were
qualified as more diffuse, the particle number shows strong gradients particularly in the heart of the plume and close to the
vent. Once more, particle number concentration is the result of the balance sheet between dispersion and NPF production. At
12 UTC (figure 8d), winds changed their direction and particle number concentrations decrease in the axis of the vertical
cross section. They are ranging from 1000 to 15000 cm™. In the north of the island they are still strong and reach 40 000 cm™

above the ocean. At Maido observatory 5000 cm™ are simulated.

The figure 9 presents the comparison between observed (DMPS, fig 9a) and simulated (MesoNH, fig 9b) 19 and 20 May
2015 diurnal variations in 10-700 nm aerosol particle size distribution. The simulation data distributed in the same 26 bins
size distribution than the instrument.

First, on the 60-300 nm range, sporadic presence of strong particle concentrations are measures by the DMPS. They are from
5% to 10° cm™ between 02 UTC and 04 UTC on 19 May. This particle source is also visible on 20 May but extends from 00
UTC to 04 UTC and particle sizes are ranging from 20 to 300 nm. The simulation does not represent these size particles (fig
9b) at Maido. As no other local event happened at that time, we ensure that it comes from the volcanic plume. Moreover, the
SO, concentration vary between 10 and 200 ppb during this period which is evidence that observatory was in plume
conditions. At night, there is no sulphuric acid production and nucleation process cannot be triggered. The question of the
origin of these particles arises. We refute the hypothesis that these particles were formed by nucleation 10 hours earlier.
Indeed, with an average wind of 10 m.s’!, the time transport from the vent to the observatory is about 2 hours. We assume
that the Piton de la Fournaise directly emits sulphates at the vent which continuously reach as grown particles. Rose et al.,
2019 estimated that 4% of the total number aerosol distribution in the Piton de la Fournaise volcanic plume at Maido
observatory are attributed to primary particles during daytime. With a particular focus on accumulation modes it represents

42% for particles at 100 nm and 14% at 200 nm. This kind of volcanic primary sulphates source have already been
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highlighted by Allen et al., 2002 at Massaya volcano in Nicaragua. They estimated a mean SO4* concentration of 83 pg.m
in the fine aerosol fraction (< 2.5 um) of the Massaya plume that represent 80% of the mass of this fraction. Mather et al.,
2004 also showed that aerosol plumes are characterized by particles number fluxes (0.08 - 4.0 um) of 1017 s-1 and 1016 s!
for the Chilean Lascar and Villarrica volcanoes respectively. As Allen et al., 2002 we consider three origin of these particles
which are: i) a primary magmatic vapor phase, ii) the product of magmatic-hydrothermal interactions and iii) very high

temperatures oxidation of SO, in the vent, immediately above the magma surface.
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Figure 9: Comparison between observed (DMPS) and simulated (MesoNH) 19 and 20 May 2015 diurnal variations in 10-700 nm

aerosol particle size distribution. The diameter is in nm and the dN/dlog(Dp) concentration in cm (colorbar).

Secondly, both the DMPS and MesoNH simulation display a particle growth which starts at 04 UTC for both days.
Furthermore, on 19 May, whereas the DMPS representation reveals that this growth extends from 10 nm to 100 nm size and
happen between 04 and 12 UTC, MesoNH simulates this phenomenon between 04 and 10 UTC and it extends from 20 to
200 nm sizes. As there is no SO, measurements from 00 to 15h30 UTC this day (fig 2 and 6a) we are not able to precise if
the model underestimates of overestimates the SO, concentration at the observatory at that time. However, an
underestimation of SO, between 20 and 12 UTC could explain the shorter of the simulated growth. The underestimation of

nanoparticles concentrations in the simulation is due to the lognormal representation of the distribution, which does not
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adequately represent the nucleation peak at the tail of the function spectrum. On 20 May the particle growth extends from 04
to 11 UTC on both DMPS and simulation representations. MesoNH simulation also miss the 10-15 nm particle
concentrations gap. During the growth, MesoNH underestimates particle concentrations by a factor 2 with maximums of 60
000 cm™ against 100 000 cm™ measured by the DMPS.

Thirdly, the particle growth is followed by strong 20-150 nm particle intake from 12 to 18 UTC on 19 May and 12 to 14
UTC on 20 May (fig 6a). Once again, model does not represent these particle sources. It is partly due to the underestimation
of SO, concentration made by the model between 14 and 18 UTC on 19 May and between 10 and 15 UTC on 20 May but
also to the missing primary aerosol flux. Finally, MesoNH simulates very week particle concentrations (< 1 .cm™) between
10 to 35 nm after the growth period (from 07 UTC to the end of the simulation). It means that in the simulation the vapour

species do not nucleate anymore and completely condensate on pre-existing particles whereas in reality, nucleation is not

entirely inhibited.
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Figure 10: Temporal evolution of both measurements and MesoNH simulated particle number concentration (cm™) during the
Ultra-Light Aircraft on 20 May 2015 (a). The two other figures represent the particle number concentration derived from aircraft
observations (markers) superimposed on the MesoNH simulated SO: plume through a temporal-vertical (from 0 to 4500 a.s.l.) b)

and a horizontal c¢) (2200 m at 05 UTC) cross sections.

The Figure 10 displays the temporal evolution of both simulated and observed particle number concentrations during the
ultralight aircraft flight on 20 May 2015. During the take-off period, from 05:00 UTC to 05:07 UTC, the ultralight aircraft is
not in the volcanic plume. High aerosol concentrations measured by the CPC corresponds to the anthropogenic particles

emitted above Le Port city. At 05:20 UTC, the ultralight aircraft location is out of the volcanic plume and the simulated
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number concentration decreases at 500 cm™. This is in accordance with the observation showing that the atmospheric
background particle is correctly initialized. During its passage in the volcanic plume, the ultralight aircraft measured three
peaks of particles at 33000 cm™ (05:25 UTC), 32000 cm™ (05:28 UTC), 23000 cm™ (05:32 UTC). The model can retrieve
these peaks with 19500 cm, 12500 cm™ and 6000 cm?, respectively. One can note that the modelled peaks have a good
temporal concordance with the ultralight aircraft observations showing the correct location of the plume in the simulation.
Another remark concerns the increases of the underestimation close to the vent. We assume that it is first a consequence of
the nucleation radius value used in the parameterization (15 nm) that produces directly new particles in the Aitken mode
instead of nucleation mode (2 to 5 nm) and secondly due to the absence of volcanic primary particle flux in the model. These

differences on the nucleation radius could impact the number of the new particles formed in the areas of nucleation.

3.3 Evidence of nucleation process 3-D location in the plume

The Figure 11 shows the temporal evolution of the simulated nucleation rate (cm?.s') according to the neutral
parametrization of Maattanen et al, 2018 on a 2200 m horizontal cross-section from 03h to 14h UTC on 20 May 2015. While
the simulated nucleation rate was equal to zero during night-time in all the domain, it starts to increase within the volcanic
plume at 03 UTC (fig 11a), when the sun rises. The values which are simulated close to the vent (< 1 km) are 100 times as
much as those simulated far (> 1 km) with about 50000 cm=.s™! against 500 cm™.s”!. The high nucleation rates at the vent
highlights the nucleation dependence to the H>SO4 gas production and indirectly to SO, concentrations which are also 100
times higher above the vent. It indicates also that most of the nucleation process happen near to the vent. Conversely and
surprisingly the SO, plume horizontal cross section (fig 5a) shows also high concentrations (1500 ppb) between the vent
dans Dimitile summit that not coincides with the low nucleation rate (< 50 cm?.s™") in the same area at the same time. This
highlighted the almost-instantaneous nature of the nucleation process. Indeed, at 04h UTC the simulated nucleation rates are
particularly strong within the plume. They are 100 times as much as one hour before and ranging between 53 and 10° cm™.s”!.
The plume presents strong horizontal gradients which signify that nucleation majorly happen in the heart of the plume. At 05
UTC, the nucleation rate continues to increase in the proximal area of the vent exceeding 10° cm.s”!. The maximum
nucleation rates are reached at that time which corresponds to the nucleation peak. From 06 to 08 UTC, nucleation rates
remains very high (above 10° cm™.s!") between the vent and Dimitile summit. They are ranging from 1x103 to 2.5x10° ¢
35! in Cilaos and Mafate calderas as well as Maido observatory. Above the ocean they decrease each hours ranging from
5%10* to 2.5x10° cm™.s™" at 06 UTC, then from 2.5x10* to 1x10° cm?>.s! at 07 UTC and from 5x10° to 5x10* cm?.s!. As
previously shown on figure 5 the plume starts to change its orientation to be more south north at 09 UTC. From that time,
unlike nucleation rates stay above 10° cm3.s! at the east extremity part of the plume, they gradually decrease in the west part
and at Maido they are about 2x10° cm?.s™! at 09 UTC, 2.5x10* cm™.s1 at 10 UTC, 5x103 cm3.s!' at 11 UTC, 1x10? cm™.s™!
at 12 UTC and finally less than 1 at 13 UTC. From 12 UTC the nucleation rate diminution is global as it also decreases in the
east extremity of the plume. At 13 UTC there is a thin plume in which the nucleation rate do not exceed 2.5x10° cm3.s™! and

at 14 UTC and they do not exceed 5x10? cm3.s™!.
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Figure 11: Evolution of the simulated nucleation rate (cm3.s!) according to the neutral parametrization of Maattanen et al, 2018

from 03h to 14h UTC on 20 May 2015, represented on a horizontal cross section at 2200 m asl.
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Finally, we summarize the timing of the nucleation process within the plume. It is triggered at dawn (03 UTC), then it
quickly increases toward reach a maximum at 05 UTC, then high values are simulated toward 12 UTC and it quickly
decreases toward 14 UTC when the sun sets. This timing is consistent with the observations unlike the values. Comparing

the nucleation rates observed at Maido observatory, MesoNH overestimates the values by 4 orders.

3.4 Highlighting nucleation inhibition by the presence of pre-existing particles

The figure 12 aims to reveal the temporal evolution of the link between the particle number concentration in cm™.s™!
(products) and both the SO concentrations in ppb (source, fig 12a) and the nucleation rate in cm™.s™' (production, fig 12b).
Even we applied vertical (< 44 levels), horizontal (1 point over 5) and values (> 1 ppb SO,) filters, the points superposition is
influenced by the location, the plume age and the time of day. For example, points which correspond to near-vent location
and which are characterized by young plume features could be confused or superimposed to those located above the ocean
and which correspond to old-plume features. First, we note that at dawn (03 UTC), strong SO» concentrations do not produce
high particles concentrations since the nucleation is not triggered. Indeed, as the blue markers which represent 03 UTC do
not appears on the figure 12b it means that their attributed values are under 1 cm™>.s™! due to the applied filter. This is
consistent with figures 5a, 8a and 11a. The horizontal SO, points spread is function to the distance of the vent. From 04 to 09

UTC the particle number concentration continuously increases for any SO» concentration that is consistent with figure 5b, 8b
and 11b,c,d,e,f. As an example, for 10 ppb of SO,, the particle number concentration extends from 9X10? to 4X103 cm™ at
05 UTC and from 2X10° to 2.5 X10* cm™ at 09 UTC. For 100 ppb of SO it extends from 2X10% to 1.5%10* cm™ at 05 UTC
and from 1.5 x10* to 4 X10* cm™ at 09 UTC. This increase is also visible when the number is a function of the nucleation
rate (figure 12b). For 100 cm™.s!, the particle number concentration extends from 4x10? to 1.5X10° cm™ at 05 UTC and
from 7Xx10% to 4X10° cm® at 09 UTC. For 100 000 cm?.s™! particle number is ranging from 1X103 to 1X10* cm™ at 05 UTC
and from 3%10° to 5X10* cm™. This is directly linked to solar radiation which reach its maximum at 09 UTC and indirectly
to sulphuric acid production. From 09 to 13 UTC the particle number concentration decreases very slowly and at 13 UTC,
for 10 ppb of SO, the particle number concentration extends from 2X103 to 1.5X10° cm™. It means that the particle
formation rate by nucleation is no longer strong in relation to the dilution factor. Thus, from 11 to 13 UTC, although the
points establishing the relationship between the formation rate and the number of particles are very dispersed, most of them
are above 2X10° cm? and confined under 4X10° cm3.s”!. These low J values are explained on the one hand by the decrease
in solar radiation and by the strong presence of freshly formed and coarsened particles that explain the high particle
concentrations which inhibit the process. The high particle concentration is also due to accumulation. The dispersion is due
to the difference between the sulphuric dioxide concentrations at the vent (red points of 10° cm™) which stay very strong

compares to those simulated in the dispersive domain.
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Figure 12: Time evolution of the link (log scale) between the simulated total particle number (cm) and both the sulphur dioxide
concentration (ppb) and the nucleation rate (cm>.s'') under 44 vertical stretched levels and during daytime (from 03h to 13h
UTC). We reduced the horizontal resolution by selecting 1 point over 5 and we applied three filters for which particle number, SO2

concentrations and nucleation rates are above 1 cm?, 1 ppb and 1 cms’! respectively

4 Conclusion

In the present study we focused on the sulfuric acid-water nucleation process that occurs within the Piton de la Fournaise
volcanic plume. As well as observed during the STRAP campaign, the simulated plume is confined to an altitude of 3000m
and characterized by strong vertical and horizontal SO, gradients, particularly at its edges. Maximum SO> concentrations are
simulated at the vent (above 10000 ppb) and we simulate a gradient characterized by a decrease in these concentration from
the vent to the ocean. The model also shows a diurnal variation with a subsidence at night and the development of the
boundary layer at sunrise which leads to a plume height increase. At the Maido observatory the temporal evolution of the
simulated SO concentrations follows well the measured one except between 23 and 00 UTC on 19 May and between 16 and
22 UTC on 20 May for which the model respectively underestimates and overestimates the concentrations by a factor of 20.
We assume that this difference is due to a misalignment of the plume. This wrong orientation is explained by a bad
adjustment of both the entrainment coefficient and the atmospheric dynamic. The model particularly well simulates the
concentration from 03 to 11 UTC on 20 May which is important in the understanding FNP processes. Consequently, the
following analysis focus on this period and we present both horizontal and vertical cross sections of both SO, and particle
number for 00, 03, 06 and 12 UTC on 20 May. At night, the particle number concentrations in the plume are close to

ambient concentrations. At sunrise they explode and surprisingly, the highest particle concentrations areas do not necessarily
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correspond to the highest SO, concentrations. On one hand, we ensure that SO, concentrations can only decrease by dilution
whereas particle number increases when production is greater than dilution. On the other hand, we explain that other
processes such as sunshine, meteorological variables and the number of pre-existing particles are involved in the nucleation
process and can also explain this difference. Moreover, we show the comparison between the simulated and the measured
temporal evolution of the particle size distribution at the observatory. MesoNH represents well the NPF event and the
particle growth speed. Indeed, the initiation of nucleation process is simulated at 04 UTC, which corresponds to the same
timing recorded by the DMPS measurement. On the simulated dimensional spectrum, particle growth is visible from 30 to
100 nm in size and between 04 and 08 UTC. This growth and is also visible on the spectrum provided by the measurement
during the same period. However, the model overestimates the growth of particles that reaches diameters greater than 150
nm at 08 UTC. It omits the input of the 50-200 nm particles size at night. This consideration highlights the possibility of
primary particle emission directly at the source as mentioned in several observations. MesoNH also underestimates the
concentrations of particles during the day in Maido by an order of magnitude and especially during nucleation. This is
mainly related to the setting of the nucleation mode parameters. The model rapidly inhibits the nucleation process after the
peak leaving a particle concentration gap of 10-30 nm in size. This suggests that the gas-phase species no longer nucleate
and condense completely on the pre-existing particles which is not in accordance with the observations that the nucleation
process continues to arise. In the ULM, while the modelled SO, concentrations agree with those observed both in terms of
timing and peak amplitude, those of the simulated number of particles are higher than the measured one when the aircraft is
far from the crater (Maido) and are lower when the aircraft is close. We ensure that the particle counter underestimated
particle concentrations when the plane is above the Maido observatory. When the virtual plane is close to the vent, the model
underestimates the particle number due to both the nucleation parameters and the lack of primary emissions. At sunrise,
modelled nucleation rates rapidly increase and their maximum values are both simulated at 05 UTC and above 10° cm™.s!.
This increase shows the strong temporal influence of solar radiation over nucleation. On the 2200 m horizontal cross-section
simulated nucleation rates patterns are in accordance with those of SO». This correlation shows also the strong location
dependence to the sulphuric acid production. As well as sulphur dioxide, the highest J values are simulated at the vent (3x10°
cm>.s™!) and very strong values (> 10° cm™.s!) are also simulated up to a distance of 30 km to the crater. Here we prove that
most of the measured particle at Maido are formed 30 minutes before and more than 10 km away from the observatory.
Moreover, J values are higher in the heart of the plume, where SO, is less diluted. Finally, the simulated temporal evolution
of the link between the particle number concentrations and both the SO, concentrations and the nucleation rate are given.
These results reveal that the number of freshly formed and coarsened particles inhibits the nucleation process before the
sunset. The highest particle number concentrations which corresponds to this saturation point is reached between at 10 UTC

and is 7 x10* cm™. This moment does not correspond to the solar irradiance maximum (05 UTC).
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Appendix 1: Evolution of the seismic tremor recorded on the FOR station (..m from the vent) for different frequencies (colours)

5 from 15 May to 05 June 2015. On the 2.0-4.0 Hz signal, we clearly see two peaks during the 19 to 20 May night-time that

correspond to eruption intensification.
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Appendix 2: SOz simulated plume at different altitudes (asl) horizontal cross sections at 04h on 20 May 2015. Thanks to the wind
vectors, this figure illustrates the vertical trade wind shear, the acceleration zones at north and south ends of the island and the

northwest reversing loop confined under 2000 m.
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Appendix 3: Temporal evolution of both MNH and measurement (a) SO: concentrations (ppb) and (b) particle number

concentrations (cm-3) during the Ultra-Light Aircraft on 20 May 2015.

30



218 CHAPITRE 4. MODELISATION MESO-ECHELLE DE PANACHE VOLCANIQUE



Chapitre 5

Synthese des résultats, conclusion et

perspectives

5.1 Synthese des résultats

Les objectifs principaux de ces travaux de these étaient (1) d’obtenir les informations
relatives a la compréhension des processus de nucléation et de croissance des embryons
de particules dans les panaches volcaniques en se basant sur de nouvelles observations
de la FNP et (2) de modéliser ces processus au sein d’'un panache volcanique de maniere
tridimensionnelle afin de localiser spatialement leurs déclenchements et leurs périodes

d’occurrence.

Pour répondre au premier objectif, deux études ont été réalisées et présentées dans le
chapitre 3.

Dans un premier temps, nos travaux ont permis d’apporter des éléments d’observation
concernant la FNP dans des conditions normales, au Maido. Cette étude préliminaire
présentée en section 3.2 visait a comprendre les variations annuelles et diurnes des ca-
ractéristiques de la FNP a 'observatoire. Son second but était de répondre a la carence
d’observations de la FNP dans I'hémisphere sud et plus particulierement dans une région
sub-tropicale. Les résultats qui en découlent servent également de moyen de comparaison
a ceux issus de I'analyse de la FNP dans les conditions volcaniques. A partir de mesures
continues d’aérosols réalisées par l'intermédiaire d’un DMPS et d’un AIS de Mai 2014
a Mai 2015, nous avons estimé que la fréquence annuelle de la FNP au Maido était de

65 %. Il s’agit de I'une des plus importantes valeur répertoriée dans la littérature apres
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celles estimées par Hirsikko et al. (2012) (86 %) et Vakkari et al. (2011) (69 %) en Afrique
du Sud. La variation annuelle de cette fréquence sur la période analysée est bimodale
et des pics sont observés au printemps et a I'automne austral. Cette variation s’explique
d’abord par la variation du C'Se,q (seuil du Condensation Sink = 1.04 x1073 s71) qui est
également bimodale et qui représente le taux de perte des vapeurs condensables sur les
particules pré-existantes. Cela signifie que de maniere similaire aux autres sites d’altitude,
le C'S n’inhibe pas la FNP au maido mais sa fréquence peut-étre déterminée a partir de
la disponibilité en vapeurs condensables qui sont advectées la journée, depuis les basses
altitudes jusqu’a l’observatoire. Cette derniere observation sous-entend la mise en place
d’une dynamique de la couche limite. Cette dynamique a été confirmée par I’étude de la
variation journaliere de traceurs (N>100 et BC). Dans cette analyse nous avons également
estimé 'intensité des événements de FNP au Maido par I'intermédiaire des calculs du taux
de grossissement (GRja_19) et du taux de formation de nouvelles particules (Jiz et Jo).
Alors que les moyennes annuelles du Jy5 et Jy sont en accord avec celles trouvées dans la
littérature, celle du GRj5_19 sont plus fortes. Les taux forts de formation (9.31 x1072 +
1.15 et 1.53 + 2.06 cm3.s7!) correspondent & des concentrations moyennes journalieres
en BC fortes, des conditions faibles d’humidité relative et de températures. Les valeurs
extrémes des taux de grossissement (19.4+ 12.69 nm.h™!) sont attribuées & des valeurs
apparentes puisqu’elles sont lourdement impactées par la dynamique locale et les apports

soudains de particules.

Dans un deuxieme temps, nous avons effectué une étude détaillée de la FNP a 1’ob-
servatoire du Maido en condition de panache volcanique. Cette derniere est présentée en
section 3.3 et se base sur 3 des 4 éruptions volcaniques qui se sont produites en 2015. Sur
la période, 36 jours ont été identifiés comme étant des jours caractérisés par la présence
du panache au Maido. Ils constituent la base de données la plus importante en ce qui
concerne ’étude de la FNP dans des panaches volcaniques. Nous avons d’abord estimé
que 86 % des jours de panache présentaient un événement de FNP. Une des spécificités
de la FNP liée a la présence du panache est que le processus de nucléation se déclenche
tres peu de temps apres le levé du soleil alors qu’en dehors des jours de panache elle se
déclenche généralement plus tard lorsque la dynamique de la couche limite se met en place
(soit environ une heure apres le levé du soleil). Ceci est du a la présence du précurseur
gazeux SOy des 'aube. Parmi les 36 jours de panache sélectionnés nous avons également
identifié ceux pour lesquels les concentrations moyennes de SO, entre 06 et 11 LT étaient
supérieures a 5 ppb. Ils ont été qualifiés de < strong plume days ». Nous avons calculé les
taux de formation de particules et les taux de grossissement pour ces nouvelles conditions.

Alors que les valeurs des Jy5 et Jo sont bien plus élevées (facteur 17 et 7.5 respectivement
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au mois de mai) pour les jours de présence que pour les jours d’absence du panache au
Maido, celles du GR1s_19 sont inférieures (excepté pour le mois de mai et notamment
les jours de la catégorie < strong plume days »). Ces observations suggerent qu’en dépit
d’un effet limitant sur les taux de grossissements, les conditions de panache affectent la
FNP autant en terme de fréquence que d’intensité. L’analyse des spectres de distribution
en taille de particules d’aérosols jusqu’a 600 nm et avant les heures de nucléation nous a
donné 'opportunité unique de comparer la concentration moyenne, le rayon médian et la
dispersion des modes d’aérosols en dehors et au sein du panache. Quatre modes ont été
identifiés a savoir le mode de nucléation, le mode Aitken, le premier mode d’accumula-
tion et le second mode d’accumulation. La concentration en nombre d’aérosols dans les
deux modes d’accumulation est plus importante lors des jours de panache. L’hypothese
avancée est que ces particules se sont formées via des processus hétérogenes directement
a I’évent. Cette hypothese avait déja été avancée par des études antérieures. Basé sur ces
distributions nous avons déterminé la contribution des aérosols primaires et secondaires a
chaque mode. Nous avons ainsi estimé que 4 % de la population totale des aérosols dans le
panache volcanique au Maido sont des primaires. Ces particules représentent alors 42 % et
14 % des modes 1 et 2 d’accumulation. Les modes de nucléation et d’Aitken observés sont
majoritairement constitués de particules secondaires (100 % et 97 %). Enfin pour étudier
plus en détail 'influence des conditions du panache volcanique sur la fréquence de FNP
nous nous sommes focalisés sur la variation du C'S (puis) et du HySO4 (source). Le C'S
médian obtenu pour les jours de panache était en moyenne plus grand que pour les jours
marqués par I’absence de panache a I’observatoire. Les concentrations importantes de SO,
également mesurées dans le panache ont compensé le C'S et ont permis a la nucléation de
se déclencher malgré tout. Pour le confirmer, nous avons estimé les concentrations d’acide
sulfurique a 'aide du proxy de Mikkonen et al. (2011) et nous avons étudié leurs relations
avec les taux de formation de particule obtenus via la paramétrisation de Maattanen et al.
(2018). Dans les conditions de panache, les Jo prédits par la paramétrisation et dérivés
des concentrations en HySO,4 estimées par le proxy sont de tres bonnes approximations
des J5 obtenus via la mesure. Ceci confirme que I'acide sulfurique est I’espece principale

qui nuclée dans le panache volcanique.

En accord avec I'objectif (2), nous avons eu recours a la modélisation via le modele
Méso-NH et les résultats sont exposés dans le chapitre 4.

Nous avons utilisé une version simplifiée du modele (version 0D) pour ajouter le
processus de nucléation au sein du schéma d’aérosol (ORILAM). L’introduction de pa-

ramétrisations de la nucléation binaire HoSO4-H5O a nécessité de repenser les mécanismes
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de compétition entre la condensation et la nucléation. La section 4.2 met en exergue la va-
lidation des processus de FNP et leurs bon fonctionnement au sein du modele. Dans cette
section nous avons présenté le cycle diurne de photo-oxydation du dioxyde de soufre qui
conduit a la formation d’acide sulfurique dans le schéma chimique ReLACS. Nous avons
montré qu’il existe un régime limite dans la production d'HySO4 pour les fortes concen-
tration en SOy du fait du facteur limitant en radicaux hydroxyles (OH) et qu’en fonction
des concentrations en ozone, ce régime est différent. De plus, nous avons étudié la sensi-
bilité des processus de FNP aux parametres d’entrée du modele 0D. En comparant des
simulations incluant des évolutions temporelles estivales a des simulations caractérisées
par des valeurs hivernales nous avons montré que dans le modele, la FNP est bien sensible
aux conditions météorologiques (température, humidité, rayonnement). En effet, pour des
conditions estivales, les taux de nucléation simulés engendrent une production de parti-
cules supérieure a celles pour des conditions hivernales de 31 %. Cette différence s’explique
par le fait que le calcul du taux de nucléation est fortement dépendant du rayonnement
(OH) qui est plus important en été. En outre, ces résultats ne sont pas cohérent avec
ceux issus des observations. Cette différence est d'une part due a I'absence de dynamique
atmosphérique (sources) en version 0D mais également & la non prise en compte de la
nucléation ternaire (HoO-H5S04-NHj) et des influences biogéniques (COV). La FNP est
également sensibles aux différentes paramétrisation de la nucléation implémentées dans
le modele. Pour les mémes conditions météorologiques et la méme configuration de simu-
lation, la paramétrisation de Méaéttanen et al. (2018) produit deux fois plus de particules
au pic de nucléation (05 ou 06 UTC selon la saison) que celle de Vehkaméki et al. (2002)
et quatre fois plus que celle de Kulmala and Laaksonen (1990). La FNP n’est pas sensible
au pas de temps ce qui prouve la stabilité numérique des simulations. Dans cette section,
nous avons également décrit une simulation de référence pour laquelle la configuration
était basée sur les résultats de I’étude de sensibilité précédente. Grace aux calculs de la
contribution des processus de FNP ajoutés dans le modele, nous avons su expliquer la
variations du nombre de particules et celle du rayon médian de chaque mode (i et j).
Enfin, nous avons comparé les évolutions temporelles de la distribution en taille de par-
ticules mesurée par le DMPS a celles modélisées via la version 0D de Méso-NH pour le
21 Mai 2015 a l'observatoire du Maido (jour de panache). Méso-NH simule un événement
de nucléation et un grossissement des particules de maniere comparable a celle observée
par le DMPS. Le timing de la nucléation est respecté mais le modele produit deux a trois
fois plus de particules a l'instant du pic et apres la nucléation. Il faut étudier plus en
détail les raisons de ces différences. On peut cependant penser que ’absence du processus

de sédimentation et d’évolution physico-chimique de la masse d’air (advection )dans la
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version 0D du modele peut contribuer aux écarts entre 1'observation et la modélisation.
Par conséquent, nous montrons la nécessité d’effectuer des simulations en 3 dimensions.
Pour éviter les problemes de stabilité numérique en 3D, nous choisissons la configuration

0D suivante : 00,,;; variable, Ry, = 12.5 nm et o, = 1.40.

Dans une deuxieme partie, nous avons simulé le panache volcanique engendré par
I’éruption du Piton de la Fournaise lors des 19 et 20 Mai 2015 en trois dimensions via
Méso-NH. A partir cette simulation, nous avons étudié les processus de FNP au sein
du panache et déterminé spatialement les zones de déclenchement de la nucléation. Les
résultats sont exposés dans la section 4.3. En accord avec les observations, le panache si-
mulé se propage a une altitude inférieure a 3000 m et est caractérisé par de forts gradients
verticaux et horizontaux de SOs. Les concentrations maximales de dioxyde de soufre sont
simulées a ’évent (supérieures a 10 000 ppb) et une diminution des concentrations depuis
I’évent (sud-ouest) jusqu’a l'océan (nord ouest) est modélisée. Méso-NH simule également
les variations diurnes du panache caractérisées par une subsidence nocturne et une aug-
mentation de sa hauteur d’injection des le levé du soleil grace au développement de la
couche limite. A I'observatoire du Maido, I’évolution temporelle des concentrations en SO,
simulées suit relativement bien celle mesurée a ’exception de deux périodes nocturnes.
Le modele sous-estime d’un facteur 20 les concentrations entre 23 et 00 UTC le 19 mai
et surestime celles entre 16 et 22 UTC le 20 mai avec le méme facteur. Cette différence
est due a une mauvaise orientation du panache. L’orientation dépend de la hauteur d’in-
jection et de la direction des vents. La difficulté de reproduire la hauteur d’injection
vient principalement de la forte sensibilité des parametres du schéma de convection vol-
canique utilisé, notamment le coefficient d’entrainement. Nous soulignons également la
difficulté de reproduire les concentrations en SOs la nuit du fait de I’absence de données
pouvant contraindre le modele. En outre, parce que le modele simule correctement les
concentrations de 03 & 11 UTC le 20 mai (période importante pour la compréhension des
processus FNP) nous focalisons 1'analyse sur cette période. Nous présentons les coupes
transversales horizontales et verticales du nombre de particules pour 00, 03, 06 et 12
UTC le 20 mai. La nuit, les concentrations en nombre de particules dans le panache sont
proches des concentrations ambiantes. Au lever du soleil, elles augmentent fortement et
étonnamment, les zones pour lesquelles les concentrations en nombre de particules sont les
plus élevées ne correspondent pas a celles des fortes concentration en SO,. Deux raisons
permettent d’expliquer cette différence. D’une part, les concentrations de SO peuvent
diminuer uniquement par dilution alors que le nombre de particules augmente lorsque la
production est supérieure a la dilution. D’autre part, nous expliquons que d’autres pro-

cessus tels que l'ensoleillement, les variables météorologiques et le nombre de particules
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préexistantes sont impliqués dans le processus de nucléation. De plus, nous montrons la
comparaison entre les évolutions temporelles simulées et mesurées de la distribution gra-
nulométrique des aérosols a I'observatoire. A cet effet, Meso-NH représente correctement
I’événement de nucléation ainsi que le grossissement des particules. En outre, il surestime
la croissance des particules supérieures a 150 nm a partir de 08 UTC et omet les ap-
ports de particules de taille 50 - 200 nm la nuit. Cette remarque met une nouvelle fois en
évidence la possibilité d’une émission de particules primaires directement a la source qui
n’a pas été prise en compte dans le modele. Meso-NH sous-estime également d’un ordre
de grandeur les concentrations de particules pendant la journée au Maido et surtout pen-
dant la nucléation. Ceci est principalement lié au réglage des parametres du mode de
nucléation dont le choix est issu des simulations 0D. Dans I'ULM, alors que les concen-
trations modélisées de SO, concordent fortement avec celles qui ont été mesurées, celles
de la concentration en nombre de particules sont supérieures lorsque 'avion est loin du
cratere (Maido) et inférieures lorsque 1’avion est proche. Nous pensons que le compteur
de particules a sous-estimé les concentrations de particules sur la premiere période et que
Méso-NH les sous-estime dans la deuxieme en raison des parametres de nucléation et de
I’absence d’émissions primaires. Au levé du soleil, les taux de nucléation modélisés aug-
mentent rapidement et les valeurs maximales (>10% cm™3.s7!) sont simulées a 05 UTC.
Cette augmentation montre la forte influence du rayonnement solaire sur le timing de
la nucléation. La répartition spatiales des fortes valeurs des taux de nucléation coincide
avec celle des fortes concentrations en SO,. Les valeurs les plus élevées sont simulées a
I'évent (3x10% em™3.s71) et de tres fortes valeurs (10% cm™3.s7!) sont également simulées
jusqu’a une distance de 30 km du cratere. Nous concluons que la plupart des particules
mesurées au Maido les 19 et 20 Mai ont été formées 30 minutes plus tot c’est a dire a plus
d’une dizaine de kilometres de 'observatoire. Les valeurs de J sont également plus élevées
au coeur du panache, la ou le SOy est le plus concentré. Enfin, nous établissons le lien
entre 1’évolution temporelle des concentrations en nombre de particules (produit), celle
des concentrations en SO, (source) et celle du taux de nucléation. Ces résultats révelent
que le nombre de particules fraichement formées inhibe le processus de nucléation avant
le coucher du soleil. La concentration maximale en nombre de particules correspondant
a ce point de saturation est atteinte vers 10 UTC et est de 7x10* em™3. Ce moment ne

correspond pas au maximum du rayonnement solaire (05 UTC).
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5.2 Conclusion générale et perspectives

Les travaux de these développés dans ce manuscrit s’inscrivent plus généralement
dans des problématiques de risques environnementaux (risque naturel), économiques et
sociétaux associés aux panaches volcaniques. Nos travaux prennent part également a la
compréhension des changements climatiques globaux. En effet, le 5 eme rapport d’évaluation
du GIEC (Pachauri et al. (2014)) fait état d’un réchauffement de 0,85 °C des températures
annuelles moyennes depuis 1880 (seconde Révolution Industrielle), expliqué par I'augmen-
tation de CO4 dans 'atmosphere résultant de l'activité humaine (Pachauri and Reisinger
(2008)). Or, I'impact naturel des panaches volcaniques a lui, au contraire, des effets de
refroidissement dans la stratosphere décrits par ailleurs avant 1’ere industrielle Schmidt
et al. (2012). En participant a I’amélioration des connaissances qui permettent de décrire
la physique et I’évolution (vieillissement) des panaches volcaniques nous contribuons donc
en partie aux pistes de recherche dédiées a lutter contre le déreglement climatique.

Les résultats engendrés par ’analyse statistique de la FNP au Maido présentent un
fort intéréet pour la communauté scientifique qui s’intéresse aux interactions entre la phase
gazeuse et la phase aérosol dans la troposphere. De ce fait, ils constituent une référence
pour les sites d’altitude en contexte insulaire. Avec une base de données importante et
I'utilisation d’instruments récents, cette analyse se place comme étant 'une des rares
étude de la FNP effectuée dans 'hémisphere sud (Kerminen et al. (2018)).

Les résultats issus de la seconde étude de la FNP en conditions de panache volcanique
sont novateurs. Apres I'observation des processus faite par Boulon et al. (2011) dans le
panache volcanique de I’Eyjafjallajokull a plusieurs milliers de kilometre de la source,
il s’agit de la premiere analyse précise (intensité/fréquence) du phénomene en champ
proche. Les retombées scientifiques concernent aussi bien la physique atmosphérique que
la volcanologie. Ces résultats peuvent également servir d’appui a la modélisation de pa-
naches volcaniques notamment via les bilans de particules et 'initialisation des spectres
de distribution. Les spécificités de la FNP dans ces milieux sont multiples (déclenchement
d’événements plus fréquent, taux de nucléation tres élevé, fortes valeurs de C'S) et im-
pactent les concentrations en aérosol a l’échelle régionale.

Les résultats apportés par la modélisation 0D des processus de FNP mettent en exergue
la difficulté de représenter correctement le phénomene dans les modeles. Ils s’adressent
principalement aux utilisateurs de modeles atmosphériques et particulierement de Méso-
NH.

Enfin, la simulation tri-dimensionnelle des processus de FNP au sein du panache

volcanique du Piton de la fournaise est unique. En effet, a notre connaissance aucune
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représentation tri-dimensionnelle a fine échelle du phénomeéne n’a encore été réalisée pour
de telles conditions. Elle apporte des informations importantes sur la localisation et le
déclenchement des processus impliqués et permet d’expliquer les bilans sur le nombre
de particules réalisés a 1’observatoire du Maido lors des éruptions. En plus de s’adresser
aux volcanologues et aux physiciens de ’atmosphere, cette étude intéresse également les

utilisateurs de modeles régionaux de pollution climatique.

Enfin, nous sommes conscient que ce travail de these peut-étre amélioré et nous pro-
posons plusieurs perspectives d’études.

Suite a l'analyse de la FNP en conditions normales au Maido nous suggérons 1'uti-
lisation de rétro-trajectoires a fines échelles (locales) qui permettraient d’identifier plus
précisément les sources potentielles de la nucléation a 1’observatoire. Nous proposons
également la mesure in situ de particules au dessus de la végétation, de l'océan et des
zones urbanisées de 1’lle pour mieux caractériser les sources d’aérosol primaires et secon-
daires. En réponse a ces demandes, trois projet sont en cours sur l'ile de la Réunion.
La programme scientifique BIO-MAIDO (https://lacy.univ-reunion.fr/activites/
programmes-de-recherche/bio), financé par I’Agence National de la Recherche (ANR)
a pour objectif de mieux comprendre les mécanismes chimiques et biologiques en présence
de nuages controlant la formation de matiere organique sur les particules fines en sus-
pension dans 'air. Le projet OCTAVE (Oxygenated organic Compounds in the Tropical
Atmosphere : variability and atmosphere-biosphere Exchanges, https://www.belspo.
be/belspo/brain-be/projects/0CTAVE_en.pdf) vise a fournir une meilleure évaluation
du budget et du role des COV dans les régions tropicales, et en particulier au-dessus des
océans, en s’appuyant sur une approche intégrée combinant des mesures in situ, l'extrac-
tion de données satellite et de la modélisation.

Suite a la campagne STRAP et aux résultats de 1’étude de la FNP au Maido en
condition de panache, nous suggérons la mise en ceuvre d’une campagne de mesure des
panaches volcaniques en champs proche. En effet, I'hypothese de la formation de parti-
cules primaires a proximité de la lave nécessite d’étre vérifiée par des mesures (notamment
celle du nombre de particules et celle de I’acide sulfurique). Nous sommes conscient que
cette vérification in situ est complexe puisqu’elle dépend des conditions d’accessibilité et
également de la fragilité des appareils et de leur efficacité de mesure dans de telles condi-
tions. Néanmoins un groupement de recherche européen MIST (Group for the Modeling,
Imaging, Sensing and Tracing volcanic plumes, http://site.mist.eu/) s’est récemment
formé. Il vise a quantifier les processus proches de la source et les propriétés évolutives des

aérosols volatiles et solides (chimiques, microphysiques, optiques, radiatifs), y compris les
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aérosols primaires et secondaires. L'un des but est également d’améliorer la modélisation
de la chimie des gaz a haute température a la source et de I’évolution chimique a basse
température dans le panache proche de la source, afin de définir une <source efficace
d’émissions> pour les modeles atmosphériques a grande échelle.

D’un point de vue plus technique, nous pourrions améliorer le schéma d’aérosol ORI-
LAM dans Méso-NH en implémentant un troisieme mode de distribution en taille des
particules afin de pouvoir mieux discriminer les modes nucléation Aitken et accumula-
tion. Nous suggérons également I'implémentation de la nucléation ternaire et celles induite
par les ions qui tendraient a représenter plus fidelement la nucléation quotidienne dans
le modele. De plus, le schéma de convection volcanique utilisé est tres sensible et a be-
soin d’etre testé sur d’autres études de cas. Enfin, les aérosols présents dans les panaches
volcaniques ont des effets indirects puisqu’il peuvent servir de noyaux de condensation
(Cloud Condensation Nuclei, CCN) et de gouttelettes nuageuses. Cette aspect n’a pas
été développé dans cette these mais est d'un intérét crucial en ce qui concerne les effets
climatiques a long termes. En outre, ils sont abordées dans la publication de Rose et al.
(2019) et dans celle de Pianezze et al 2019 (in prep).
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Annexe A

Figures et tableaux

RH (%) 10 25 50 80

Pon 0.047 0.12 0.23 0.38

TABLE A.1 — Taux de production de radicaux OH (%) pour différents taux d’humidité
relative (%) a t = 298K, source Seinfeld and Pandis (2006)

Noms Valeurs Signification
XTBEGIN 0. Début de la simulation (en seconde)
XTEND 86400. Fin de la simulation (en seconde)
XDTACT 2. Pas de temps de la simulation (en seconde)
XDTOUT 60 Pas de temps de sortie (en seconde)
CMETEOFILE "METEO.UPDATE” Appel de la namelist METEO.UPDATE
CINITFILE ?BOX.INIT.MAIDO” Appel de la namelist BOX.INIT.MAIDO
COUTFILE ”BOX.OUT” Nom fichier de sortie simulation
CRESULTFILE "BOX.RESULT.MAIDO” Nom fichier sortie résultat
LORILAM TRUE Activation ORILAM (schéma aérosol)
XINIRADIUSI 0.01 Rayon moyen mode I (um)
XINIRADIUSJ 0.5 Rayon moyen mode J (um)
XINISIGI 1.89 Sigma mode I
XINISIGJ 2.02 Sigma mode J
CMINERAL PEQSAM”
CORGANIC "NONE”
CCONDENSATION "TRUE” Activation de la condensation
CCOAGULATION "TRUE” Activation de la coagulation
CNUCLEATION "MAATTANEN” Activation de la nucléation

de Maattanen et al., 2018

TABLE A.2 — Listing de quelques variables appartenant a la namelist principale de controle

"CHCONTROL1.nam” ainsi que leurs valeurs et significations.
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Nom de ’espéce Valeur Signification
03 2.00E+-01 Ozone (ppb)
OH 1.00E-11 Hydroxyde (ppb)
SO2 100.E-00 Dioxyde de soufre (ppb)
SULF 1.00E-01 Acide sulfurique (ppb)
SO41 1.00E-04 Aérosols sulfatés dans le mode 1
SO4J 1.00E-01 Aérosols sulfatés dans le mode J

TABLE A.3 — Listing de quelques noms d’especes chimiques et d’aérosols appartenant a

la namelist ”BOX.INIT.MAIDO” ainsi que leurs concentration et leur significations.
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FIGURE A.1 — Sensibilité de la simulation de référence aux concentrations initiales de di-

oxyde de soufre. Les variables permettant de faire ’analyse sont la concentration a) SOq

(ppb), b) la concentration en HySO, (ppb) apres résolution de la distribution (concen-

tration restante), c) le taux de nucléation J (#.cm™3.s7!), ainsi que les concentration

massiques en sulfates d) et g) SO4ij (ug.m™3) et les parametres de distribution dans les
deux modes e), f), h) et i) (NO0ij, Rij)
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FIGURE A.2 — Sensibilité de la simulation de référence aux concentrations initiales de
sulfates dans le mode i et dans le mode j. Les variables permettant de faire ’analyse sont
la concentration a) SOy (ppb), b) la concentration en HoSO,4 (ppb) apres résolution de
la distribution (concentration restante), ¢) le taux de nucléation J (#.cm™3.s71), ainsi
que les concentration massiques en sulfates d) et g) SO4ij (ug.m=3) et les parametres de
distribution dans les deux modes e), f), h) et i) (NOij, Rij)
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