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Photo a�erienne (personnelle) du cône �eruptif de l'�eruption du 31 Janvier 2017 : le cône

est �egueul�e vers l'aval et laisse s'�echapper une coul�ee principale vers le sud. Au dessus

de la fontaine de lave le panache volcanique est tr�es concentr�e.
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\ On a vu souvent rejaillir le feu d'un ancien volcan qu'on croyait trop vieux. Il est

parâ�t-il des terres brûl�ees donnant plus de bl�e qu'un meilleur avril et quand vient le soir

pour qu'un ciel 
amboie, le rouge et le noir ne s'�epousent-ils pas ?"

Ne me quitte pas - Jacques Brel

\ Pay zonn-la dann lor kousan

Mi v�e dor, mi v�e r�ev sanm ou

Kim la m�er dann kor volkan

Mi v�e mor, mi v�e kr�ev sanm ou

Mi v�e mor, mi v�e kr�ev sanm ou "

Sanm ou - Danyel Waro

\ Lasab l�e an san

La m�er l�e rouz

Lo san la rasine volkan

I f�e nir la m�er rouz "

Bato Fou - Ziskakan
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R�esum�e

Fran�cais

L'activit�e volcanique peut repr�esenter une source naturelle de gaz et d'a�erosols at-

mosph�eriques �a la fois pendant et entre les �eruptions (Mather et al., 2003). Ces �emissions

peuvent impacter l'environnement, le climat et la sant�e humaine (Schmidt et al., 2011;

Baxter and Horwell, 2015; Ilyinskaya et al., 2017). Le Piton de la Fournaise sur l'̂�le de La

R�eunion est l'un des volcans basaltique les plus actifs au monde. Ses �eruptions sporadiques

engendrent des panaches volcaniques essentiellement constitu�es de gaz et de nanoparti-

cules qui se propagent dans l'atmosph�ere et peuvent provoquer d'importants d�epassements

des seuils d'alerte de la qualit�e de l'airDurand et al. (2014). En journ�ee, l'oxydation

atmosph�erique du SO2 permet de former de l'acide sulfurique (H2SO4). Les mol�ecules

d'acides peuvent r�eagir avec les mol�ecules d'eau atmosph�erique pour former des embryons

via le processus de nucl�eation binaire homog�ene. Ces nanoparticules frâ�chement form�ees

peuvent ensuite grossir via les processus de condensation et/ou coagulation conduisant

�a la formation d'un a�erosol volcanique submicronique. Cette th�ese vise �a observer, com-

prendre et mod�eliser 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 premi�ere se base sur les donn�ees recueillies lorsde la campagne multidisciplinaire

STRAP men�ee �a l'observatoire du Ma•�do et au Piton de la Fournaise en 2015. Elle expose

les r�esultats issus d'une double analyse de la fr�equence et de l'intensit�e des �ev�enements

de FNP observ�es �a l'observatoire. La seconde partie vise la mod�elisation d'un cas d'�etude

de transport et de transformation chimique des gaz et a�erosols atmosph�eriques �emis par

le Piton de la Fournaise. Cette �etude montre les zones et lesp�eriodes privil�egi�ees de FNP

d'origine volcanique sur La R�eunion.
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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 signi�cant exceedances of air quality alert thresholds Durand et al. (2014). Du-

ring the day, atmospheric SO2 oxidation forms sulphuric acid (H2SO4). Acid molecules

can react with atmospheric water molecules to form clustersvia 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 �rst is based on data collected during the multidisciplinary STRAP cam-

paign conducted at both the Ma•�do Observatory and the Pitonde 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.



Table des mati�eres

R�esum�e (abstract) 11

1 Introduction 23

1.1 Contexte scienti�que et probl�ematique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 23

1.2 Objectifs et m�ethodologie . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 30

2 �Etat des connaissances 33

2.1 L'a�erosol atmosph�erique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 33

2.1.1 Propri�et�es principales . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 33

2.1.2 Les sources. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 37

2.1.3 La distribution en taille . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 38

2.2 La Formation d'acide sulfurique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 42

2.2.1 Les �emissions de dioxyde de soufre. . . . . . . . . . . . . . . . . . 42

2.2.2 Les r�eactions . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 43

2.3 La Formation de Nouvelles Particules (FNP). . . . . . . . . . . . . . . . . 45

2.3.1 La Nucl�eation . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 46

2.3.2 La Croissance. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58

2.4 Le contexte local de l'�etude . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 59

2.4.1 G�eographie et orographie. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 59

2.4.2 Dynamique atmosph�erique et formation de nuages. . . . . . . . . . 60

2.4.3 Le volcan du Piton de la Fournaise. . . . . . . . . . . . . . . . . . 62

3 Observation de la FNP au Ma•�do 69

3.1 Objectifs . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 72

3.2 Forte fr�equence d'�ev�enement de FNP �a l'observatoire du M•aido, sur l'̂�le de

la R�eunion (Article) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 73

3.2.1 Description de l'article . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 73

3.2.2 Article . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 74

11



12 TABLE DES MATI �ERES

3.3 Formation de nouvelles particules au sein du panache volcanique actif du

Piton de La Fournaise : caract�eristiques sp�eci�ques issues d'une base de

donn�ees constitu�ee d'une trentaine de jours d'�eruption(Article). . . . . . . 94

3.3.1 Description de l'article . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 94

3.3.2 Article . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 96

3.4 Sch�ema interpr�etatif de la localisation des processus de FNP dans le pa-

nache volcanique du Piton de la Fournaise. . . . . . . . . . . . . . . . . . 129

4 Mod�elisation m�eso-�echelle de panache volcanique 133

4.1 Outils et d�eveloppement . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 134

4.1.1 M�eso-NH . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 134

4.1.1.1 Le sch�ema de surface. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 136

4.1.1.2 Le sch�ema de convection volcanique. . . . . . . . . . . . 136

4.1.1.3 Le sch�ema chimique en phase gazeuse. . . . . . . . . . . 138

4.1.1.4 Le sch�ema d'a�erosol . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 139

4.1.2 Ajout de param�etrisations de la nucl�eation binaire H2SO4/H 2O . . 154

4.1.2.1 La param�etrisation de Vehkam•aki et al., 2002. . . . . . . 154

4.1.2.2 La param�etrisation de M•a•att•anen et al., 2018 . . . . . . . 156

4.1.3 Ajout des calculs de la contribution de chaque processus de FNP. . 159

4.2 Mod�elisation 0D : utilisation du BOX-mod�ele pour v�eri �er le bon fonction-

nement des processus de FNP dans M�eso-NH. . . . . . . . . . . . . . . . 161

4.2.1 Pr�esentation . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 161

4.2.2 Objectifs et m�ethode . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 161

4.2.2.1 Con�guration des simulations. . . . . . . . . . . . . . . . 162

4.2.3 Les r�esultats. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 168

4.2.3.1 Simulation CHIM : production d'acide sulfurique dans Re-

LACS . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 169

4.2.3.2 �Etude de sensibilit�e autour de la simulation de r�ef�erence . 171

4.2.3.3 Analyse de la simulation de r�ef�erence : �evolutionjour-

nali�ere de la contribution des processus de FNP sur le

nombre et le rayon . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 176

4.2.4 Comparaison observation-mod�elisation 0D d'un �ev�enement de nucl�eation

en condition de panache volcanique. . . . . . . . . . . . . . . . . . 180

4.3 Simulation 3D du panache volcanique des 19 et 20 Mai 2015 (Article) . . . 185

4.3.1 Description de l'article . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 185

4.3.2 Article . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 187



TABLE DES MATI �ERES 13

5 Synth�ese des r�esultats, conclusion et perspectives 219

5.1 Synth�ese des r�esultats . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 219

5.2 Conclusion g�en�erale et perspectives. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 225

Annexe A Figures et tableaux 229

R�eferences 268



14 TABLE DES MATI �ERES



Table des �gures

1.1 Sch�ema des processus de formation des a�erosol volcaniques et leur impact

sur le rayonnement solaire et terrestre pour des panaches volcaniques tro-

posph�eriques ou stratosph�eriques dessin�e par Walter L.et Turco R. et repris

dans Robock (2000). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 27

2.1 Classi�cation usuelle pour l'�etude de la taille des particules d'a�erosol. La

classi�cation sur laquelle s'appuie cette �etude est cellequi �gure en rouge

(source : Rose (2014)) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 34

2.2 La même distribution d'a�erosols exprim�ee en fonction de log(Dp) selon trois

repr�esentations di��erentes : le nombre nN (Dp), la surfacenS(Dp) et le vo-

lume nV (Dp) des particules (repr�esentation modi��ee de Seinfeld andPandis

(2006)). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 40

2.3 Variation de l'�energie libre � Gassoci�ee �a la formation d'un embryon en

fonction de son diam�etre (source : Rose (2014)). . . . . . . . . . . . . . . 47

2.4 E�et du rayon de courbure d'une goutte sur sa pression vapeur selon Sein-

feld and Pandis (2006) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51

2.5 Sch�ema interpr�etatif de la formation d'hydrates et de la nucl�eation ho-

mog�ene binaire acide sulfurique-eau, soup�conn�e comme �etant le processus

de nucl�eation majeur dans les panaches volcaniques.. . . . . . . . . . . . . 54

2.6 L'�energie libre � G(nA ; nB ) pour la formation d'embryons compos�es d'eau

(A) et d'acide sulfurique (B) est repr�esent�ee par le diagramme binaire du

point de selle (syst�eme �a 298 K) selon Seinfeld and Pandis (2006). La

barri�ere d'�energie libre � G� est marqu�ee par une 
�eche . . . . . . . . . . . 56

2.7 Repr�esentation sch�ematique de la circulation atmosph�erique dans l'Oc�ean

Indien. Sch�ema r�eadapt�e de Lesou•ef (2010). . . . . . . . . . . . . . . . . . 60

15



16 TABLE DES FIGURES

2.8 Les r�egimes d'�ecoulements orographique �a La R�eunion. La repr�esentation a

(gauche) montre le contournement des aliz�es au Sud-Ouest dl'̂�le. La �gure

b (droite) montre le principe de soul�evement dû au relief abrupte de l'̂�le.
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Chapitre 1

Introduction

1.1 Contexte scienti�que et probl�ematique

Les volcans peuvent pr�esenter une source de pollution atmosph�erique �a la fois pen-

dant et entre les �eruptionsMather et al. (2003). Leurs �emissions engendrent des panaches

volcaniques caract�eris�es par des propri�et�es physiques et chimiques bien sp�eci�ques qui les

distinguent des nuages communs. Pour en venir �a ce constat,de nombreuses �etudes ont �et�e

men�ees recouvrant de multiples disciplines comme la volcanologie, l'�etude de la physique

et de la chimie atmosph�erique, la climatologie ou encore laglaciologie. La premi�ere rela-

tion qui a �et�e �etablie entre un d�er�eglement climatique et une �eruption volcanique remonte

�a l'ann�ee 1784. En e�et, cette ann�ee l�a, Franklin (1784) constate que l'�et�e 1783 est anor-

malement froid dans toute l'Europe et sugg�ere que la cause de cette anomalie thermique

est celle de l'�eruption du Lakagigar qui eu lieu quelques mois plus tôt en Islande. Cet

hiver volcanique aurait engendr�e des �ev�enements m�et�eorologiques extrêmes conduisant �a

des e�ets d�esastreux comme la perte abondante des r�ecoltes, l'arriv�ee de la famine et le

d�eveloppement de maladies. Ces r�epercutions se seraient�etendues sur plusieurs ann�ees

et certains historiens estiment même qu'elles auraient conduit au d�eclenchement de la

r�evolution fran�caise en 1789. Ce n'est que bien plus tard qu'une nouvelle �etude voit le jour.

Humphreys (1913) associa des p�eriodes de refroidissement apr�es de fortes�eruptions vol-

caniques aux e�ets radiatifs des a�erosols stratosph�eriques. La composition de ces a�erosols

n'est alors pas connue et les auteurs ne consid�erent qu'unesource primaire, la cendre vol-

canique (� 2�m ). De plus, ils ne disposaient pas d'une base de donn�ees assez longue pour

quanti�er ces cendres sup�erieures �a 2� m. En se basant sur ces premiers constats,Ram-

say (1924) visait �a comprendre l'origine des p�eriodes glaciaires et �a associer de possibles

�ev�enements volcaniques. Trente ans plus tard,Wexler (1951) �ecrit une publication sur
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l'e�et des poussi�eres volcaniques et estime que le rayonnement solaire qui atteint le sol est

a�ect�e au plus de 20 % par ces poussi�eres.�Etant �egalement partisan de l'hypoth�ese selon

laquelle les �eruptions auraient �et�e l'�el�ement moteur des p�eriodes de glaciations, il �ecrit un

ouvrage �a propos de cette th�eorie (Wexler, 1952). Ce n'est vraiment qu'�a partir des ann�ees

60 que les chercheurs commencent �a estimer l'e�et des �eruptions par l'interm�ediaire de

mesures. En 1961,Mitchell (1970) a �et�e le premier �a conduire une analyse sur plusieurs

�epoques superpos�ees et moyenner les e�ets de multiples �eruptions pour isoler l'e�et volca-

nique des 
uctuations al�eatoires �egalement suppos�ees �a l'�epoque. Il r�ealisa ses estimations

sur des p�eriodes moyennes de 5 ans et publia ces r�esultats 9ans plus tard. La même

ann�ee, Junge et al. (1961) r�ealisent des mesures d'a�erosols stratosph�eriques sur des pro-

�ls verticaux grâce �a des radiosondages (ballon-sondes). De ces pro�ls ils �etablissent des

relations entre l'altitude, la concentration, le rayon et la densit�e des particules et mettent

en �evidence une couche d'a�erosols �epaisse de plusieurs kilom�etres (5 - 10 km) �a environ

20 km d'altitude. Cette couche a ensuite �et�e nomm�ee� couche de Junge� . A partir des

distributions en taille de particules ils distinguent alors deux cat�egories �a savoir celles dont

les diam�etres sont inf�erieurs �a 0.1� m (majoritairement issues de la troposph�ere) et celles

comprises entre 0.1 et 1� m. Pour aller plus loin dans leur �etude, ils e�ectuent une analyse

de la composition chimique des a�erosols par EMA (Electron Microprobe Analyzer). Cette

exp�erience r�ev�ele que le soufre est l'un des compos�es majeur de ces particules et qu'il

est particuli�erement pr�esent sous forme de sulfates. Pour expliquer leur pr�esence �a une

telle altitude, les auteurs sugg�erent une injection des masses d'air depuis la troposph�ere

vers la stratosph�ere. Ils �emettent l'hypoth�ese que ces compos�es sont issus indirectement

de l'oxydation de H2S et de SO2 connus pour être observ�es dans le d�egazage volcanique.

A l'�epoque, les hypoth�eses concernant les sources sont d�ej�a plus ou moins identi��ees et

il apparâ�t clairement que les volcans font parti des acteur principaux. N�eanmoins, deux

questions se posent. (1) Comment ces a�erosols sulfat�es seforment-ils ? (2) Ont-ils une

in
uence sur les rayonnements solaire et terrestre ? Ces deux interrogations qui associent

m�ecanismes et impacts constituent un sujet phare et fondamental dans la recherche �a

cette �epoque notamment parce qu'elles concernent aussi les �emissions anthropiques de

l'�ere industrielle avec notamment l'apparition de l'automobile et des premiers probl�emes

de pollution.

Pour tenter de r�epondre �a la premi�ere question, les scienti�ques se sont tourn�es vers les

m�ecanismes de formation d'une gouttelette et les notions d'�equilibre thermodynamique

entre les di��erentes phases. Ces m�ecanismes avaient d�ej�a �et�e suppos�es au XIXe si�ecle

(von Helmholtz, 1886; Aitken, 1888; Ostwald, 1888; Wilson, 1897) puis avaient �et�e d�ecrits

math�ematiquement au d�ebut du XXe avec les �equations deVolmer and Weber(1926) et
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celles deFarkas(1927). Deux voies de formation des sulfates sont suspect�ees �a savoir celle

en phase aqueuse (au sein de la gouttelette) et celle en phasegazeuse (interactions de

mol�ecules de gaz). Plusieurs �etudes exp�erimentales se sont donc d'abord pench�ees sur les

propri�et�es thermodynamiques des solutions aqueuses d'acide sulfurique (pression vapeur

saturante de l'eau et de l'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 tourn�ees vers

les principes en phase gazeuse avec l'�emergence de la nucl�eation binaire acide sulfurique

- eau (Doyle, 1961; Wilemski, 1975; Mirabel and Clavelin, 1978). La nucl�eation est un

processus au sein de la phase gazeuse qui conduit �a la formation d'embryons �a partir de

mol�ecules de gaz. Ce ph�enom�ene est suivi d'un grossissement de la particule frâ�chement

form�ee par condensation et/ou coagulation. Ces principesont �et�e introduits 30 ans plus

tôt pour des compos�es non-d�e�nis parBecker and D•oring (1935), Band (1939) et Fren-

kel (1939) et seront pr�esent�es dans la section2.3. Ils constituent un fondement pour la

formation d'a�erosols secondaires. En�n, des �etudes regroupent les travaux exp�erimentaux

et analytiques dans le but de synth�etiser la formation de sulfates dans l'atmosph�ere pour

les deux voies (Kasahara, 1967; Scott and Hobbs, 1967; Harker, 1975; Hidy et al., 1978;

Wilson, 1978; Eatough et al., 1994). Ces �etudes mettent �egalement en �evidence l'impli-

cation d'autres compos�es comme l'ammoniaque en phase gazeuse et celles de compos�es

organiques ou inorganiques en phase aqueuse.

La r�eponse �a la deuxi�eme question n�ecessite de faire la distinction entre deux types de

particules. Contrairement aux cendres directement �emises dans l'atmosph�ere et quali��ees

de primaires, les sulfates r�esultent de diverses transformations et sont consid�er�es comme

des particules secondaires. Les cendres volcaniques sont constitu�ees d'a�erosols de type

silicate, r�esultant de la pulv�erisation de roches magmatiques, et dont le diam�etre moyen

est de l'ordre de quelques microns. Ces cendres peuvent tr�esrapidement être �evacu�ees

de la troposph�ere par lessivage avec l'eau atmosph�erique(quelques jours). Les silicates

transport�es jusque dans la stratosph�ere peuvent r�esider de un �a trois mois. �Etant assez

lourdes, ces poussi�eres s�edimentent dans la troposph�ere o�u le cycle de l'eau les �elimine

rapidement. Les sulfates se pr�esentent 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� m et, une

fois inject�ees dans la stratosph�ere, elles peuvent y r�esider plusieurs ann�ees. Ce sont ces

a�erosols qui, par leur plus grande dur�ee de vie, induisentles perturbations climatiques les

plus signi�catives. Il convient de pr�eciser que si les compos�es sulfur�es sont responsables des

plus grosses perturbations directes du champ radiatif, d'autres composants (cf1.1) sont

introduits dans la stratosph�ere par les �eruptions volcaniques. Certains, tels les chlorures
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d'hydrog�ene ou les CFC jouent un rôle pr�epond�erant dansles r�eactions chimiques qui

aboutissent �a la perturbation du champ d'ozone stratosph�erique et ont indirectement

un impact dans le domaine radiatif. Selon le pourcentage de cendres ou de sulfates qui

caract�erisent le panache, l'impact n'est pas le même et deux param�etres physiques majeurs

sont g�en�eralement contrôl�es et servent d'indicateur.L'�epaisseur optique (sans dimension)

traduit l'extinction (ou l'att�enuation) d'un 
ux de rayon nement au z�enith traversant la

colonne atmosph�erique. Le rayon e�ectif est une mesure de la taille et de la distribution

des particules.

Date de la mesure Distance du point de mesure Sulfates Vapeur d'eauCO2 SO2 HCl

04/01/1990 20 km 0.2 6826 199 83 2.4

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 
ux (kg/s) des principaux composants du panache volcanique

de l'�eruption du volcan Redoubt en 1990. Ces estimations ont �et�e faites par avion et sont

extraites de la publication deHobbs et al. (1991). Face �a celle du SO2, la quantit�e de

sulfates est faible. Ceci s'explique par les conditions d�efavorables de temp�erature et de

rayonnement n�ecessaires au d�eveloppement des ph�enom�enes photo-chimiques

Pour arriver �a ces constats, les scienti�ques des ann�ees 60 se sont pench�es sur l'�etude

de la taille, du poids, de la hauteur et de la vitesse de chute des a�erosols. Ils ont �egalement

estim�e les distances parcourues par les particules grâceau d�epôts et �a l'analyse des cir-

culations atmosph�eriques (Junge et al., 1961; Flohn and Henning, 1963; Mossop, 1963;

Paton, 1964; Bolin, 1965). En 1970,Lamb (1970) e�ectue une premi�ere revue de ces tra-

vaux puis son travail est suivi par d'autres revues importantes qui portent sur l'e�et global

des �eruptions 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 parall�ele certaines �etudes se sont focalis�ees pluspr�ecis�ement sur les e�ets ra-

diatifs des a�erosols volcaniques (Pollack et al., 1976; Harshvardhan, 1979; Hansen et al.,

1992; Stenchikov et al., 1998) notamment apr�es l'�eruption du mont Pinatubo en 1991.

En 1992, Walter L. et Turco R. r�esument l'ensemble des m�ecanismes de formation des

a�erosols volcaniques ainsi que leurs e�ets pour les deux types de panaches sous la forme

d'un sch�ema (Figure 1.1) qui est inclus dans la revue de synth�ese deRobock (2000).
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Figure 1.1 { Sch�ema des processus de formation des a�erosol volcaniques et leur impact

sur le rayonnement solaire et terrestre pour des panaches volcaniques troposph�eriques ou

stratosph�eriques dessin�e par Walter L. et Turco R. et repris dansRobock (2000).

Sur la �gure 1.1, il apparâ�t clairement que les e�ets radiatifs des a�erosols volca-

niques sont mieux connus pour les panaches stratosph�eriques que pour les panaches tro-

posph�eriques. Ceci vient du fait que la majorit�e des �etudes se sont focalis�ees sur des

�eruptions de grande ampleur et �a fort indice d'explosivit�e (VEI) pour lesquelles les par-

ticules ont �et�es inject�ees dans la stratosph�ere. On notera alors que pour ce type de pa-

nache l'e�et dominant est celui sur le rayonnement solaire.En e�et, avec un alb�edo �elev�e,

l'a�erosol volcanique interagit fortement avec le rayonnement solaire par di�usion. Une

partie de la lumi�ere est d'abord r�etrodi�us�ee, redirigeant la lumi�ere vers l'espace, aug-

mentant l'alb�edo plan�etaire net r�eduisant la quantit�e d'�energie solaire qui atteint la sur-

face de la Terre. Cette r�etrodi�usion se traduit par un refroidissement de la troposph�ere.

Dans la partie haute du panache, l'atmosph�ere est chau��eevia l'absorption d'une partie

du rayonnement infrarouge solaire et tellurique (Labitzke and McCormick, 1992). Une

grande partie du rayonnement solaire est ensuite dispers�ee en base de panache ce qui

renforce le rayonnement di�us et compense en partie la r�eduction du rayonnement solaire
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directe. L'�energie renvoy�ee par la Terre est quant �a elleessentiellement absorb�ee �a la base

du panache. Sur cette �gure il apparâ�t �egalement que les m�ecanismes de formation de

l'a�erosol ne sont pas pr�ecis�ement d�etaill�es. En e�et, seule la transformation du soufre en

acide sulfurique par oxydation et le processus de formationpar � r�eactions h�et�erog�enes
� sont repr�esent�es. Ceci d�emontre l'insu�sance de connaissances et de compr�ehension des

ph�enom�enes.

De nos jours l'impact des �eruptions volcaniques sur le climat, l'environnement ainsi

que la sant�e humaine est remarquablement document�e. Dansla th�ematique du climat, les

�etudes se focalisent particuli�erement sur :

| le for�cage radiatif des a�erosols 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 temp�eratures atmosph�eriques �a plusieurs �echelles (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 l'ozone troposph�erique et stratosph�erique 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 pr�ecipitations r�egionales 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 �emissions de mercure, son cycle dans l'atmosph�ere etses 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 d�eclenchement de El Nino et sa d�ependance au for�cage 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 l'environnement, les �etudes sont principalement port�ees sur la pertur-

bation des �eco-syst�emes notamment via les pluies acides (Glass et al., 1979; Johnson and
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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; Eddud�ottir et al. , 2017; Balagizi et al.,

2017), la modi�cation des temp�eratures et du niveau des oc�eans(Cazenave, 2005; Church

et al., 2005; Cole-Dai, 2010) et l'augmentation de la fertilit�e de leur surface (Frogner et al.,

2001; Duggen et al., 2010; Langmann et al., 2010; Olgun et al., 2011). En�n l'impact sur

la sant�e humaine est fonction de la nature des compos�es �emis, 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;

Sch•afer et al., 2011; Weinstein et al., 2013; Baxter and Horwell, 2015).

�Etonnement, les recherches qui concernent la description des m�ecanismes de formation

de l'a�erosol volcanique sont moins nombreuses. Les deux voies de formations sugg�er�ees

th�eoriquement et qui servent de base aux �etudes sus-mentionn�ees ont tr�es peu �et�e ob-

serv�ees et analys�ees. En e�et, jusqu'au d�ebut des ann�ees 2000, les techniques de mesure ne

permettaient pas d'appr�ehender les �echelles nanom�etriques et les instruments comptaient

di�cilement les particules inf�erieures �a 1 � m. N�eanmoins et �a partir de 2000, certaines

�etudes font �etat des di��erentes possibilit�es de format ion (Allen et al., 2002; Mather et al.,

2003, 2004; Delmelle et al., 2007; Martin et al. , 2008). Une fois de plus, ils sugg�erent �a la

fois une formation au sein de la phase gazeuse et une au sein dela phase aqueuse mais

ils ajoutent que des particules peuvent directement être �emises �a l'�event. Cette derni�ere

observation sous-entend la pr�esence de m�ecanismes tr�esproche du magma. Pour expli-

quer cette formation �a proximit�e de la source volcanique,trois hypoth�eses sont faites :

une phase vapeur primaire magmatique, le produit des interactions entre le syst�eme hy-

drothermal et la lave et en�n, une oxydation imm�ediate du dioxyde de soufre �a tr�es haute

temp�erature, juste au dessus du magma. De part la complexit�e des mesures au dessus de la

lave (approche di�cile et appareils sensibles aux tr�es hautes temp�eratures), ces hypoth�eses

restent encore �a explorer. A la �n des ann�ees 90, les premi�eres �etudes 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 500nm. En 2009, la premi�ere

mesure r�ealis�ee avec un AIS (Air Ion Spectrometer) est r�ealis�ee et publi�ee (Asmi et al.,

2009). L'instrument est alors capable de compter les particulescharg�ees entre 2 et 10 nm.

Depuis, les observations faites �a partir de ces appareils se multiplient mais ne concernent

pas les a�erosols volcaniques. Elles se focalisent principalement sur l'�etude de la formation
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des a�erosols dans milieux urbains (pollution anthropique), lointains et ruraux, marins et

�egalement 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 nucl�eation �nalement introduit 70 ans plustôt. Au sein des panaches vol-

caniques, la premi�ere �etude mettant en �evidence la formation de nouvelles particule par

nucl�eation est celle deBoulon et al. (2011). Dans leur �etude, les auteurs montrent le lien

fort qu'il existe entre concentration d'acide sulfurique et taux de formation de nouvelles

particules ce qui montre l'importance du processus de nucl�eation binaire H2SO4-H2O dans

les panaches volcaniques.

Finalement, suite �a la premi�ere observation deBoulon et al. (2011), plusieurs questions

se posent. Quelles sont les caract�eristiques (p�eriode/fr�equence/intensit�e) de la formation

de nouvelles particules dans les panaches volcaniques ? La nucl�eation binaire H2SO4-H2O

est-elle le processus majeur responsable de la formation d'a�erosols dans ces conditions ?

O�u (distribution spatiale) et quand ce ph�enom�ene se d�eclenche-t-il ? C'est dans ce contexte

scienti�que et bas�ee sur ces probl�ematiques que la th�eses'inscrit.

1.2 Objectifs et m�ethodologie

Les objectifs principaux de ces travaux de th�ese sont doubles :

1. Obtenir les informations relatives �a la compr�ehensiondes processus de nucl�eation

et de croissance des embryons de particules dans les panaches volcaniques en se

basant sur de nouvelles observations de la FNP.

2. Mod�eliser ces processus au sein d'un panache volcaniquede mani�ere tridimension-

nelle a�n de localiser spatialement leurs d�eclenchement et leurs p�eriode d'occur-

rence.

Cette th�ese s'organise donc en deux parties. Une partie est consacr�ee �a l'observation

et �a l'analyse des ph�enom�enes en l'absence et en pr�esence de panaches volcaniques �a

l'observatoire du Ma•�do (̂�le de La R�eunion). Une seconde est consacr�ee �a la mod�elisation

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 a�erosols, la formation de l'acide

sulfurique, et la th�eorie de la formation de nouvelles particules. Il �enonce �egalement

le contexte local d'un point de la dynamique atmosph�erique, de la g�eologie et de la

g�eographie.

Le chapitre 3 porte sur l'analyse de la FNP �a l'observatoire du Ma•�do lors de la
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campagne STRAP en 2015 en l'absence (section3.2) et en pr�esence (section3.3) de

panache volcanique. Les r�esultats pr�esent�es sont sous la forme de publications (Foucart

et al., 2018; Rose et al., 2019) qui sont pr�ec�ed�ees d'un r�esum�e en fran�cais. Ce chapitre

r�epond au premier objectif de th�ese.

En�n dans le chapitre 4 est pr�esent�e le mod�ele utilis�e 4.1 pour simuler la FNP au sein

des panaches volcanique du Piton de la Fournaise et sont expos�es les r�esultats issus de

simulations 0D (section4.2) puis 3D (section4.3) des panaches dans le but de r�epondre

au second objectif de th�ese. Les r�esultats de la simulation tri-dimensionnelle sont expos�es

sous la forme d'une publication en pr�eparation.
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Chapitre 2

�Etat des connaissances

2.1 L'a�erosol atmosph�erique

2.1.1 Propri�et�es principales

Les particules dans l'atmosph�ere proviennent de sources naturelles, comme l'�erosion

des sols, la v�eg�etation, les sels marins et les volcans ou d'activit�es anthropiques, comme le

tra�c, les industries et les solvants. L'a�erosol atmosph�erique est d�e�ni comme une particule

solide ou liquide en suspension dans la phase gazeuse et dontla vitesse de chute est faible.

Cette d�e�nition exclut alors les hydrom�et�eores tels que les gouttes de pluie ou les 
ocons

de neiges. On distingue trois caract�eristiques majeures qui permettent de les identi�er, �a

savoir la taille, la composition chimique et la concentration exprim�ee en nombre ou en

masse.

La taille des a�erosols

La taille d'une particule d'a�erosol est d�e�nie par son diam�etre (D p) qui peut varier

de 1 nm �a plusieurs dizaines de microm�etres2.1. La distinction entre les particules �nes

submicroniques et grossi�eres supramicroniques (> 1 � m) est fondamentale dans toute

discussion concernant la physique, la chimie, les mesures ou encore les e�ets des a�erosols

sur la sant�e. Il n'existe pas de classi�cation de r�ef�erence de la taille des particules puisque

celles-ci d�ependent de la probl�ematique de chaque �etude. En ce qui concerne la FNP nous

utiliserons celle qui �gure en rouge sur la repr�esentation2.1. Les particules submicroniques

sont divis�ees en trois classes de tailles autrement appel�ees� modes� . Le mode nucl�eation

est caract�eris�e par les particules dont le diam�etre est inf�erieur �a 20 nm. Les particules du

mode Aitken ont un diam�etre approximativement compris entre 20 et 100 nm. En�n le

mode d'accumulation est constitu�e de particules dont le diam�etre est sup�erieur �a 100

33
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nm. Les ph�enom�enes qui in
uencent la taille des particules sont multiples et peuvent se

rapporter �a un mode.

Figure 2.1 { Classi�cation usuelle pour l'�etude de la taille des particules d'a�erosol. La

classi�cation sur laquelle s'appuie cette �etude est cellequi �gure en rouge (source :Rose

(2014))

La concentration

La concentration des a�erosols dans l'atmosph�ere varie enfonction de l'environnement

(table 2.1).

Lieu Concentration en nombre Concentration en masse

(# .cm � 3) d p < 10 � m ( � g.m � 3)

Basse troposph�ere/Couche limite

Milieu urbain (proche tra�c) 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 recul�e 50 - 500 2 - 20

Troposph�ere libre

100 - 100 000 0.02 - 1

Stratosph�ere (fond)

1 - 20 0.02 - 1

Table 2.1 { Ordre de grandeur des concentrations en a�erosols typiquement observ�ees en

fonction du type d'environnement (tir�e du document � Formation and growth of atmos-

pheric aerosols� de V.-M., Kerminen).
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Elle d�epend donc de la 
uctuation des sources et des m�ecanismes d'�elimination (d�epôt

sec et d�epôt humide). On distingue deux types de concentration �a savoir celle en nombre

(cm� 3) et la celle en masse (� g .m� 3). Ces deux repr�esentations ne varient pas de la

même mani�ere et pour un même instant, la distribution en taille de particules pour une

concentration en nombre n'aura pas les mêmes caract�eristiques que celle en masse (ou

volume, �gure 2.2). Ceci vient du fait qu'un nombre important d'ultra�nes par ticules

n'est pas n�ecessairement li�e �a une masse importante. C'est le cas par exemple en milieu

marin o�u l'on observe un mode grossier (ou supermicronique) dont la contribution en

nombre est faible mais dont l'apport en masse est signi�catif. Les plus fortes concentrations

sont g�en�eralement mesur�ees dans la basse troposph�ere,proche des sources et dans les

milieux urbains alors que de faibles concentrations sont estim�ees dans la stratosph�ere. Les

volcans peuvent injecter de tr�es fortes concentrations d'a�erosols dans la moyenne et haute

troposph�ere voir dans la stratosph�ere pour les �eruptions les plus importantes. L'estimation

des quantit�es (Tg) d'a�erosols �emises pour les �eruptions majeures du vingti�eme si�ecle sont

donn�ees en table2.2(McCormick et al., 1995). Avec une masse totale d'a�erosol �emise dans

l'atmosph�ere estim�ee �a 30 � 1012g (30 Tg), l'�eruption du Mt Pinatubo a engendr�e la plus

grande perturbation de la stratosph�ere du si�ecle dernier. Cette masse consid�erable semble

toujours en dessous de celle estim�ee pour l'�eruption du Tambora en 1815 qui d�epasserai

les 100 Tg ou encore celle du Krakatoa en 1883 qui serait sup�erieure �a 50 Tg.

Volcans Date de l'�eruption Estimation charge d'a�erosol (Tg)

Fond stratosph�erique 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 Août 1991 3

Table 2.2 { Estimation de la charge totale d'a�erosol (Tg) associ�ee aux �eruptions majeures

du si�ecle dernier, (McCormick et al., 1995).

La composition

Les particules d'a�erosol pr�esentes dans l'atmosph�ere ont des compositions chimiques

vari�ees en fonction de leurs sources et des transformations qu'elles subissent durant

leur transport. Une fraction importante de l'a�erosol troposph�erique est d'origine anthro-

pique. Les a�erosols troposph�eriques contiennent du sulfate, de l'ammonium, du nitrate,
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du sodium, du chlorure, des m�etaux traces, des mati�eres carbon�ees, des �el�ements de la

croûte terrestre et de l'eau. La fraction carbon�ee des a�erosols est constitu�ee de carbone

�el�ementaire et organique. Le carbone �el�ementaire, aussi appel�e carbone noir, carbone gra-

phitique ou suie, est �emis directement dans l'atmosph�ere, principalement par les processus

de combustion. Le carbone organique particulaire est �emisdirectement par les sources ou

peut r�esulter de la condensation atmosph�erique de gaz organiques �a faible volatilit�e. Les

�emissions anthropiques conduisant aux a�erosols atmosph�eriques ont augment�e de fa�con

spectaculaire au cours du si�ecle dernier et ont �et�e impliqu�ees dans les e�ets sur la sant�e

humaine (Dockery et al., 1993), dans la r�eduction de la visibilit�e dans les zones urbaines

et r�egionales, dans les d�epôts acides et dans le d�es�equilibre du bilan du rayonnement

terrestre. Le tableau2.4 pr�esente les donn�ees r�esum�ees parHeintzenberg(1989) et So-

lomon et al. (1989) sur les concentrations massiques et la composition des a�erosols dans

di��erentes r�egions de la troposph�ere. Il est int�eressant de noter que la masse moyenne

totale de particules �nes (dp < 2 � m) dans les milieux ruraux continentaux repr�esente

la moiti�e de la masse des particules qui caract�erisent lesmilieux urbains. Ceci re
�ete le

temps de s�ejour relativement long des particules �nes dansla troposph�ere. La concen-

tration massique moyenne des a�erosols dans les milieux isol�es (�eloign�es des sources) est

triplement inf�erieure �a celle des a�erosols ruraux continentaux. Le carbone �el�ementaire,

indicateur direct de la combustion anthropique, chute �a 0,3 % dans les milieux isol�es,

alors que le sulfate demeure le compos�e majeur des a�erosols. Ceci est attribuable �a une

concentration moyenne globale de sulfates (en dehors des sels de mer) d'environ 0,5�

.m� 3. Rubidoux, Californie, situ�ee �a environ 100 km �a l'est du centre-ville de Los Angeles,

est couramment caract�eris�ee par les concentrations en particules tr�es importantes aux
�Etats-Unis.

Composition (%)

Region Mass (� .m� 3) C(elem) C(org) NH+
4 NO�

3 SO2�
4

Milieu recul�e (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 a�erosols troposph�eriques dans

plusieurs zonesHeintzenberg(1989) et proches de Los Angeles (Solomon et al., 1989) �a

la �n des ann�ees 1990.

Les travaux plus r�ecents deLanz et al. (2010) ont �egalement cherch�e �a �evaluer la
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composition des a�erosols dans le centre de l'Europe �a l'aide d'un spectrom�etre de masse

entre 2002 et 2009. Une large vari�et�e de sites ont �egalement �et�e recouverts par la mesure.

Ces travaux indiquent que de mani�ere g�en�erale la fraction inorganique (principalement

sulfate, nitrate et ammonium) repr�esente entre 40 et 70 % dela masse des particules

�nes. Les compos�es carbon�es (incluant le carbone organique et le carbone �el�ementaire)

repr�esentent quant �a eux entre 30 et 60 % de la masse totale de l'a�erosol. Toutefois, ces

proportions moyennes peuvent fortement varier au sein d'unmême environnement. En ce

qui concerne les volcans, les a�erosols des panaches volcaniques sont majoritairement des

cendres (silicates et oxydes m�etalliques tels que SiO2, Al2O3 et Fe2O3) ou des sulfates.

Par exemple,Hofmann and Rosen(1983) ont estim�e que 80 % de la couche d'a�erosols

pr�esente lors de l'�eruption de El Chichon en 1982 et situ�ee �a 25 km d'altitude �etait

compos�ee d'a�erosols sulfat�es.

2.1.2 Les sources

Il existe deux classi�cations qui permettent de distinguerles sources d'a�erosol. La

premi�ere propose de classer les particules selon leur origine, anthropique ou biog�enique,

alors que la seconde propose de di��erencier les particules�a partir de leur mode d'�emission

dans l'atmosph�ere, primaire ou secondaire.

Les a�erosols primaires sont des particules �emises directement dans l'atmosph�ere sous

forme liquide ou solide. Les a�erosols min�eraux r�esultant de l'�erosion des sols, les sels

marins et les cendres volcaniques constituent les principaux exemples de particules pri-

maires d'origine naturelle. En milieu urbain, l'activit�e humaine est �a l'origine de l'�emission

d'autres particules primaires : usure des pneumatiques, combustion par le tra�c ou les in-

dustries.

L'appellation de particules secondaires regroupe trois types de particules. Elle d�esigne

d'abord les particules issues de la nucl�eation, c'est-�a-dire du processus de FNP �a partir

de la conversion gaz/particule. Elle concerne �egalement l'�equilibre gaz-particules des gaz

ayant une solubilit�e importante (m�elange en phase aqueuse) ou ayant une pression de

vapeur saturante su�samment faible pour condenser sur les a�erosols (voir section2.3.2).

En�n, cette appellation est �egalement utilis�ee pour d�ecrire la formation de nouveaux

compos�es �a partir de r�eactions chimiques ayant lieu dansles particules pr�eexistantes,

ou dans la phase aqueuse d'une gouttelette de nuage. Dans le cas de la nucl�eation, le

nombre de particules est augment�e tandis que la concentration en masse reste sensiblement

la même, car les particules form�ees sont initialement de tr�es petite taille. En cas de

condensation ou de r�eaction chimique, au contraire, la concentration en nombre reste
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inchang�ee 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 n�ecessaire d'avoir recours �a des m�ethodes math�ematiques pour caract�eriser la

distribution de tailles des a�erosols. Une particule d'a�erosol peut être consid�er�ee comme

�etant constitu�ee d'un nombre entier k de mol�ecules ou monom�eres. Ainsi, la plus petite

particule pourrait th�eoriquement être d�e�nie comme contenant deux mol�ecules et la dis-

tribution des a�erosols pourrait alors être caract�eris�ee par le nombre de chaque agr�egation,

c'est-�a-dire, par nk, la concentration de particules contenantk mol�ecules. Bien que rigou-

reusement correcte, cette m�ethode discr�ete de caract�erisation des distributions en a�erosols

ne peut être utilis�ee en pratique en raison du grand nombrede mol�ecules qui constituent

les plus petites particules d'a�erosols. Une description compl�ete et id�eale de la distribution

en taille des a�erosols pourrait �egalement inclure le comptage de la taille de chaque parti-

cule. Même si de telles informations �etaient disponibles, la base de donn�ees comprenant

les diam�etres de milliers de particules qui varieraient enfonction du temps et de l'espace,

serait trop volumineuse et non-analysable.

La m�ethode la plus simple est de diviser les tailles de particules en di��erentes classes

de taille i (intervalles ou bins) et d'obtenir le nombre de particules pour chacune d'entres

ellesni . La repr�esentation qui en r�esulte prend la forme d'un histogramme. Pour a�ner

cette repr�esentation, il est �egalement possible de la d�ecrire �a l'aide de sa distribution

cumul�ee. La valeur de r�epartition cumul�ee pour une section de taille est d�e�nie comme

la concentration de particules inf�erieures ou �egales �a cette plage de taille. N�eanmoins,

l'utilisation de bins de di��erentes largeurs rend l'interpr�etation des valeurs absolues de

la concentration di�cile. Pour �eviter ce biais, on normalise la distribution en divisant la

concentration par la taille de la gamme. Toutefois, une �echelle lin�eaire du diam�etre ne

permet pas de voir les particules grossi�eres (moins nombreuses) et il faut appliquer une

�echelle logarithmique pour am�eliorer la repr�esentation. La distribution d'a�erosol ni pour

un intervalle de taille i est alors exprim�ee comme le rapport de la concentration absolue

Ni en a�erosol de cet intervalle et de la gamme de taille �Dp. La concentration en a�erosol

peut alors être calcul�ee de la mani�ere suivante :

Ni = ni � Dp (2.1)

L'utilisation d'intervalles arbitraires � Dp peut prêter �a confusion et rend l'inter-comparaison
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de la taille des distributions di�ciles. A�n d'�eviter ces co mplications et de conserver toute

l'information, on peut utiliser des tailles in�niment peti tes en prenant la limite � Dp ! 0.

A cette limite, � Dp devient in�niment petit et �egal �a dDp. On peut alors d�e�nir la fonction

de distribution de la taille nN (Dp), comme suit :

nN (Dp)dDp = nombre de particules parcm3 d'air ayant un diam�etre de taille allant

de Dp �a ( Dp + dDp).

L'unit�e de nN (Dp) = est en �m � 1:cm3 et le nombre total N t de particules par cen-

tim�etres cube est :

N t =
Z 1

0
nN (Dp)dDp (2.2)

En utilisant la fonction nN (Dp) on suppose implicitement que la distribution en nombre

n'est plus une fonction discr�ete du nombre de mol�ecules mais une fonction continue du

diam�etre Dp. Cette hypoth�ese d'une distribution de taille continue est valable au-del�a d'un

certain nombre de mol�ecules (' 100). Dans l'atmosph�ere, la plupart des particules ont un

diam�etre inf�erieur �a 0,1 � m et la fonction nN (Dp) pr�esente g�en�eralement un pic �etroit

pr�es de l'origine. La fonction de distribution en taille cumul�ee N (Dp) est celle du nombre

de particules parcm3 d'air ayant un diam�etre de taille inf�erieur �a Dp. Contrairement �a

nN (Dp) cette fonction repr�esente la concentration r�eelle de particules dans la gamme de

tailles 0 - Dp. par d�e�nition elle est reli�ee �a nN (Dp) par :

N (Dp) =
Z D p

0
nN (D �

p)dD �
p (2.3)

D �
p �etant une variable d'int�egration muette utilis�ee dans l '�equation 2.3 pour �eviter toute

confusion avec la limite sup�erieure de l'int�egrationDp. En di��erenciant l'�equation 2.3 la

fonction de distribution peut s'�ecrire :

nN (Dp) = dN=dDp (2.4)

et nN (Dp) peut être consid�er�e comme la d�eriv�e de la fonction de distribution cumulative

des tailles d'a�erosols. Les deux côt�es de l'�equation2.4 repr�esentent la même distribution

granulom�etrique des a�erosols, et l'indice de la notationdN=dDp est souvent utilis�e �a la

place denN (Dp). Pour se conformer �a la notation commune, nous exprimerons �egalement

les distributions de cette mani�ere.
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Figure 2.2 { La même distribution d'a�erosols exprim�ee en fonction de log(Dp) selon trois

repr�esentations di��erentes : le nombrenN (Dp), la surfacenS(Dp) et le volumenV (Dp) des

particules (repr�esentation modi��ee de Seinfeld and Pandis(2006)).

En�n, plusieurs propri�et�es physiques des a�erosols d�ependent de leur surface et de leur

volumes estim�es �a partir de la taille des particules. Les fonctions de distribution qui les

caract�erisent peuvent être calcul�ees (non montr�e ici)de la même mani�ere que pour le

nombre et sont respectivementnS(Dp) et nV (Dp). Parce que le diam�etre des particules

dans une population d'a�erosols varie g�en�eralement sur plusieurs ordres de grandeur, l'uti-

lisation de fonctions de distribution commenN (Dp), nS(Dp) ou nV (Dp) est peu pratique.

Pour contourner ce probl�eme d'�echelle, l'abscisse peut se pr�esenter sous la forme logarith-

mique de sorte que plusieurs ordres de grandeur en (Dp) puissent être clairement visibles

(cf �gure 2.2).

La distribution en taille d'a�erosols volcaniques varie d'un volcan �a l'autre. Sur la base
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de plusieurs �etudes,Mather et al. (2003) ont rassembl�e celles mesur�ees dans plusieurs

panaches volcaniques du monde. Ils apportent �egalement des informations quant �a la

m�ethode d'�echantillonnage et la hauteur du panache. Ils expliquent que les distributions

ont tendance �a être multimodales ce qui sugg�ere de multiples processus de formation.

Selon eux, les particules de diam�etre sup�erieur �a 2� m sont issues du m�ecanisme de frag-

mentation du magma et de l'�erosion (arrachement) des parois de l'�event. Les particules

plus �nes sont proviennent de la condensation des compos�esvolatiles et des r�eactions

en phase gazeuse. La distribution des tailles �evolue au furet �a mesure du transport de

l'a�erosol depuis l'�event (les plus grosses particules ont tendance �a se d�eposer plus rapide-

ment) et �egalement en fonction des di��erents stades de l'activit�e volcanique. Les �eruptions

explosives de grande taille ont tendance �a être caract�eris�ees 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 domin�es par les petits

modes (Hobbs et al., 1982; Rose et al., 1982).

2.2 La Formation d'acide sulfurique

2.2.1 Les �emissions de dioxyde de soufre

Le dioxyde de soufre provient majoritairement de la combustion des combustibles fos-

siles (charbons, fuels, . . . ), au cours de laquelle les impuret�es soufr�ees contenus dans les

combustibles sont oxyd�ees par l'oxyg�ene de l'air O2 en dioxyde de soufre SO2. Ce polluant

gazeux est ainsi rejet�e par de multiples petites sources (installations de chau�age domes-

tique, v�ehicules �a moteur diesel, . . . ) et par des sources ponctuelles plus importantes (cen-

trales de production �electrique ou de vapeur, chau�eries urbaines, . . . ). Certains proc�ed�es

industriels produisent �egalement des e�uents soufr�es (production d'acide sulfurique, raf-

�nage de p�etrole, m�etallurgie des m�etaux non ferreux, . .. ). La combustion du charbon

est la plus grande source synth�etique de dioxyde de soufre repr�esentant environ 50 % des

�emissions globales annuelles, avec la combustion du p�etrole repr�esentant 25-30 % en plus

(source :https://www.actu-environnement.com/ ).

Ce compos�e a �egalement des origines naturelles. Il provient des volcans dont les

�emissions globales sont estim�ees, en moyenne, �a 4 millions de t/an et mais �egalement

des eaux côti�eres (par oxydation du dim�ethylsulfure produit par des bact�eries). Concer-

nant les panaches volcaniques, le dioxyde de soufre est le gaz le plus souvent mesur�e

(Thomas et al., 2009). Issu de l'oxydation du soufre pr�esent dans le magma, le d�egazage
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du SO2 est un indicateur robuste de l'activit�e �eruptive puisqu'il t�emoigne de la pr�esence

du magma (Edmonds et al., 2003; Sutton et al., 2001). A l'�echelle mondiale, Penner et al.

(2001) ont estim�e que la source de soufre volcanique dans l'atmosph�ere est de 6 �a 20 Tg de

soufre par an, quantit�e non n�egligeable par rapport aux 
ux anthropiques estim�es entre

70 et 100 Tg/an, soit 70 % des �emissions totales de soufre. Plus pr�ecis�ement, l'�emission

en SO2 du volcan Pinatubo a �et�e estim�ee �a 20 millions de tonnes.L'�eruption volcanique

du volcan Islandais B�aroarbunga en 2014 a �emis 11� 5 millions de tonnes, soit 3 fois plus

que les �emissions anthropog�eniques europ�eennes en moyenne journali�ere.

2.2.2 Les r�eactions

Photolyse de l'ozone et production du radical hydroxyle

Dans la troposph�ere comme dans dans la stratosph�ere, la photolyse de l'ozone (aux lon-

gueurs d'ondes> 319 nm) produit �a la fois un atome stable et un atome excit�e d'oxyg�ene :

O3 + hv 1a�! O2 + O (2.5a)

1b�! O2 + O(1D) (2.5b)

L'atome d'oxyg�ene stable r�eagit rapidement avec l'O2 pour reformer de l'O3 :

O + O2 + M �! O3 + M (2.6)

Par cons�equent, on dit que la r�eaction 2.5a suivie par la r�eaction 2.6 n'a pas d'e�et

chimique (cycle nul). En outre, lorsqu'un atome d'oxyg�eneexcit�e O(1D) est produit il

peut r�eagir avec d'autres esp�eces atmosph�eriques. La plupart du temps il entre en collision

avec les mol�ecules N2 ou O2, ce qui a pour e�et de supprimer son exc�es d'�energie et de le

ramener �a son �etat stable :

O(1D) + O2 + M �! O + M (2.7)

L'atome d'oxyg�ene produit peut �a nouveau r�eagir avec l'O2 pr�esent via l'�equation 2.6

amenant �a un nouveau cycle nul. Occasionnellement,O(1D) peut entrer en collision avec

une mol�ecule d'eau engendrant alors la cr�eation de deux radicaux OH :

O(1D) + H2O �! 2OH (2.8)

La r�eaction 2.8 est en fait la seule r�eaction en phase gazeuse capable de casser la liaison

hydrog�ene de la mol�ecule d'eau dans la troposph�ere. A partir des �equations 2.7 et 2.8,
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de la concentration en O3, N2 et O2 ainsi que des constantes de r�eactions donn�ees en

table, il est possible de d�eterminer un taux de formation deradicaux OH qui correspond

�a l'�equation simpli��ee :

POH = 2k4[O(1D)][H2O] (2.9)

Grâce �a cette �equation il est possible d'estimer qu'�at = 298K et HR = 80%, pr�es de

40% deO(1D) form�e se transforme en radical OH. Un tableau r�ecapitulatif des taux de

production de OH en fonction de l'humidit�e relative �a cette temp�erature est disponible en

annexeA.1. Les plus forts taux de OH sont retrouv�es dans les tropiquesdans lesquels les

taux d'humidit�e relative sont les plus importants. Le radical hydroxyle est un compos�e tr�es

r�eactif, caract�eris�e par une dur�ee de demi-vie tr�es faible de 10� 9 s. Il sert alors d'oxydant

pour de nombreuses esp�eces telles que le CO ou le SO2.

Oxydation du soufre

D'un point de vue thermodynamique, le dioxyde de soufre a tendance �a r�eagir avec

l'oxyg�ene pr�esent dans l'air via la r�eaction suivante :

2SO2 + O2 �! 2SO3 (2.10)

Dans la phase gazeuse, le taux de r�eaction pour l'�equation2.10 est tellement faible

que cette source de SO3 dans l'atmosph�ere peut être n�eglig�ee. Dans les conditions tro-

posph�eriques le SO2 r�eagit �a la fois via des processus de phase gazeuse et aqueuse et est

�egalement consomm�e physiquement par les processus de d�epôts sec et humide. Dans la

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

SO2 + OH + M �! HOSO2� + M (2.11)

Cette �equation est rapidement suivie par la r�eg�en�eration du radical HO2 :

HOSO2� + O2 �! HO2� + SO3 (2.12)

En�n, en pr�esence de vapeur d'eau, le trioxyde de soufre estconvertit rapidement en acide

sulfurique :

SO3 + H2O + M �! H2SO4 + M (2.13)

Bas�e sur sa r�eaction avec le radical OH, le temps de vie du SO2 est �a peu pr�es d'une

semaine. Il fait parti des gaz qui disparaissent assez e�cacement de l'atmosph�ere via le

processus de d�epôt sec. A des vitesses de d�epôt de l'ordre de 1 cm.s� 1, la dur�ee de vie par

d�eposition du SO2 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 atmosph�eriques (FNP) implique la formation

d'embryons multi-mol�eculaires (nucl�eation), autrement appel�es 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 nanom�etres de

diam�etre puis grossissent jusqu'�a devenir des particules dont le diam�etre est inf�erieur

�a 100 nm. Jusqu'�a cette taille, ces particules font successivement parties des modes de

nucl�eation et d'Aitken. Les m�ecanismes de croissance peuvent �egalement les conduire �a

atteindre une taille pour laquelle elles agissent comme noyaux de condensation pour les

gouttelettes nuageuses (CCN, ou Cloud Condensation Nucl�ei). Selon nos connaissances ac-

tuelles, la formation de nanoparticules par nucl�eation homog�ene ou h�et�erog�ene n�ecessite

des conditions atmosph�eriques sp�eci�ques (Kulmala et al., 2014). Des �etudes ayant re-

cours �a la mod�elisation �a plusieurs �echelles et utilisant di��erentes param�etrisations du

ph�enom�ene sugg�erent que les processus de FNP engendrent unnombre de particules si-

gni�catif qui repr�esente une contribution �a la fois majeure �a la concentration totale de

particules dans l'atmosph�ere et �egalement importante lors du bilan sur les CCN dans la

troposph�ere (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

derni�ere d�ecennie, un certain nombre d'�etudes scienti�ques sur la FNP dans l'atmosph�ere

ont �et�e men�ees (Kulmala et al., 2004; O'dowd et al., 2005; Curtius, 2006; Holmes, 2007;

Engho� 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; Vehkam•aki 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 concentr�es sur divers aspects de la FNP qui couvrent g�en�eralement

un ou plusieurs sujet(s) suivant(s) : (1) les caract�eristiques du ph�enom�ene observ�ees dans

di��erents environnements atmosph�eriques, comprenant notamment la croissance des par-

ticules (GR) et la fr�equence �a laquelle il se d�eclenche (2) la chimie atmosph�erique de la

FNP, (3) les principes thermodynamiques et cin�etiques du processus, (4) la description des

m�ecanismes de FNP, y compris le rôle des ions. (5) l'analyse des facteurs atmosph�eriques

favorisant ou d�efavorisant le ph�enom�ene et (6) les questions instrumentales.
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2.3.1 La Nucl�eation

La th�eorie de la nucl�eation tente de d�ecrire la vitesse �alaquelle se produit la premi�ere

�etape du processus de transformation de phase. Alors que la nucl�eation peut se produire

d'une phase liquide �a une phase solide (cristallisation) ou d'une phase liquide �a une phase

vapeur (formation de bulles), cette �etude s'int�eresse �ala nucl�eation de la phase vapeur

(air) �a la phase condens�ee liquide (gouttelette) ou solide.

Principe physique

La nucl�eation est d�e�nie comme la formation d'embryons multi-mol�eculaires repr�esentant

la cr�eation d'une nouvelle phase entre la phase vapeur et laphase condens�ee. Les embryons

se forment par collisions et r�earrangements al�eatoires d'atomes ou de mol�ecules de gaz. Le

processus qui permet aux particules de s'agglom�erer est associ�ee �a une barri�ere d'�energie

libre �G qui n�ecessite d'être surmont�ee avant d'atteind re un �equilibre thermodynamique

stable (2.3). Autour du noyau critique, une surface s�epare les propri�et�es du noyau lui-même

et de celles de la phase initiale. D'un point de vue �energ�etique, l'�energie libre associ�ee �a la

formation de l'embryon augmente avec la taille jusqu'au rayon critique, o�u elle atteint sa

valeur maximale avant de d�ecrô�tre ensuite. C'est principalement la cr�eation d'une nou-

velle surface, ou interface, associ�ee �a la formation des embryons qui explique l'existence

de cette barri�ere d'�energie. Le temps de vie des embryons est tr�es court, mais comme le

nombre d'embryons qui se forment et �evaporent en permanence est tr�es grand, certains

d'entre eux parviennent �a atteindre la taille critique pour grossir ensuite spontan�ement.

La nucl�eation homog�ene est la formation d'embryons uniquement compos�es de mol�ecules

en phase gazeuse et en l'absence de substances �etrang�eres. La nucl�eation h�et�erog�ene cor-

respond �a la �xation de mol�ecules sur des noyaux d�ej�a existants tels que des ions ou

des nanoparticules. Dans ce dernier cas, la barri�ere d'�energie �a franchir est abaiss�ee. De

plus, le processus de nucl�eation peut impliquer une seule esp�ece gazeuse et on parle de

nucl�eation homo-mol�eculaire. A l'inverse, la nucl�eation h�et�ero-mol�eculaires implique au

moins deux esp�eces gazeuses. Par cons�equent, quatre types de processus de nucl�eation

peuvent être d�etermin�es :

| Homog�ene homo-mol�eculaire : auto-nucl�eation d'une seule esp�ece. Pas de noyaux

pr�e-existants impliqu�es.

| Homog�ene h�et�ero-mol�eculaire : auto-nucl�eation de deu x esp�eces ou plus. Pas de

noyaux pr�e-existants impliqu�es.

| H�et�erog�ene homo-mol�eculaire : nucl�eation d'une seu le esp�ece sur des noyaux pr�e-

existants
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| H�et�erog�ene h�et�ero-mol�eculaire : nucl�eation de de ux ou plusieurs esp�eces sur des

noyaux pr�e-existants

La nucl�eation homog�ene homo-mol�eculaire requiert de tr�es fortes sursaturations en va-

peur ; c'est pour cela que la formation des gouttelettes de nuage dans l'atmosph�ere se fait

par nucl�eation homo-mol�eculaire h�et�erog�ene de vapeur d'eau sur des noyaux pr�eexistants,

appel�es noyaux de condensation. La nucl�eation homog�enedes particules dans l'atmosph�ere

est toujours h�et�ero-mol�eculaire, impliquant deux (binaire), trois (ternaire) ou �eventuellement

plus de vapeurs qui interagissent.

Figure 2.3 { Variation de l'�energie libre � Gassoci�ee �a la formation d'un embryon en

fonction de son diam�etre (source :Rose(2014))

Di��erentes approches th�eoriques

En l'absence de surface pr�eexistante, la formation d'une nouvelle phase survient grâce

aux 
uctuations al�eatoires de la densit�e de vapeur, conduisant �a la formation d'embryons

qui peuvent grossir ou se d�esint�egrer par gain ou perte de mol�ecules. La formation des

embryons peut être d�ecrite simplement par un processus cin�etique :

:::Ci � 1
+ A i � 1 ;k+

i � 1������! Ci
+ A i ;k

+
i����! Ci +1 (2.14)

ou de mani�ere r�eversible :

:::Ci � 1
k i � �� Ci

k i +1 �
 ��� Ci +1 (2.15)

O�u A i � 1 repr�esente un monom�ere qui vient grossir l'embryonCi � 1 �a l'�etape i � 1 et ki �

et ki + repr�esentent les constantes de dissociation et de formation de l'embryon, respecti-

vement. Pour d�ecrire l'�evolution de la population des embryons, la th�eorie de la nucl�eation
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pr�evoit la description des m�ecanismes mis en jeux et la prise en compte des taux de crois-

sance ou de d�esint�egration des noyaux. Parce que le ph�enom�ene n'est pas compris dans

son int�egralit�e, des approximations sont faites. En fonction de ces derni�eres, il existe trois

grands types d'approche th�eorique qui ont �et�e d�evelopp�ees pour l'expliquer. Les th�eories

ph�enom�enologiques, �a l'image de la th�eorie classique de la nucl�eation (CNT), proposent

de calculer l'�energie libre de formation de l'embryon critique �a partir de propri�et�es macro-

scopiques, telles que la tension de surface et la densit�e duliquide. Les th�eories cin�etiques

proposent d'obtenir la distribution en taille ainsi qu'un taux de nucl�eation sans inclure

l'�evaluation de l'�energie libre de formation. Elles passent alors par le calcul de constantes

de r�eactions li�ees �a la croissance et �a la d�ecomposition des embryons. Actuellement, la

th�eorie classique est l'approche la plus employ�ee dans lalitt�erature puisqu'elle �evite les

probl�emes de thermodynamique, de propri�et�es cin�etiques des embryons ainsi que ceux li�es

aux potentiels d'interaction. En�n, il existe aussi des approches �a l'�echelle mol�eculaire

�a l'image de la dynamique mol�eculaire, la simulation Monte Carlo et la DFT (Density

Functional Theory) qui se proposent de d�eterminer la structure de l'embryon ainsi que

son �energie libre de formation. Parce que les calculs e�ectu�es dans cette �etude ainsi que les

param�etrisations utilis�ees pour la mod�elisation se basent sur ses principes, nous d�ecrivons

uniquement la th�eorie classique de la nucl�eation et apportons quelques �el�ements sur les

autres th�eories cit�ees.

La th�eorie classique de la nucl�eation (CNT)

La th�eorie classique de la nucl�eation homog�ene remonte aux travaux pionniers de (Vol-

mer and Weber, 1926; Farkas, 1927; Becker and D•oring, 1935; Frenkel, 1939). Aujourd'hui,

de nombreuses �etudes font �etat de critiques et tendent �a am�eliorer nos connaissances sur

cette th�eorie (Schmelzer, 2001; Schmelzer et al., 2006; Curtius, 2006; Zhang, 2010; Ryu

and Cai, 2010; Prestipino et al., 2012). L'approche ph�enom�enologique de cette th�eorie

d�ecrit le processus de nucl�eation en termes de changementd'�energie libre d'un syst�eme

li�e au transfert de i mol�ecules gazeuses vers un embryoni -m�ere de rayon r qui se basent

eux-mêmes sur des principes thermodynamiques que nous rappelons.

i) L'�energie libre de Gibbs :

Le calcul des changementsdU de l'�energie interne d'un syst�emeU n�ecessite l'estimation

des changements de son entropieS, du volume V et du nombre de molesni . Pour la

chimie appliqu�ee telle que la chimie atmosph�erique, il n'est pas pratique de travailler

avec l'entropie et le volume car il s'agit de variables ind�ependantes. La temp�erature et la

pression sont beaucoup plus adapt�es. L'�etude des processus atmosph�eriques peuvent donc
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être facilit�es par l'introduction d'autres variables thermodynamiques en plus de celle de

l'�energie interne U. L'une des plus utiles est l'�energie libre de Gibbs, d�e�nie comme suit

G = U + pV � TS (2.16)

en d�erivant,

dG = dU + pdV + V dp� TdS � SdT (2.17)

en int�egrant le potentiel chimique � i , on a :

dG = � SdT + V dp+
kX

i =1

� i dni (2.18)

ii) L'e�et kelvin :

Bien que cela engendre quelques incertitudes, comme �evoqu�e pr�ec�edemment, le prin-

cipe de la th�eorie classique est d'utiliser nos connaissances thermodynamiques �a des

�echelles macroscopiques pour les reporter sur des �echelles mol�eculaires. A l'�echelle ma-

croscopique, les principes sont ceux qui d�ecrivent la formation de gouttes atmosph�eriques

pour lesquelles l'interface est courb�ee. Cette courbure aune in
uence sur la pression de

vapeur de l'esp�ece chimique A se trouvant �a la surface de lagoutte. L'approche consiste �a

rapporter cette pression de vapeur �a celle d'une surface plane (non-courb�ee). Pour ce faire,

nous commen�cons par consid�erer le changement de l'�energie libre de Gibbs accompagnant

la formation d'une seule goutte purement compos�ee de l'esp�ece chimique gazeuse A, de

rayon Rp et contenant n mol�ecules de la substance :

� G = Ggoutte � Gespece (2.19)

Supposons que le nombre total de mol�ecules de gaz est initialementNT , ; apr�es la formation

de la goutte, le nombre de mol�ecules de gaz restantes est :

� G = N1gvap + ngliq + 4�R 2
p� � NT gvap (2.20)

avec 4�R 2
p� l'�energie libre associ�ee �a une interface de rayon de courbure Rp et de tension

de surfacea. La tension de surface est la quantit�e d'�energie n�ecessaire pour augmenter la

surface d'une unit�e. Cette �equation peut être r�e�ecrit e comme suit :

� G = n(gliq � gvap) + 4 �R 2
p� (2.21)

A noter que le nombre de mol�ecules dans la particule,n, ainsi que son rayon Rp sont tout

deux reli�es par :

n =
4�R 3

p

3vliq
(2.22)
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avecvliq le volume occup�e par la mol�ecule dans la phas liquide. En combinant l'�equation

2.21et 2.22on obtient :

� G =
4�R 3

p

3vliq
(gliq � gvap) + 4 �R 2

p� (2.23)

A pr�esent, nous avons besoin de d�eterminer la di��erence d'�energie libre par mol�ecule

entre la phase liquide et la phase gazeusegliq � gvap. En utilisant l'�equation 2.18pour une

temp�erature constante et parce queni = 0, dg = vap dp ou gliq � gvap = ( vliq � vvap)dp.

Puisque vvap � vliq dans les conditions qui nous int�eressent, on peut n�egliger l'e�et de

vliq , ce qui donnegliq � gvap ' � vvapdp. La phase gazeuse est consid�er�ee comme id�eale

donc vvap = kT=pou p est la pression ambiante. En int�egrant on obtient :

gliq � gvap = � kT
Z p�

A

pA

dp
p

(2.24)

o�u p�
A est la pressure vapeur saturante au dessus d'une surface plane de l'esp�ece chimique

A pure et pA la pression partielle �a l'�equilibre dans le liquide. Puis,

gliq � gvap = � kT ln
pA

p�
A

(2.25)

on peut maintenant d�e�nir pA =p�
A comme le taux de saturationS. En int�egrant l'�equation

2.25 �a l'�equation 2.23 on obtient l'expression du changement d'�energie libre de Gibbs

suivante :

� G = �
4
3

�R 3
p
kT
vliq

ln S + 4�R 2
p� (2.26)

Si le taux de saturationS est inf�erieur �a 1, les deux termes de l'�equation2.26sont positifs

et � G augmente progressivement avecRp. A l'inverse, si le taux de saturation est sup�erieur

�a 1, � G est compos�e d'une contribution n�egative et positive. Pour de faible valeurs de

Rp, le terme de tension de surface domine et le comportement de �G est similaire au cas

de S<1. Au fur et �a mesure queRp augmente, le premier terme de l'�equation2.23devient

plus important et donc � G atteint une valeur maximum (cf �gure 2.3) de � G� �a R�
p puis

d�ecrô�t. Le rayon maximum peut être calcul�e en �xant @� G=@Rp = 0 dans l'�equation

2.23:

R�
p =

2�v liq

kT ln S
(2.27)

A Rp = R�
p l'�equilibre est m�etastable. L'�equation 2.27 relie l'�equilibre du rayon de la

particule compos�ee d'une esp�ece chimique pure aux propri�et�es physiques de l'esp�ece, �a la

tension de surface, �avliq et au taux de saturation qui caract�erise le milieux. L'�equation

2.27peut être r�earrang�ee en rappelant la d�e�nition du taux d e saturation :

pA = p�
A exp(

2�v liq

kTRp
) (2.28)
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L'�equation de Kelvin est plus commun�ement utilis�ee lorsqu'elle est � exprim�ee en termes

d'unit�e molaire :

pA = p�
A exp(

2�M
RT � liq Rp

) (2.29)

o�u M est la masse mol�eculaire de l'esp�ece et� liq est la densit�e en phase liquide. Finale-

ment, l'�equation de Kelvin nous dit que la pression de vapeur sur une interface incurv�ee

d�epasse toujours celle de la même esp�ece au dessus d'une surface plane. Une interpr�etation

physique approximative de cet e�et Kelvin est illustr�e �a la �gure 2.4. La pression de vapeur

d'un liquide est d�etermin�ee par l'�energie n�ecessaire pour s�eparer une mol�ecule des forces

d'attraction exerc�ee par ses voisines et l'amener en phasegazeuse. Lorsqu'il existe une

interface courbe, comme dans une petite gouttelette, les mol�ecules sont moins proches les

unes des autres que lorsque la surface est plane. Par cons�equent, il est plus facile pour les

mol�ecules de la surface d'une petite goutte de s'�echapperen phase gazeuse et la pression

de vapeur au dessus d'une surface courb�ee est toujours sup�erieure �a celle d'une surface

plane.

Figure 2.4 { E�et du rayon de courbure d'une goutte sur sa pression vapeur selonSeinfeld

and Pandis(2006)

iii) L'approche de l'�equilibre contraint :

Les principes thermodynamiques appliqu�es �a la goutte vuspr�ec�edemment se reportent

sur la formation d'un embryon i -m�ere. C'est sur cette approche que se base la CNT.

Pr�ec�edemment, nous avons d�eriv�e l'�equation de Kelvin et nous reposons :

gvap � gliq = � vap � � liq = kT ln
pA

ps
A

=
2�v liq

R
(2.30)

o�u � vap � � liq est la di��erence de potentiel chimique entre les mol�ecules en phase gazeuse

et en phase liquide. Ainsi, la pression de vapeur de l'i -m�ere d�epasse celle de la même

esp�ece chimique �a la même temp�erature sur une surface plane. On aS = pA =ps
A (puisque

l' i -m�ere doit exister dans une vapeur de pression partiellepA ), ce qui donne

� vap � � liq = kT lnS (2.31)
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Une pression partielle inf�erieure �aps
A (S <1) indique que� vap <� liq . Dans ce cas, la vapeur

est stable et ne va pas condenser. Si la pression partielle est sup�erieure �a ps
A (S >1), � vap

>� liq et le i -m�ere aura tendance �a crô�tre aux d�epens de la vapeur puisque le syst�eme

gravite vers son potentiel chimique le plus bas. Un transfertde mol�eculesi de la phase

gazeuse forme uni -m�ere de rayon r . Le changement d'�energie libre qui l'accompagne est

le suivant :

� Gi = � liq � � vapi + 4 ��r 2 (2.32)

Des �equations2.31et 2.32on obtient :

� Gi = 4��r 2 �
4�
3

KT ln S
vliq

r 3 (2.33)

Le changement d'�energie libre de la formation d'i -m�ere contient deux termes. Le premier

est celui de l'augmentation de l'�energie libre r�esultantde la formation de la surface du

i -m�ere. Le second est celui de la diminution de l'�energie libre due au changement du

potentiel chimique lors du passage de la phase vapeur �a la phase condens�ee. Pour un petit

r , l'augmentation de l'�energie libre r�esultant de la formation de la surface (� r 2) domine

math�ematiquement la diminution de la quantit�e d'�energi e libre r�esultant de la formation

de la phase condens�ee (� r 3). L'�energie libre augmente pour un milieux sous-satur�e (S<

1) uniquement lorsque le rayon dei -m�ere augmente. D'autre part, l'�energie libre d'une

phase gazeuse sursatur�ee (S> 1) augmente initialement jusqu'�a ce que la diminution du

bilan de l'�energie libre d�epasse l'augmentation de la surface. � Gi atteint un maximum

pour un rayon critique r � du i -m�ere (i � ). Ce rayon critique est donn�e par :

r � =
2�v liq

kT ln S
(2.34)

La pression de vapeur e�ective sur uni -m�ere caract�eris�e par un rayon critique r � est la

pression partielle pr�edominantepA . Cette taille critique du i -m�ere est donc en �equilibre

avec la phase gazeuse. Il ne s'agit cependant que d'un �equilibre m�etastable. Si une autre

mol�ecule de vapeur s'y �xe l'�energie libre s'abaissera alors que si une mol�ecule s'�evapore

de l'i -m�ere, elle augmentera. Finalement, l'�equation associ�ee �a la barri�ere d'�energie libre

n�ecessaire pour la nucl�eation est obtenue en int�egrant l'�equation 2.34dans l'�equation 2.33:

� G� =
4�
3

�r � 2 = 16�
v2

liq � 3

(kT ln S)2
(2.35)

On d�e�nit alors le taux de nucl�eation comme �etant le nombre d'embryons qui franchissent

la barri�ere d'�energie par unit�e de volume et de temps.
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Les th�eories cin�etiques ou dynamiques (DNT)

Il existe de nombreuses th�eories cin�etiques qui se proposent de calculer le taux de

nucl�eation �a partir des constantes de formation et de d�ecomposition des embryons sans

faire appel aux �energies de formation et aux tensions de surface (Reiss, 1950; Stau�er ,

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 m�ethode sont rapidement pr�esent�es ici. La m�ethode de Rucken-

stein and Djikaev(2005) est bas�ee sur le calcul des taux de formation et de d�ecomposition

ind�ependamment par la r�esolution de l'�equation de Smoluchowski, qui d�ecrit le mou-

vement d'une mol�ecule de gaz dans un potentiel �a proximit�e de l'embryon. La th�eorie

de nucl�eation dynamique, due �a Kathmann (2006); Kathmann et al. (2009), traite la

nucl�eation de la vapeur comme une suite de collisions binaires entre une mol�ecule de

gaz et l'embryon. Dans les deux cas, le calcul du taux de nucl�eation fait appel �a une

prise en compte explicite des interactions entre les mol�ecules impliqu�ees a�n d'obtenir

les param�etres permettant de r�esoudre les �equations cin�etiques d�ecrivant l'�evolution de

l'embryon. Les �energies d'interaction utilis�ees sont d�eriv�ees de potentiels analytiques ou

bien obtenues �a partir de calculs de structures �electroniques ab initio.

M�ethodes de Monte Carlo et dynamique mol�eculaire

Plusieurs �etude se consacre �a la repr�esentation de la nucl�eation grâce �a la m�ethode de

Monte Carlo (Ford and Arstila, 1998; Wonczak et al., 2000; Vehkam•aki and Ford, 2000;

Schmelzer, 2001; Merikanto et al., 2004). Il s'agit d'une m�ethode stochastique qui simule

l'�evolution d'un ensemble de mol�ecules en �etudiant une mol�ecule �a la fois, acceptant ou

rejetant les con�gurations adopt�ees par celle-ci suivantdes crit�eres pr�ed�e�nis. La dyna-

mique mol�eculaire utilise quant �a elle les lois de Newton pour simuler explicitement les

trajectoires des mol�ecules de gaz subissant le changementde phase. Ces trajectoires sont

d�etermin�ees par des positions initiales et des moments mol�eculaires impos�es ainsi que par

les potentiels intermol�eculaires. La pr�esence d'un embryon dans la nouvelle phase est par

exemple d�etect�ee grâce �a la densit�e mol�eculaire, le nombre de liaisons par mol�ecules ou

encore le potentiel chimique des mol�ecules dans la nouvelle phase. Ces deux m�ethodes

n�ecessitent la connaissance d'un potentiel intermol�eculaire r�ealiste. Le potentiel de Len-

nard { Jones est le plus commun�ement utilis�e mais il ne convient pas aux mol�ecules

impliqu�ees dans la nucl�eation. D'autres potentiels plus�evolu�es ont donc �et�e d�evelopp�es,

comme les TIP (Transferable Intermolecular Potentials, ex: Jorgensen et al.(1983)).

Toutefois, si ces potentiels permettent bien de retrouver la d�ependance en temp�erature

du taux de nucl�eation observ�ee exp�erimentalement, ils ne parviennent pas �a restituer les
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valeurs attendues des taux de nucl�eation (Merikanto et al., 2004).

La nucl�eation homog�ene binaire : acide sulfurique-eau

Le syst�eme de nucl�eation binaire le plus important dans l'atmosph�ere est celui de

l'acide sulfurique et de l'eau. Parceque l'acide sulfurique et l'eau sont deux compos�es

majeurs du panache volcanique, il est n�ecessaire de le d�ecrire dans son int�egralit�e.

Figure 2.5 { Sch�ema interpr�etatif de la formation d'hydrates et de la nucl�eation ho-

mog�ene binaire acide sulfurique-eau, soup�conn�e comme �etant le processus de nucl�eation

majeur dans les panaches volcaniques.

Doyle (1961) a �et�e le premier �a publier les taux de nucl�eation pr�evu s pour le syst�eme

H2SO4 - H2O. Ses calculs ont montr�e que, même dans l'air dont l'humidit�e relative est

inf�erieure �a 100 %, de tr�es petites quantit�es de mol�ecules d'acide sulfurique en phase

gazeuse sont capables d'induire la nucl�eation.Mirabel and Katz (1974) ont r�eexamin�e

les pr�edictions de Doyle en utilisant une pression vapeur �a l'�equilibre de l'esp�ece pure
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d'acide sulfurique.Heist and Reiss(1974) ont apport�e d'autres ra�nements �a ce sujet

et ont examin�e l'in
uence de la formation d'hydrates dans le syst�eme H2SO4-H2O. Heist

and Reiss(1974) ont donn�e des pr�ecisions quant �a l'in
uence de la formation d'hydrates

dans ce type de syst�eme. Plus tard, des travaux r�esument �egalement ces processus tout

en y apportant des pr�ecisions (Jaecker-Voirol and Mirabel, 1989; Kulmala and Laakso-

nen, 1990; Laaksonen et al., 1995; Yu, 2006, 2007; Yu and Lin, 2010). Pour ce syst�eme

binaire, A renvoie �a H2O et B renvoie �a H2SO4. Dans un gaz contenant de la vapeur

d'eau, les mol�ecules de H2SO4 existent sous di��erents �etats d'hydratation : H 2SO4� H2O,

H2SO4� 2H2O,...H2SO4� hH2O (cf premier encadr�e de la �gure2.5). La nucl�eation de l'acide

sulfurique et de l'eau n'est pas seulement celles des mol�ecules individuelles d'H2SO4 et

d'H2O mais implique la formation de clusters entre des mol�ecules d'eau et des hydrates

(cf deuxi�eme encadr�e de la �gure 2.5). L'�energie libre li�ee �a la formation d'un embryon

compos�e d'acide sulfurique et d'eau incluant le processusd'hydratation est :

� Ghyd = � Ganhyd + kT ln Ch (2.36)

o�u Ch est le facteur de correction du �a l'hydratation et est :

Ch =
�

1 + K 1pAsol + ::: + K 1K 2:::K hph
Asol

1 + K 1pA + ::: + K 1K 2:::K hph
A

� nB

(2.37)

o�u pAsol est la pression partielle de vapeur saturante de l'eau (esp�ece A) au dessus d'une

surface plane,pA celle de la pression vapeur de l'eau au sein de la phase gazeuse, nB le

nombre de mol�ecules d'acide sulfurique dans l'embryon etK i les constante d'�equilibre

pour la formation d'hydrates. Ces constantes d'�equilibresont celles pour les r�eactions :

H2O + H2SO4 � (h � 1)H2O *) H2SO4 � hH2O

et peuvent varier via l'expression :

K h = exp( � � G�
h=kT) (2.38)

et

� G�
h = KT ln pAsol +

2�m A

r

�
1
�

�
+

�
X B

� 2

@�
@XB

�
(2.39)

o�u � est la densit�e de la solution etX B la fraction massique de l'esp�eces B dans l'embryon

donn�e par :

X B =
nB mB

nA mA + nB mB
(2.40)

Le terme @�=@XB est faible et souvent n�eglig�e. On a donc :

� G�
h = KT ln pAsol +

2�v A

r
(2.41)
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o�u vA est le volume mol�eculaire partiel de l'eau. La formation d'hydrates peut avoir une

in
uence forte sur le taux de nucl�eation en changeant la forme de l'�energie libre de surface

et donc la localisation de �G sur le diagramme du point de selle (cf Figure2.6).

Figure 2.6 { L'�energie libre � G(nA ; nB ) pour la formation d'embryons compos�es d'eau

(A) et d'acide sulfurique (B) est repr�esent�ee par le diagramme binaire du point de selle

(syst�eme �a 298 K) selonSeinfeld and Pandis(2006). La barri�ere d'�energie libre � G� est

marqu�ee par une 
�eche

La nucl�eation acide sulfurique - eau entre dans la cat�egorie pour laquelle le l'esp�ece B

est pr�esente �a une tr�es faible concentration par rapport�a celle de A, mais l'embryon n'est

pas dilu�e par rapport �a H 2SO4. Le taux de nucl�eation binaire dans ce syst�eme, comprenant

l'e�et des hydrates est donn�e par :

J =
(8�kT )1=2ChNA Z

sin2�

hmaxX

h=0

�
� 2� � 1=2Nh

�
exp(� � G� =kT) (2.42)

o�u � est la somme des rayons de l'embryon critique et de l'hydrate(ou d'un monom�ere

acide libre), � est la masse r�eduite de l'embryon critique et de celle de l'hydrate (ou

d'un monom�ere acide libre), Nh la concentration en nombre d'hydrates,Z le facteur

de Zeldovich et� l'angle entre la direction du grossissement du point-selleet l'axe des

abscissesnA (cf Figure 2.6) qui est donn�e par :

tan� =
n�

B

n�
A + n�

B
(2.43)
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Autres pr�ecurseurs gazeux

L'acide sulfurique est identi��e comme �etant le pr�ecurseur gazeux le plus commun

en raison de sa faible pression de vapeur saturante dans les conditions de temp�erature

atmosph�erique classiques. N�eanmoins, d'autres pr�ecurseurs ont �et�e identi��es.

i) L'ammoniaque NH 3 et les amines

L'ammoniac peut agir comme base chimique stabilisante pourH2SO4 dans la th�eorie

de la nucl�eation ternaire H2O-H2SO4-NH 3. Le compos�eNH 3 peut provenir des engrais

chimiques, des d�echets industriels (Ge et al., 2011) et surtout des d�echets bovins (Hutchin-

son et al., 1982; Schade and Crutzen, 1995), de la d�ecomposition de la mati�ere organique

du sol par certaines bact�eries (Gale, 1940) et de la combustion de biomasse. Les amines

provenant de l'alkylation de l'ammoniac peuvent se trouverdans l'atmosph�ere �a l'�etat pri-

maire, secondaire ou tertiaire. Pendant un certain temps, des concentrations importantes

de dim�ethylamine d�etect�ees lors de la formation de nanoparticules dans une atmosph�ere

naturelle ont sugg�er�e 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 r�ecemment, il

a �et�e d�emontr�e que les amines ont un certain poids dans lecalcul des taux de nucl�eation

puisqu'elles agissent comme bases solides et sont �a l'origine d'embryons plus stables et

plus r�esistants �a l'�evaporation ( Almeida et al., 2013; Nadykto et al., 2015).

ii) Les Compos�es Organiques Volatiles (COV)

Plusieurs �etudes ont montr�e que les monoterp�enes oxyd�es peuvent agir comme pr�ecurseurs

des �ev�enements NPF (Kulmala et al., 2013; Schobesberger et al., 2013; Ehn et al., 2014).

En 2014, l'exp�erience CLOUD r�ealis�ee au CERN a con�rm�e que les produits d'oxydation

des �emissions biog�enes pouvaient contribuer �a la nucl�eation des particules atmosph�eriques

(Riccobono et al., 2014). Les plantes sont capables d'�emettre dans l'atmosph�eredes com-

pos�es organiques volatils (COV) biosynth�etis�es (Kesselmeier and Staudt, 1999), comme

les terp�enes, qui r�egissent la corr�elation entre la concentration en acide sulfurique et les

nouvelles formations de particules (Bonn et al., 2008). La nucl�eation H 2SO4-Organiques

d�epend fortement des variations de temp�erature selon (Svendby et al., 2008; Jonsson et al.,

2008). De plus, Kirkby et al. (2016) montrent �egalement que les produits d'oxydation du

pin�ene peuvent nucl�eer sans acide sulfurique.

iii) Les �emissions biog�eniques marine (phytoplancton)

En utilisant des cuves semi-contrôl�ees comprenant de l'eau de mer et de l'airSellegri

et al. (2016) ont montr�e que la nucl�eation peut se produire �a partir d' �emissions biologiques

marines dans la mer M�editerran�ee. Ils ont identi��e des esp�eces contenant de l'iode (oxydes

d'iodes) comme �etant des pr�ecurseurs majeurs de la formation de nouvelles particules. Ils

ont �egalement trouv�e une corr�elation signi�cative entr e ces esp�eces et certains pigments
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phytoplanctoniques (p�eridinine, chlorophylle b et z�eaxanthine) 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 d�etectables, de l'ordre de 1.5 { 3 nm. Le sort des embryons frâ�chement form�es est

d�e�ni par la comp�etition entre leur perte par coagulation sur des particules pr�eexistantes

et leur croissance vers des tailles plus �elev�ees. Les m�ecanismes de croissance sont la conden-

sation et la coagulation.

Condensation

Le principe de la condensation est bas�e sur le calcul d'un di��erentiel de pression entre

la pression de vapeur surface �a la surface d'une particule et celle du compos�e (mol�ecule de

l'esp�ece qui va condenser) au loin de la particule. Ces principes thermodynamiques bas�es

sur l'e�et Kelvin ont d�ej�a �et�e expos�es en section 2.3.1lors de l'exposition de la th�eorie de

classique de la nucl�eation. En e�et, nous avions indiqu�e que cette th�eorie microscopique

avait �et�e utilis�ee pour des �echelles nanom�etriques. En outre, nous donnons ici le taux de

croissance d'une particule par condensation (GRA;cond ) d'une esp�ece gazeuse A qui est de

la forme :

GRA;cond =
1

2d2
p

(dp + dA )2 c� vA

�
CA; 1 � CA;s exp

4�v A

kTdp

�
(2.44)

o�u dp est le diam�etre de la particule,dA est celui de la mol�ecule qui condense,c est la

vitesse relative moyenne de la particule et de la mol�ecule de gaz,vA est le volume d'une

mol�ecule de A, CA; 1 est la concentration en esp�ece gazeuseA loin de la particule, CA;s

celle deA �a proximit�e de la particule et k la constante de Boltzman.

Coagulation

Le deuxi�eme principe de grossissement est celui de la coagulation. Il s'agit d'un proces-

sus d'adh�esion ou de fusion d'une particule (ou embryon) avec une autre. Les m�ecanismes

�a l'origine de ce ph�enom�ene sont la gravitation, la turbulence et le cisaillement ou bien

encore, plus e�cacement, le mouvement Brownien. Quand cette approche, conduisant au

contact, s'e�ectue uniquement grâce au mouvement Brownien (di�usion), on dit qu'il y a

coagulation thermique ou par di�usion brownienne. Le mouvement Brownien, ou proces-

sus de Wiener, est une description math�ematique du mouvement al�eatoire d'une � grosse
� particule immerg�ee dans un 
uide et qui n'est soumise �a aucune autre interaction que

des chocs avec les� petites � mol�ecules du 
uide environnant. Elle est appliqu�ee �a l'�etude
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des a�erosols depuis plusieurs ann�ees (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 ph�enom�ene n'apparâ�t que si la concentration des a�erosols dans le milieu

est consid�er�ee comme su�sante. En r�egime turbulent, les
uctuations de vitesse au sein

du 
uide peuvent in
uencer le mouvement des particules, conduisant �a deux processus.

Le premier est la coagulation par di�usion turbulente : les petites particules suivent les


uctuations al�eatoires de vitesses dans le 
uide et deux a�erosols se trouvant dans deux

tourbillons voisins peuvent alors entrer en collision. Le second est la coagulation turbu-

lente inertielle : les particules qui ont une densit�e di��erente de celle du 
uide, (li�e �a des

tailles di��erentes et des � temps de r�eponse� di��erents) entrent en collision. Dans le

cas d'un mouvement Brownien, le puits par coagulation d�etermine �a quelle vitesse les

particules coagulent :

Coag= Nclust

X

j

K dclust ; dj N j (2.45)

avecNclust le nombre d'embryons,N j le nombre de particules pr�e-existantes de diam�etre

dj et K dclust le coe�cient caract�erisant la coagulation brownienne entre les embryons de

diam�etre dclust et les particules de diam�etredj . Parceque le puits par coagulation est

lin�eairement proportionnel �a la concentration de particules pr�e-existantes, on observe

majoritairement moins d'�ev�enement dans les milieux pollu�es. De plus, le coe�cient ca-

ract�erisant la coagulation brownienne augmente avec l'�ecart de taille existant entre les

embryons et les particules pr�eexistantes, donc le puits li�e �a la coagulation est d'autant

plus �elev�e que les particules pr�eexistantes sont grosses (Seinfeld and Pandis, 2006). Lorsque

la coagulation a lieu entre des particules appartenant �a unmême mode, on observe un

d�eplacement de ce mode vers les tailles sup�erieures. Toutefois, pour une population de

particules de diam�etre inf�erieur �a 5 nm, des concentrations de l'ordre de 0.2 �a 1� 106:cm� 3

sont n�ecessaires pour que la coagulation intra-modale conduise �a un taux de croissance

(GR) de 1 nm.h� 1 Kulmala and Kerminen (2008). Ainsi, hormis dans des conditions

tr�es particuli�eres, �a l'image des panaches de pollutiontr�es concentr�es, le processus de

coagulation intra-modale ne participe que faiblement �a lacroissance des embryons.

2.4 Le contexte local de l'�etude

2.4.1 G�eographie et orographie

L'̂�le de La R�eunion est une est une �emergence volcanique montagneuse n�ee il y a

quelques trois millions d'ann�ees, avec l'�eruption du Piton des Neiges qui est, du haut de
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ses 3069 m�etres d'altitude, le sommet le plus �elev�e de l'oc�ean Indien. L'̂�le se situe dans

la zone tropicale de l'h�emisph�ere australe, entre l'�equateur et le tropique du Capricorne

�a une latitude de 21� 06 et une longitude de 55� 32. Les 2512km2 qui la constituent

pr�esentent une grande vari�et�e de reliefs et de paysages. Deux grands domaines g�eologiques

sont remarquables. Les deux-tiers nord-ouest sont constitu�es de formations volcaniques

anciennes issues du Piton des neiges comme les trois grands cirques de Mafate, Cilaos

et Salazie qui sont des reliquats de l'e�ondrement de trois caldeiras. Le tiers restant est

marqu�e par la superposition de nombreuses coul�ees qui t�emoignent de l'activit�e r�ecente

du Piton de la Fournaise, autrement appel�e� Enclos Fouqu�e � et lieu de cette �etude.

2.4.2 Dynamique atmosph�erique et formation de nuages

L'̂�le est soumise �a un 
ux d'aliz�e de Sud Sud-Est dans les basses couches r�esultant

de la circulation induite par la cellule de Hadley (Baldy et al., 1996) accentu�ee par l'en-

trâ�nement plus zonal de la circulation de Walker (cf �gure2.7).
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Figure 2.7 { Repr�esentation sch�ematique de la circulation atmosph�erique dans l'Oc�ean

Indien. Sch�ema r�eadapt�e de Lesou•ef(2010)

Ce 
ux de basses couches est limit�e en altitude (environ 3 km) par des vents d'ouest,

les Westerlies, qui constituent la circulation de retour deHadley-Walker. L'intensit�e de

ces vents varie en fonction de la position, de la direction etde l'intensit�e du courant-jet

subtropical. L'̂�le se trouve �egalement au carrefour de di��erentes masses d'air en prove-
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nance notamment de Madagascar et d'Afrique continentale. Lasubsidence r�egionale cr�e�ee

par la cellule de Hadley induit un r�echau�ement par compression adiabatique des masses

d'air. Comme ces subsidences n'atteignent pas la surface, une forte augmentation du gra-

dient de temp�erature est constat�ee entre les masses d'airhumides proches de la surface

et les masses d'air subsidentes, chaudes et s�eches. Cette transition thermique abrupte est

appel�ee � inversion des aliz�es� . Au sens strict, l'inversion des aliz�es correspond �a une

inversion du pro�l de temp�erature, dont l'�epaisseur varie de plusieurs centaines de m�etres

�a quelques kilom�etres.
�A plus petite �echelle, sous l'inversion, les aliz�es sont consid�er�es comme un 
ux synop-

tique stable et uniforme, ayant pour orientation annuelle moyenne Est-Sud-Est. De par

son relief accident�e, La R�eunion repr�esente un obstacle�a leur �ecoulement. Soit les masses

d'air s'�el�event (r�egime de soul�evement orographique) soit elles divergent aux abords de

l'obstacle. Ainsi, au Sud-Est de l'̂�le, on observe une divergence des 
ux (deux branches de

contournement) au contact des pentes du volcan ainsi qu'un soul�evement (cf �gure 2.8).

Bien qu'elle ne soit pas repr�esent�ee sur la �gure2.8, une boucle de retournement au nord

ouest de l'̂�le peut �egalement être observ�ee dans les basses couches.
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Figure 2.8 { Les r�egimes d'�ecoulements orographique �a La R�eunion. La repr�esentation

a (gauche) montre le contournement des aliz�es au Sud-Ouestd l'̂�le. La �gure b (droite)

montre le principe de soul�evement dû au relief abrupte de l'̂�le. Source :Lesou•ef(2010)

De plus, un contraste thermique persiste entre l'oc�ean et l'̂�le, ce qui va modi�er le

champ de vent sur l'̂�le. En e�et, les �ecoulements thermiques r�esultent d'un di��erentiel de

temp�erature entre deux masses d'air. Ils sont pilot�es parle 
ux radiatif, et pr�esentent une
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cyclicit�e diurne. Le r�echau�ement des pentes des montagnes par le rayonnement solaire

au cours de la journ�ee, 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 cr�ee un vent froid descendant (ou vent catabatique)

le long des pentes de l'̂�le. Il y a donc peu de nuage en altitude la nuit. Apr�es le lever

du jour, le r�echau�ement radiatif modi�e la direction du ve nt et g�en�ere des vents as-

cendants (ou vents anabatiques) sur les pentes, accompagn�es de nuages type cumulus.

Finalement, la circulation atmosph�erique locale de La R�eunion peut s'expliquer comme

�etant la r�esultante entre les �ecoulements orographiques et les �ecoulements thermiques.

La partie de l'atmosph�ere soumise �a ces deux types d'�ecoulements (la couche limite at-

mosph�erique) va suivre l'�evolution du contraste thermique entre l'oc�ean et l'̂�le.

2.4.3 Le volcan du Piton de la Fournaise

Description

Le Piton de la Fournaise est un volcan bouclier (basaltique)de point chaud situ�e au

sud-est de l'Ile de la R�eunion (Oc�ean Indien). Volcan actif, son histoire �eruptive a d�ebut�e

il y a environ 500 000 ans. Il produit des laves 
uides �a l'origine d'�eruptions majoritaire-

ment e�usives (avec �emissions de fontaines de lave et de coul�ees de lave) dont la fr�equence

est en moyenne de deux par an depuis 1998. Plus rarement, des �eruptions explosives (avec

�emissions de blocs recouvrant la zone sommitale et �emissions de cendres pouvant se dis-

perser sur de grandes distances) ont eu lieu par le pass�e avec une r�ecurrence centennale.

La majorit�e des �eruptions r�ecentes sont limit�ees �a la caldera de l'Enclos Fouqu�e, �a l'ex-

ception de quelques �eruptions� hors Enclos� qui ne repr�esentent que 3 % des �eruptions

totales sur les 300 derni�eres ann�ees (1977, 1986, 1998 % pour les plus r�ecentes). Ce type

d'�eruptions � hors Enclos� peut potentiellement repr�esenter une menace pour la popu-

lation. Le cône du piton de la Fournaise, d'un diam�etre d'environ 3 km, surmonte l'enclos

jusqu'�a l'altitude actuelle de 2 632 m�etres. Le bord oriental du cône se situe �a la limite

des Grandes Pentes. La partie sommitale pr�esente deux crat�eres �a savoir le crat�ere Bory

et le crat�ere Dolomieu. Depuis �n 1979, l'activit�e du Piton de la Fournaise est surveill�ee

et suivie par l'Observatoire Volcanologique du Piton de la Fournaise (OVPF) qui d�epend

de l'Institut de Physique du Globe de Paris (IPGP). A ce jour,il est l'un des volcans les

plus surveill�e au monde grâce �a une centaine d'instruments (sismom�etres, GNSS : Global

Navigation Satellite System, tiltm�etres, extensom�etres, mesures de gaz, cam�eras optiques

et infrarouges) mis en �uvre sur le terrain.
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Dynamisme �eruptif et type de panache

Les volcans sont des �edi�ces g�eologiques terrestres ou sous-marins qui r�esultent de la

remont�ee d'un magma puis de son �eruption en surface. Le magma est un liquide silicat�e

qui provient de la fusion partielle en profondeur (manteau et/ou croûte terrestre) et peut-

être stock�e dans une chambre magmatique super�cielle ou profonde. Lors de sa remont�ee

il se s�epare en deux phases �a savoir une phase liquide et unephase gazeuse. Selon la

proportion de ces deux composantes ainsi que leurs caract�eristiques physico-chimiques

respectives, les volcans peuvent être caract�eris�es pardivers types d'�eruptions et panaches

volcaniques ainsi que par diverses structures morphologiques. Les �eruptions volcaniques

mettent en place des produits h�et�erog�enes de la d�ecompression et de l'arriv�ee en surface

d'un magma plus ou moins riche en gaz. Ainsi, de mani�ere plus pr�ecise, trois param�etres

majeurs contrôlent le dynamisme �eruptif : la viscosit�e reli�ee en grande partie �a la chimie

et �a la teneur en gaz. Ce qui se traduit par le fait que, plus lemagma est visqueux, plus sa

capacit�e �a retenir du gaz est importante. Il est donc possible de replacer les quatre types

d'�eruption dans le diagramme triangulaire2.9.
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Figure 2.9 { Diagramme triangulaire des dynamismes �eruptifs en fonction des trois

composantes principales qui caract�erisent le magma.

Les volcans de type vulcanien (explosif) et p�el�een (extrusif) peuvent être regroup�es

dans la cat�egorie des� volcans gris� . Leurs �eruptions sont caract�eris�ees par des �emissions
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de laves visqueuses accompagn�ees ou non de retomb�ees pyroclastiques (tephra) et de

bombes volcaniques. Les t�ephra sont des fragments de rochemagmatique solidi��es ex-

puls�es dans l'air au niveau de l'�event. Les panaches qui enr�esultent sont donc plus ou

moins �epais, compos�es essentiellement de cendres et de gaz (parfois d'eau) et peuvent

s'�elever �a des kilom�etres d'altitude atteignant alors la stratosph�ere. Dans le cas vulcanien,

la lave peut s'accumuler au point de sortie en un dôme de lavequi peut être amen�e �a

exploser (paroxysme) et s'e�ondrer en formant alors des courants de densit�e pyroclas-

tiques. Autrement appel�es � nu�ees ardentes� , ce sont des m�elanges complexes de gaz et

de particules �a haute temp�erature (250 { 800C � ) plus denses que le milieu ambiant (i.e.

l'atmosph�ere), qui se mettent en place sous l'e�et de la gravit�e et qui sont capables de se

d�eplacer �a des vitesses consid�erables (de 5 �a 200 m.s� 1).
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densité 
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Bombes
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Magma
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Figure 2.10 { Sch�ema repr�esentant les di��erents contextes �eruptifs ainsi que leurs struc-

tures et panaches atmosph�eriques associ�es. A gauche, le contexte �eruptif des � volcans

gris � , �a droite celui des � volcans rouges� (pour le cas d'un point chaud comme celui

de la r�eunion). Source modi��ee USGS

D'un autre côt�e, il est possible de regrouper le type strombolien (mixte) et hawaiien

(e�usif) parmi les � volcans rouges� . Ces derniers sont caract�eris�es par l'�emission de

laves relativement 
uides sous forme de fontaines et de coul�ees. Les explosions de grandes
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ampleurs sont atypiques et les panaches volcaniques sont principalement compos�es de gaz

(SO2) et de particules �nes. C'est le cas du volcan du Piton de la Fournaise.

Entre les �eruptions, il est possible d'observer des �emanations de gaz par l'interm�ediaire

de fumerolles ou de �ssures qui t�emoignent de la pr�esence de magma en profondeur. Ce

d�egazage peut se traduire �a la surface par la pr�esence de fumerolles autour desquelles des

cristaux, le plus souvent de soufre, peuvent se former. Ces �emanations forment ce que l'on

appelle le d�egazage passif et les panaches qui en r�esultent ont des compositions chimique

et des structures di��erentes de ceux observ�es lors des �eruptions.

L'origine des gaz volcaniques est celle du magma dans lequelde nombreuses esp�eces

peuvent être dissoutes. Ces esp�eces sont plus pr�ecis�ement appel�ees compos�es volatils mag-

matiques en raison de leur tendance �a former des bulles de gaz �a une pression relativement

basse. La quantit�e de compos�es volatils pouvant se dissoudre dans le m�elange silicat�e aug-

mente avec la pression. Au fur et �a mesure que la lave remonte vers la surface, la pression

diminue ce qui engendre �egalement une diminution de la solubilit�e des substances volatiles

et les fait sortir du m�elange pour former des bulles. L'eau et le dioxyde de carbone sont

les compos�es volatils les plus fr�equemment observ�es au sein des �emissions volcaniques.
�A de fortes profondeurs et de fortes pressions, la majeure partie de l'eau et du dioxyde

de carbone sont dissous dans le magma. Ils jouent alors un rôle importants lors de la

cristallisation et modi�ent �egalement la temp�erature, l a densit�e et la viscosit�e. Dans le

manteau sup�erieur, o�u les magmas basaltiques sont g�en�er�es par la fusion partielle, les

substances volatiles a�ectent la composition du mat�erielfondu et la s�eparation physique

des min�eraux r�esiduels du manteau. Apr�es H2O et CO2, les substances volatiles les plus

abondantes sont le soufreS, le chlore (Cl) et le 
uor ( F ). Le soufre est particuli�erement

important pour comprendre la composition et les 
ux du gaz volcanique, et les trois

peuvent être importants dans la formation des gisements deminerai. Beaucoup d'autres

volatiles, tels que l'h�elium (He), l'azote (N ), l'argon (Ar ) et le brome (Br ) peuvent se

dissoudre dans les magmas mais sont g�en�eralement moins abondants. Les gaz nobles par

exemple, sont habituellement pr�esents �a des niveaux de concentration < 1 ppm (0,0001 %

en poids). Malgr�e ces faibles concentrations, les compositions isotopiques des gaz nobles

ont fait l'objet d'�etudes approfondies en raison de leur importance dans la compr�ehension

du d�egazage globale terrestre et de la formation de l'atmosph�ere. Finalement, les �emissions

volcaniques sont principalement compos�es de :

| Vapeur d'eau (50 �a 90 %)

| CO2 ou dioxyde de carbone (5 �a 25 %)

| SO 2 ou dioxyde de soufre (3 �a 25 %)
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Les �eruptions du Piton de la Fournaise

Les �eruptions du Piton de la Fournaise sont atypiques. Elles d�ebutent par l'apparition

d'une ligne de �ssures plus ou moins longues (de dizaines de m�etres �a parfois plusieurs

kilom�etres) d'o�u jaillissent des fontaines de lave. Ces fontaines peuvent atteindre plu-

sieurs dizaines �a quelques centaines de m�etres de hauteur. C'est pendant cette p�eriode

que les d�ebits maximum de lave sont observ�es. Au bout d'un moment (minutes ou heures),

l'�eruption se concentre en un ou quelques points, le(s) �event(s) (cf �gure 2.11). En ces

points de sortie, la lave est propuls�ee de mani�ere plus ou moins saccad�ee au rythme des

coups de pression. Une partie de la lave lib�er�ee peut rester
uide et se r�epandre vers

l'aval depuis la zone �egueul�ee du (des) �edi�ce(s). Elle d�evale alors les pentes sous forme

de coul�ees de surface. Lorsqu'un �event s'obstrue (e�ondrements dans la partie �egueul�ee),

le magma pi�eg�e (formation d'un petit lac de lave) s'�echappe de mani�ere souterraine par

l'interm�ediaire de tunnels. La lave projet�ee via les fontaines se �ge (refroidissement) au

contact de l'air et en retombe sur sol sous la forme de t�ephras (ou lapillis). Ceci engendre

l'�edi�cation de cônes de projections appel�es localement pitons. Une même �eruption peut

connâ�tre plusieurs phases successives avec l'apparition de nouvelles �ssures et de nou-

veaux points de sortie.

D'un point de vue de l'atmosph�ere et du panache volcanique,on distingue deux do-

maines. Le domaine convectif, au dessus de l'�event, qui estcaract�eris�e par de tr�es fortes

concentrations en eau et en dioxyde de soufre. Pour l'instant, au aucune mesure (obser-

vation) d'a�erosols (ou particules ultra�nes < 0.5 �m ) n'a �et�e r�ealis�ee dans ce domaine au

Piton de la Fournaise mais leur pr�esence est fortement sugg�er�ee. Il s'agit d'ailleurs d'un

point capital de cette �etude puisque cette derni�ere souligne la n�ecessite d'e�ectuer des

mesures en champ proche. En outre, lors de phases intenses, il n'est pas rare d'observer

des particules solides, �nes et a�erodynamiques telles que les cheveux de Pel�e. Au dessus

de ce domaine convectif (� 1km), on observe g�en�eralement l'apparition d'un nuage appel�e

Pyrocumulus. Comme n'importe quel nuage, sa formation n�ecessite la pr�esence de parti-

cules �nes en suspension et d'un mouvement de convection atmosph�erique. Lorsque l'air

proche de la surface est plus chaud et humide que celui en altitude, un courant ascendant

se cr�ee emportant des particules. L'air subit une d�etenteadiabatique, ce qui refroidit sa

temp�erature et augmente l'humidit�e relative. Quand l'air devient satur�e, 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 appel�es

processus h�et�erog�enes. Les noyaux sont issus de l'agr�egation des particules pr�e-existantes

mises en suspension dans l'atmosph�ere (a�erosols). Les a�erosols volcaniques ajoutent un

tr�es grand nombre de particules �a celle d�ej�a pr�esentesce qui augmente la probabilit�e de
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formation d'un nuage. Ici, le Pyrocumulus est donc un bon indicateur de la pr�esence d'ul-

tra�nes particules volcaniques. En�n, le domaine dispersif est caract�eris�e par une couche

d'a�erosol de plusieurs dizaines �a centaines de m�etres d'�epaisseur. Cette couche est con�n�ee

dans la zone d'inversion des aliz�es qui se situe entre 2000 et 3000 m en moyenne �a La

R�eunion.
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Figure 2.11 { Photos a�eriennes de l'�eruption du piton de la Fournaise le 31 Janvier

2017. A gauche, une vue rapproch�ee du cône �eruptif (a) montrant le domaine convectif

du panache volcanique. A droite (b) une vue �eloign�ee montrant une partie de l'enclos

Fouqu�e, le pyrocumulus et le domaine dispersif du panache.
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Chapitre 3

Observation de la Formation de

Nouvelles Particules �a l'observatoire

du Ma•�do en l'absence et en

pr�esence de panache volcanique

Vue a�erienne de l'observatoire du Ma•�do (photo cr�edit : service communication

Universit�e de La R�eunion)
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Selon nos connaissances actuelles, la formation de nouvelles particules par nucl�eation

homog�ene ou h�et�erog�ene n�ecessitent des conditions atmosph�eriques sp�eci�ques (Kulmala

et al. (2014)). Dans la derni�ere d�ecennie, de nombreux travaux de revue ont vu le jour.

Ils rassemblent alors les multiples �etudes consacr�ees �al'observation et �a la description de

ces ph�enom�enes (Kulmala et al. (2004), O'Dowd and Ho�mann (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), Vehkam•aki 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 deKerminen et al. (2018), qui est la plus r�ecente, les auteurs

ont choisi de rassembler des observations de la FNP atmosph�erique en provenance de

plusieurs pays du monde. Leur but �etant de synth�etiser l'ensemble des caract�eristiques

propre au ph�enom�ene, mises en avant dans chaque publication. Dans un premier temps, ils

r�epertorient les articles qui mettent en �evidence l'in
uence des param�etres m�et�eorologiques

ou physique sur la FNP �a savoir, l'irradiance solaire, l'humidit�e relative ambiante, la

temp�erature ambiante, la concentration du pr�ecurseur gazeux majeur SO2 (donc H2SO4)

et celle des vapeurs organiques. Dans un second temps, ils listent les �etudes qui mettent

en exergue les caract�eristiques temporelles (journali�eres, saisonni�eres et annuelles) et spa-

tiales (horizontal et vertical) du ph�enom�ene. En�n, dans un troisi�eme temps, ils classent

les analyses par environnements et pr�esentent une carte mondiale (�gure 3.1) des obser-

vations �a l'instar de ce qui avait �et�e r�ealis�e dans les t ravaux de Kulmala et al. (2004).

Ils discernent alors les zones rurales et continentales recul�ees, les environnements urbain,

les terres polaires (arctique et antarctique), les milieu marins et les sites d'altitude (mon-

tagne). Sur la carte3.1 on peut directement appr�ehender le manque d'observation dans

l'h�emisph�ere sud ainsi que dans les r�egions tropicales et sub-tropicales. Pourtant ces zones

pr�esentent de vraies sp�eci�cit�es en terme de temp�erature, d'humidit�e relative, de types

d'�emission et de dynamique atmosph�erique. Les saisons y sont �egalement invers�ees et par-

fois d�e�nies di��eremment. La n�ecessit�e d'instrumente r ces zones fût par cons�equent une

des motivations qui on conduit �a la r�ealisation de cette �etude. Le marqueur vert qui pointe

l'̂�le de La R�eunion dans l'oc�ean Indien (21� ) correspond �a l'analyse des observations ef-

fectu�ees �a l'observatoire du Ma•�do en 2015 et issues de lacampagne STRAP (Synergie

Transdisciplinaire pour R�epondre aux Al�eas 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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China: rural/remote

Figure 3.1 { Distribution spatiale des observations de la FNP dans le monde en fonction

des di��erents environnements selonKerminen 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 caract�eristiques de la FNP pour les environ-

nements volcaniques. Ceci met en exergue la raret�e des publications dans la litt�erature

qui concernent ce point. Pourtant les �eruptions volcaniques sont l'une des plus impor-

tantes sources naturelles de gaz et d'a�erosols atmosph�eriques. Lors de ces �eruptions,

les �emanations de dioxyde de soufre dans l'atmosph�ere sont souvent cons�equentes et les

m�ecanismes li�es �a la formation de nouvelles particules ont longtemps �et�e suspect�es dans

les panaches volcaniques (Deshler et al., 1993; Robock, 2000). En revanche elle n'a �et�e

que tr�es rarement observ�ee. En e�et, la seule observationde ce ph�enom�ene au sein d'un

panache volcanique publi�ee �a ce jour est celle deBoulon et al. (2011) et a �et�e e�ectu�ee

au Puy de Dôme en 2010 lors de l'�eruption de l'Eyjafjallaj•okull. En e�et, dans leurs tra-

vaux, les auteurs ont �etabli un lien entre des taux de formation signi�cativement �elev�es de

nouvelles particules et des concentrations inhabituellement fortes d'acide sulfurique. En

outre, ces mesures ont �et�e r�ealis�ees �a des milliers de kilom�etres de l'�event et ne donnent

pas de quanti�cation de la nucl�eation en champ proche. La raret�e de ces observations

et notre faible connaissance du ph�enom�ene dans ces milieux, notamment �a proximit�e de

l'�event constituent la seconde et principale motivation de cette �etude. Pour r�epondre �a la
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carence d'information, une analyse de la FNP a �et�e r�ealis�ee sur une trentaines de jours

caract�eris�es par la pr�esence du panache volcanique �a l'observatoire du Ma•�do. Une fois

de plus cette derni�ere se base sur les donn�ees de la campagne STRAP r�ecolt�ees lors des

�eruptions du Piton de la Fournaise en 2015. Les r�esultats qui en d�ecoulent font l'objet

d'une seconde publication �egalement incluse dans le manuscrit en section3.3.

3.1 Objectifs

Les objectifs principaux de cette premi�ere partie d�ecoulent directement des remarques

introduites pr�ec�edemment et sont multiples :

1. R�epondre �a la carence d'observation de la formation de nouvelles particules dans

l'h�emisph�ere sud et plus particuli�erement dans une r�egion sub-tropicale.

2. De ces observations, e�ectuer une analyse d�etaill�ee dela FNP �a l'observatoire du

Ma•�do en �etudiant la fr�equence et l'intensit�e du ph�eno m�ene.

3. Apporter de nouvelles observations de la FNP au sein d'un panache volcanique.

4. De ces observations, e�ectuer une seconde analyse du ph�enom�ene portant exclusi-

vement sur les conditions sp�eci�ques d'un milieux volcanique.

5. En comparant les deux analyses d�eterminer l'in
uence d'un panache volcanique

sur la FNP.

Les objectifs 1 et 2 permettent �egalement de r�epondre �a d'autres probl�ematiques. Entre

autre, une analyse des caract�eristiques de la FNP �a l'observatoire du Ma•�do pr�esente

l'opportunit�e d'apporter des pr�ecisions concernant lessites d'altitude et côtiers. De plus,

elle permet aussi de mettre en �evidence la dynamique localeet d'e�ectuer des hypoth�eses

quant aux apport de mol�ecules (source) et particules (puits) �a l'observatoire. En�n, une

fois ces objectifs remplis les r�esultats engendr�es sont importants puisqu'ils servent de base

et de comparaison �a la seconde analyse. Les objectifs 3, 4 et5 permettent d'apporter de

nouvelles connaissances sur les processus de la FNP dans les milieux volcaniques mais plus

pr�ecis�ement pour des panaches issus d'un volcan rouge et exclusivement troposph�eriques.

Ils servent �egalement d'appui �a la partie II qui porte sur la mod�elisation.
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3.2 Forte fr�equence d'�ev�enement de FNP �a l'observa-

toire du M•aido, sur l'̂�le de la R�eunion (Article)

3.2.1 Description de l'article

Cet article remplit directement les objectifs 1 et 2 �x�es pr�ec�edemment. Ainsi, il reporte

les r�esultats de l'analyse de la fr�equence et de l'intensit�e des �ev�enements de formation de

nouvelles particules pour un site côtier d'altitude (2150m) situ�e dans la zone intertropi-

cale de l'h�emisph�ere sud (21.080� S, 55.383� E), l'observatoire du Ma•�do. L'�etude se base

sur les donn�ees issues de la campagne STRAP qui s'�etendent de mai 2014 �a d�ecembre

2015. Lors de cette p�eriode la distribution en taille des particules entre 10 et 500 nm

a �et�e mesur�ee via un DMPS (Di�erential Mobility Particle Sizer) qui r�esulte de l'asso-

ciation d'un DMA et (Di�erential Mobility Analyzer) et d'un c ompteur de particule, le

CPC (Condensation Particle Counter). Celle pour les particules en dessous de 10 nm a

�et�e d�eduite d'un AIS (Air Ion Spectrometer) qui mesure les particules charg�ees et les

ions. De plus, les concentrations en CO et carbone suie (BC) ainsi que di��erents pa-

ram�etres m�et�eorologiques (pression, temp�erature, humidit�e relative, rayonnement) ont

�egalement �et�e mesur�es dans le but d'identi�er les conditions favorables au d�eclenchement

de la nucl�eation dans cet environnement sp�eci�que. L'un des r�esultat majeure est que la

fr�equence annuelle d'�ev�enement de FNP �a l'observatoire du Ma•�do est de 65 % s'agissant

de l'une des plus importantes valeur de l'h�emisph�ere sud.Les variations moyennes de la

fr�equence de FNP montrent une variation bimodale avec des maximums observ�es lors des

p�eriodes de transitions (automne et printemps). Un fort taux de grossissement (GR12� 19)

m�edian annuel de 15.6nm:h � 1 est �egalement mis en avant. Sa variation annuelle montre

des maximums en juillet et en novembre. Les m�edianes annuelles des taux de formation

de particulesJ12 et J2 sont respectivement de 9.31� 10� 2 � 1.15 et 1.53� 10� 2 � 2.06

cm� 3:s� 1. Leur variation saisonni�ere montre �egalement un cycle avec des valeurs maxi-

mum lors de la saison s�eche en Juillet et en Septembre correspondant �a des valeurs de

temp�eratures basses et d'humidit�e relative typiques mais �egalement �a de fortes concentra-

tion BC. Dans cet article, nous montrons �egalement que le puis de condensation (CS en

s� 1) d�epassant une valeur seuil (1.04� 10� 3s� 1) est caract�eris�e par une variation annuelle

similaire �a celle de la fr�equence d'�ev�enements de FNP ce qui sugg�ere que le d�eclenchement

du processus est d�etermin�e par la pr�esence des particules condensables dans la zone no-

tamment apport�ees de mani�ere simultan�ee aux particulespr�e-existantes depuis les basses

altitudes. Un paragraphe en fran�cais est �egalement consacr�e �a la pr�esentation des r�esultats

dans la section5.1.
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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 Maïdo observatory, Réunion, a Southern Hemisphere
site located at 2150 m (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
speci�c 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 15.16 nm h� 1 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 (J2 andJ12/ are 0.858 and 0.508 cm� 3 s� 1, 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� 10� 3 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 in�uence 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 in�uence 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

Published by Copernicus Publications on behalf of the European Geosciences Union.
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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-
�city 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 Dôme 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 �ow induces large variability in wind �elds 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
Maïdo observatory is located at 2150 m a.s.l., under the in-
�uence 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 �rst 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

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 Maïdo observatory

2.1 Geographical location and networks

Maïdo 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 Maïdo 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
105 000 and 40 000 inhabitants located 13 and 15 km away
from the Maïdo 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 �ow 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 �ow 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 �ow (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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Figure 1.Map of Réunion and its location. Different terrain types are represented as well as a simpli�cation of the local atmospheric dynamic
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 (Lesouëf
et al., 2011). They are con�ned 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 Maïdo 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 Maïdo 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).

2.3 Volcanic activity

Several studies have provided evidence that high SO2 con-
centrations and high radiation levels favour the formation of
large amounts of H2SO4, which in turn contribute to parti-
cle formation (Hyvönen et al., 2005; Mikkonen et al., 2006;
Petäjä 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), H2SO4 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 Maïdo observatory can be
on the pathway of sporadic SO2 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, H2SO4 was not measured
but their results indicated that the Maïdo station was reached
by the plume many times, as evidenced by the detection of
SO2 concentration peaks (Fig. A1). Speci�cally in a vol-
canic plume environment, Boulon et al. (2011b) directly ob-
served NPF events within the Eyjafjallajökull volcanic plume
that reached the Puy de Dôme station, and related them to
the presence of high H2SO4 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 SO2 release of 230 kt, 60 kt of which was transformed
into H2SO4, mostly above the Indian Ocean at 6 km a.s.l.
As a �rst analysis, we focus on the parameters in�uencing
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NPF processes at the Maïdo station outside the very speci�c
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 SO2 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 Dôme 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 Maïdo 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
10 nm as tracers for the presence of neutral particles below
10 nm in size that could not be detected directly. Additional
DMPS measurements conducted between May and Decem-
ber 2014 will also be discussed brie�y 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 �ow 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 µm (under average wind speed con-
ditions of 4 m s� 1/ .

The AIS was developed by Airel, Estonia, for in situ high
time-resolution measurements of ions and charged particles
(Mäkelä 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 �ow of 90 L min� 1: 30 L min� 1 of air to be sampled and
60 L min� 1 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 W m

� 2
. 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-

DMPS AIS SO2 CO BC Auxiliary measurements

Figure 2. Data set from the 2015 Maïdo campaign. Devices
recorded data simultaneously from May to November.

ter WXT510 (http://www.vaisala.com, last access: 25 June
2018).

The analyser used to measure sulfur dioxide (SO2) con-
centrations uses the ultraviolet �uorescence 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. SO2 concentration was �nally calculated by means
of a photomultiplier. Data sets were provided by the Observa-
toire Réunionnais de l'Air (ORA). The SO2 analyser resolu-
tion was about 0.5 ppb, and outside eruptive periods it never
exceeded this threshold (Fig. A1). The corresponding data
were used only to list days that were characterised by the
presence of the volcanic plume at the Maïdo 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 classi�cation 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-
�rmed the status of the event when available. Days were clas-
si�ed and separated into three main groups: unde�ned, (UN)
non-event (NE), and event (E) days according to Dal Maso
et al. (2005).
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The monthly event frequency,f m, was calculated as the
ratio of event to numbers of days in months, after having
excluded unde�ned, missing and plume days (PD) according
to Eq. (1):

f m D
no. of E

no. of days in month� (missing data daysC PD/
� 100; (1)

The condensation sink (CS; s� 1/ , 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):

CSD 4�D vap

1Z

0

r� . r / N .r / dr; (2)

whereDvap is the condensable vapour diffusion coef�cient,r
the particle radius, andN .r / the concentration of particles of
radiusr . Coef�cient � . r / was calculated from the Knudsen
number and is given by Eq. (3):

� . r / D
1C Kn.r/

1C Kn .r /
�

4
3� C 0:337

�
C 4

3� Kn.r/ 2
; (3)

whereKn.r/ is the Knudsen number given byKn.r/ D �=r ,
with � corresponding to the particle free path (depending
on pressure and temperature) and the accommodation coef-
�cient � , 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; nm h� 1/ 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-
�ned by the smallest channel of the device. In order to detect
the concentration maximum, a normal distribution was �tted
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,J12, (cm� 3 s� 1/ was
calculated using the following Eq. (4) given by Kulmala et
al. (2007):

J12 D
dN12� 19

dt
C CoagS12 � N12� 19 C

GR12� 19

7nm
� N12� 19; (4)

whereN12� 19 is the concentration corresponding to 12 to
19 nm particle diameters, CoagS12 represents the coagula-
tion of 12–19 nm particles on pre-existing larger diameter
particles and GR12� 19 corresponds to the growth rate esti-
mated between 12 and 19 nm. It was then possible to derive

the nucleation rates of particles 2 nm in size,J2, from the
J12 previously calculated from DMPS and the growth rate of
particles between 12 and 19 nm, following the method �rst
introduced by Kerminen and Kulmala (2002) and improved
by Lehtinen et al. (2007) with Eq. (5):

J2 D
J12

exp
�
� 
 � d2 �

CoagS.d2/
GR12� 19

� ; (5)

where


 D
1

mC 1

" �
d12

d2

� mC1

� 1

#

(6)

and

m D
log

�
CoagS.d12/

�
� log.CoagS.d2/ /

log.d12/ � log.d2/
: (7)

4 Results and discussion

4.1 Dynamics of the NPF events at the Maïdo
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 Maïdo. 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 �rst 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 Maïdo observatory show an increase in small ion con-
centrations (2–5 nm) at dawn (06:00 UTC, corresponding to
10:00 LT). These small ions are tracers for small particles
of the same size that rapidly grow to the �rst DMPS size
classes within the next hour. The initiation of the formation
of new particles at 06:00 UTC (10:00 LT) 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 (11:00 LT), 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, in�uence. 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
(1–10 nm) 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 �gures 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 particles cm� 3, the BC
and CO concentrations also increase to reach 630 ng m� 3 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� 3 and
tracer concentrations drop to low values. Most high-altitude
stations are strongly in�uenced 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-
�les (Fig. 4a), together with the average diurnal variation
in the number concentrations of particles larger than 100 nm

(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 asN> 100 andN< 30, con�rming the in�uence 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 forN> 100 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
Maïdo 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
classi�ed as event days, 55 (21 %) as non-event days, and
35 (14 %) as unde�ned. As a result, the event frequency
was high for the Maïdo 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,f m.

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 � 12:69 nm h� 1 (Table 1), which is above the
typical range of GRs reported in the literature for a quite-
similar size class of 7–20 nm (GR7� 20/ . The review by Yli-
Juuti et al. (2011) of GR7� 20, obtained at different measure-
ment sites located in various environments, reports a yearly
average of 6:66� 3:41 nm h� 1 (19 values). However, higher
GRs have been observed for a coastal environment in Aus-
tralia, with an average GR7� 20 of 19 nm h� 1, (Modini et al.,
2009) and for a polluted urban environment in Tecámac,
with an 18 nm h� 1 average GR3:7� 25 (Iida et al., 2008). It
is noteworthy that, at high altitudes, the conditions of spa-
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Figure 4. Average diurnal variation during winter and summer of the(a) BC concentration,(b) number concentration of particles with
diameters larger than 100 nm (N> 100/ , and(c) number concentration of particles with diameters smaller than 30 nm (N< 30/ .

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 veri�ed 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 Maïdo station is higher than the aver-
age GRs reported by Rose et al. (2015b) for the CHC station
(7.62 nm h� 1/ , Boulon et al. (2011a) for the Puy de Dôme
station (6.20 nm h� 1/ , and Venzac et al. (2008) for Nepal
(1.8 nm h� 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 �rst hours of the event
and the corresponding GR was generally very high (100 to
150 nm h� 1/ . 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

values (100 nm h� 1/ 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 �elds. In the case of coastal marine NPF
events, the spatial homogeneity of the emission �eld is not
veri�ed, as for high-altitude sites.

Figure 6 highlights a clear seasonal variation in GR12� 19,
with the highest monthly averages in August (35 nm h� 1/ and
the lowest in May (8.9 nm h� 1/ . These variations in the GR
differ from those reported in the literature for other high-
altitude sites. Boulon et al. (2011a) did not �nd a signi�cant
seasonal pattern in the GR variation at the Puy de Dôme.
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 �nd high medi-
ans during the dry period (22.82 nm h� 1 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 GR12� 19 was available. The yearly average forma-
tion ratesJ12 andJ2 in Table 1 are respectively 0:931� 1:15
and 1:53� 2:06 cm� 3 s� 1. 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 D 0:01–10 cm� 3 s� 1/ . They are of the same or-
der of magnitude as the ones reported for the CHC (1.02 and
1.90 cm� 3 s� 1 for the wet and dry seasons respectively; Rose
et al., 2015b).

J2 seasonal variation follows theJ12 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 D 1:60 cm� 3 s� 1 and
J2 D 2:39 cm� 3 s� 1 respectively, averaged over 3 months).
These observations are consistent with those reported for
CHC, whereJ2 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 GR12� 19, J12, J2, CS and CS2 calculated on daily averages.

GR12_19(nm h� 1/ J12 (cm� 3 s� 1/ J2 (cm� 3 s� 1/ CS (s� 1/ CS2 (s� 1/

Averages 19.455 0.931 1.531 2.43� 10� 3 1.86� 10� 3

Standard deviation 12.689 1.153 0.920 2.06� 10� 3 2.53� 10� 3

Medians 15.16 0.508 0.858 1.97� 10� 3 1.15� 10� 3

25th percentile 9.58 0.223 0.385 1.19� 10� 3 6.55� 10� 4

75th percentile 27.69 1.131 1.756 2.96� 10� 3 2.00� 10� 3

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
classi�ed as event days.

cember, withJ12 D 0:32 cm� 3 s� 1 and J2 D 0:52 cm� 3 s� 1

(averaged between November and January), and April, with
J12 D 0:44 cm� 3 s� 1 andJ2 D 0:66 cm� 3 s� 1 (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 in�uence
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.

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 A1. Austral seasons are re�ected 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 orJ2=J12 (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 in�uencing the NPF
frequency nor the formation rates or growth. The tempera-
ture averages are higher from November to April (14.02� C).
We �nd a signi�cant (at the 95 % con�dence 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 signi�cant at the 95 % con�dence level.
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Figure 8. (a) Temperature (� C) and incidental radiation (W m� 2)
variations during 2015 at Maïdo station given by daily UTC (�ne)
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
in�uence 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 m a.s.l.),
Rose et al. (2015b) reported high frequencies during the
southern winter, which coincide with the dry season. For
the Maïdo station, frequency variations are not fully syn-
chronised with the dry or wet periods as de�ned in Fig. 8b.
However, there is some uncertainty both in the dry/wet sea-
son segregation and with the exact identi�cation of max-
ima/minima in the seasonal variation in the NPF frequency.
When considering relative humidity, we do not �nd any link
between RH and the nucleation frequency (Table 2) but a
signi�cant 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

Table 2.R correlation coef�cients giving the relationships between
NPF parameters (occurrence, GR, andJ s) and in�uencing factors
(Ray, RH,T, P, CS2, CS2prop, CO, BC, COnuc, and BCnuc/ .

R NPF % GR12� 19 J12 J2

RAY 0.096 0.284 0.012 0.062
RH 0.056 0.406 0.528 0.689
T 0.411 0.536 0.717 0.732
P 0.051 0.426 0.524 0.597
CS2 0.217 0.020 0.179 0.167
CS2prop 0.546 0.152 0.079 0.124
CO 0.234 0.638 0.326 0.389
BC 0.103 0.418 0.576 0.601
COnuc 0.254 0.627 0.317 0.381
BCnuc 0.266 0.249 0.419 0.456

Correlations have been calculated with the twelve 2015 monthly
averages for each parameter. Taking a degrees-of-freedom value of
10 and a risk� D 0:05 (95 % of con�dence), we obtained a lower
limit value of 0.576 according to the Pearson table. The italicR
values in the table are above the limit value meaning that the
variables are signi�cantly dependent.

CHC station. Figure 8b shows that the appearance time of
the ultra�ne particle seasonal variation is well correlated to
the sunrise. During the southern summer, NPF starts between
approximately 08:00 and 10:00 LT 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 in�uenced
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 (CS2/ to properly characterise its
in�uence 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
2:43� 10� 3 s� 1 and 1:86� 10� 3 s� 1 for CS2. 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� 10� 3 and 2:1� 10� 3 s� 1, respectively,
and also for the Mace Head coastal station (Dal Maso, 2002),
which is about 2� 10� 3 s� 1.

Monthly averages of the CS2 were calculated for event
days and non-event days and are shown for 2015 in Fig. 9a,
together with the NPF event monthly frequencyf m. This
representation highlights monthly averaged CS2 peaks for
February (2:65� 10� 3 s� 1/ , May (3:74� 10� 3 s� 1/ , and
September (4:72� 10� 3 s� 1/ . The September value is sim-
ilar to the South African savannah yearly average (Vakkari
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Figure 9. (a)Monthly CS2 (blue) calculated 2 hours before NPF on-
set (scale at the right in s� 1/ and monthly event frequencyf m (scale
at the left in percentage). Averages have been calculated for event
days (green), non-event days (red), and all days (blue).(b) Monthly
CS2 proportion exceeding the average of CS2ev and CS2noevmedi-
ans (1.04� 10� 3 s� 1/ .

et al., 2011), which was about 4:3 � 10� 3 s� 1. It attests to a
considerable presence of pre-existing particles at the Maïdo
station for this period. However, the NPF frequency seasonal
pattern does not match that of low CS2. May and September
CS2 peaks are associated withf m peak values while January
and June CS2 low averages (0.89 and 0:96� 10� 3 s� 1 respec-
tively) are correlated to weak NPF occurrence.

Moreover, we calculated that the annual CS2ev (event) me-
dian (1:2 � 10� 3 s� 1/ was signi�cantly higher than the an-
nual CS2noev (no event) median (8:5 � 10� 4 s� 1/ . The pre-
vious observations thus suggest that the condensation sink
does not inhibit NPF at Maïdo, 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 CS2 exceeded a
threshold value of 1:04� 10� 3 s� 1. The threshold was cho-
sen arbitrarily as a value intermediate between the annual

Figure 10.Annual variation in daily (doted lines) and between the
� 2=C 2 period around the nucleation onset (solid lines) of the BC
(ng m� 3/ and CO (ppm) concentration over the year 2015.

CS2ev and CS2noevmedians. We started our investigation by
choosing the median CS over the whole year as a threshold
value. We then used an iteration process to �x the threshold
so we have a reasonable seasonal variation in days exceeding
this threshold values. Choosing other threshold values within
CS2ev and CS2noevmedians 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 CS2
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 CS2
were higher than 1:04� 10� 3 s� 1, while for January, June,
and July the frequency was lowest. Hence, we actually �nd
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 (ng m� 3/ and CO (ppm) over the year 2015,
together with the annual variation in the BCnucand COnucav-
eraged over the� 2=C 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 COnuc concentrations calculated
over the� 2=C 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 in�uenced 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, BCnuc is less corre-
lated to the nucleation rates than BC is, due to the differ-
ence in monthly concentrations of BC and BCnuc during au-
tumn. This would con�rm 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-
�rms 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 Maïdo
observatory. We report a remarkably high frequency of oc-
currence of NPF events at the Maïdo 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�
10� 3 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
Maïdo, 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 in�uence of the BL dynamics, con�rmed by daily vari-
ations in BL tracers (N> 100 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 averageJ12 andJ2 are in
the typical ranges found in the literature (9:31� 10� 2 � 1:15
and 1.53� 2.06 cm� 3 s� 1 respectively), GR12� 19 values are
higher than the typical range of GRs reported in the litera-
ture (19.4� 12.69 nm h� 1/ . At Réunion, the identi�cation 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

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 Maïdo observatory.

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

www.atmos-chem-phys.net/18/9243/2018/ Atmos. Chem. Phys., 18, 9243–9261, 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 (nm h� 1/ J (cm3 s� 1/ CS (s� 1/

Dal Maso (2002) Ireland Coastal – 15 to 180 300 to 10 000 2� 10� 3

Koponen (2003) Antarctica Coastal – 1–2 0.5 –
Iida (2008) Mexico Urban – 18 1900 to 3000 –
McMurry (2003) Atlanta, GA Urban – 2–6 20 to 70 –
Venzac (2008) Nepal Altitude 35 % 2 < 0.2 2.1� 10� 3

Modini (2009) Australia Coastal 65 % 19 –
Vakkari (2011) South Africa Remote,

altitude,
savannah

69 % 2.1 to 30 0.1 to 28 4.3� 10� 3

Boulon (2011) France Altitude 35.9 % 6.20 1.382 3.7� 10� 3

Hirsikko (2012) South Africa Remote,
altitude,
savannah

86 % 8.0� 4.1 4.5� 6.1 0.8� 10� 2

Rose (2015) Bolivia Altitude 63.9 % 7.62 – 2.4� 10� 3

Our study Réunion Coastal,
altitude

65 % GR12� 19 D 19:455 J12 D 0:931,J2 D 1:531 2.43� 10� 3

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).

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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Figure A5. Diurnal variation in (upper two subpanels) negative ions (1–10 nm) and (10–700 nm) aerosol particle size distribution (note the
different concentration scales for ion number and particle concentrations) and (lower subpanels) both BC and CO concentration variations in
ng m� 3 and ppm, respectively, for(a) 15/05/2015,(b) 03/06/2015,(c) 04/06/2015,(d) 09/06/2015,(e)26/06/2015, and(f) 01/07/2015.
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Figure A6. DMPS and AIS spectra for June 2015. We can see that 8th, 19th, and 30th June were not available because of missing data.
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3.3 Formation de nouvelles particules au sein du pa-

nache volcanique actif du Piton de La Fournaise :

caract�eristiques sp�eci�ques issues d'une base de

donn�ees constitu�ee d'une trentaine de jours d'�eruption

(Article).

3.3.1 Description de l'article

Cet article rempli les objectifs 3, 4 et 5 �x�es pr�ec�edemment. Ainsi, il reporte les

r�esultats de l'analyse de la fr�equence et de l'intensit�edes �ev�enements de formation de

nouvelles particules au sein du panache volcanique du Pitonde la Fournaise. L'�etude se

base une nouvelle fois sur les donn�ees de la campagne STRAP etplus particuli�erement

sur les mesures e�ectu�ees �a la station du Ma•�do. S'agissant du même point d'observation

que pour l'�etude pr�ec�edente, nous avons pu e�ectuer des comparaisons dans le but d'en

extraire les caract�eristiques de la FNP propres aux panachesvolcaniques. Par ailleurs, les

calculs r�ealis�es sont les mêmes que pour l'analyse pr�ec�edente (GR12� 19, J12, J2 et CS). Mes

contributions pour cet article sont celles de l'analyse, des calculs et de la r�ealisation des

�gures. Mon travail a g�en�er�e les r�esultats sur la fr�equ ence de FNP (Sect 3.1.1), la formation

de particule et les taux de grossissements (Sect 3.1.3), lese�ets du condensation sink (Sect

3.2.1) et le rôle de l'acide sulfurique (Sect 3.2.2). Les tendances qui en ont �et�e extraites

ont �et�e a�n�ees et pr�ecis�ees par Cl�emence Rose du LaMP, qui les a ensuite valoris�ees.

Vis �a vis de la premi�ere �etude, le principe de d�etection dupanache volcanique au Ma•�do

a �et�e am�elior�e. En e�et, �a la place d'inclure le crit�er e de rayonnement, nous avons appliqu�e

un �ltre sur le timing de la nucl�eation. Ainsi, nous n'avons gard�e que les valeurs de SO2
comprises entre 06 et 11 LT (UTC +4), p�eriode qui correspond aux heures habituelles de

nucl�eation au site. Avec cette nouvelle m�ethode, 38 jours de panaches ont �et�e identi��es

au lieu de 47 et ces jours avaient tous �et�e s�electionn�es dans la pr�ec�edente analyse. L'�ecart

vient surtout de la di��erence de fenêtre de temps choisie dans chaque analyse (les heures

d'ensoleillement pourFoucart et al. (2018) contre les heures de nucl�eation pourRose et al.

(2019)). De plus, une cat�egorie sp�eciale appel�ee� strong plume days� a �et�e ajout�ee. Ces

jours correspondent �a des jours de panache au Ma•�do pour lesquels 1) les conditions de

panache sont pr�esente entre 06 et 11 LT, 2) la m�ediane des moyennes horaire de SO2 est

sup�erieure �a 5 ppb. Cette concentration correspond �a celle report�ees pour les m�egalopoles

pollu�ees. Au total 14 jours appartiennent �a cette cat�egorie. Sur les mois concern�es par
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les �eruptions (mai, août, septembre et octobre), des �ev�enements de formation de nouvelle

particules ont �et�e observ�es pour 86 % des jours de panacheau Ma•�do. Dans la cat�egorie
� strong plume days� 12 jours sur les 14 on �et�e class�es comme �ev�enement. Contrairement

aux jours marqu�es par l'absence du panache pour lesquels leprocessus de nucl�eation se

d�eclenche g�en�eralement lorsque la dynamique locale se met en place (soit environ une heure

apr�es le lev�e du soleil), la nucl�eation se d�eclenche tr�es peu de temps apr�es le lev�e du soleil.

Ceci est du �a la pr�esence anticip�ee du pr�ecurseur gazeuxSO2 dans la zone, avant même

que la dynamique convective se mette en place. A l'exceptiondu mois de mai, les taux de

grossissement estim�es pour les jours de panache sont limit�es et leurs valeurs sont inf�erieures

�a celles des jours marqu�es par l'absence du panache. A l'inverse, et �a l'exception du mois

de septembre, les taux de formation de nouvelles particulesde 12 et 2 nm (J12 et J2) sont

en moyenne plus �elev�es pour les jours de panache. Ces observations sugg�erent qu'en d�epit

d'un e�et limitant sur les taux de grossissements, les conditions de panache a�ectent la

formation de nouvelle particule autant en terme de fr�equence que d'intensit�e. L'analyse

des spectres de distribution en taille de particules d'a�erosols jusqu'�a 600 nm et avant

les heures de nucl�eation nous a donn�e l'opportunit�e unique de comparer la concentration

moyenne, le rayon m�edian et la dispersion des modes d'a�erosols en dehors et au sein du

panache. Quatre modes ont �et�e identi��es �a savoir le modede nucl�eation, le mode Aitken,

le premier mode d'accumulation et le second mode d'accumulation. La concentration

en nombre d'a�erosols dans les deux modes d'accumulation est plus importante lors des

jours de panache. L'hypoth�ese avanc�ee est que ces particules se sont form�ees via des

processus h�et�erog�enes directement �a l'�event. Cette hypoth�ese avait d�ej�a �et�e avanc�ee par

des �etudes ant�erieures. Bas�e sur ces distributions nousavons d�etermin�e la contribution

des a�erosols primaires et secondaires �a chaque mode. Nous avons ainsi estim�e que 4% de

la population totale des a�erosols dans le panache volcanique au Ma•�do sont des primaires.

Ces particules repr�esentent alors 42 % et 14 % des modes 1 et 2d'accumulation. Les

modes de nucl�eation et d'Aitken observ�es sont majoritairement constitu�es de particules

secondaires (100 % et 97 %). Dans une �etape suivante, une attention particuli�ere est

accord�ee �a la concentration des particules de diam�etre sup�erieur �a 50 nm ( N50), utilis�ees

comme approximation de la population potentielle de CCN. La contribution des particules

secondaires �a l'augmentation deN50 est plus fr�equente dans les conditions de panache, et

l'ampleur de l'augmentation �etait �egalement plus importante les jours de panache que les

autres jours. En�n, a�n d'�evaluer davantage l'e�et des conditions du panache volcanique

sur l'occurrence de la FNP, nous avons analys�e les variationsdu puits de condensation

(CS) et de la concentration en H2SO4 qui jouent un rôle cl�e dans ce processus. Au cours

des mois �etudi�es, on observe des concentrations plus �elev�ees de CS (calcul�ees avant les



96 CHAPITRE 3. OBSERVATION DE LA FNP AU MA •IDO

heures de nucl�eation) dans les conditions de panache qui co•�ncident avec des rapports

de m�elange �elev�es de SO2. Celles-ci compensent le taux de perte accru de vapeurs et

favorise l'apparition de la NPF, ce qui sugg�ere �egalement unrôle cl�e de l'acide sulfurique

dans le processus. Cette derni�ere hypoth�ese est valid�eepar la corr�elation entre le taux de

formation des particules de 2 nm (J2) et la H2SO4. Ce dernier r�esultat est d'un grand

int�erêt puisqu'il d�emontre qu'en l'absence de mesure directe de la concentration de H2SO4

et de particules inf�erieures �a 2 nm, les estimations deJ2 peuvent être obtenues uniquement

�a partir des concentration en SO2.

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 15 

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 Maïdo (2165 m a.s.l., La Réunion Island) 

between 1st January and 31st 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 20 

conditions to be compared with 250 �³�Q�R�Q-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 25 

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 dp = 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 30 

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 dp > 50 nm (�0�9�4), used as a 

proxy for potential CCN population. The contribution of secondary particles to the increase of �0�9�4 was the most frequent in 5 

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 [H2SO4], 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 SO2 mixing 

ratios. Those most likely compensated for the strengthened loss rate of the vapour and favoured the occurrence of NPF, 10 

suggesting at the same time a key role of H2SO4 in the process. This last hypothesis was further supported by the correlation 

between the formation rate of 2 nm particles (�,�6) and [H2SO4], and by the fair approximation of �,�6 that was obtained by the 

mean of a recent parameterisation of the binary nucleation of H2SO4 �± H2O. This last result was of high interest as it also 

demonstrated that in absence of direct measurement of [H2SO4] and sub-2nm particles concentration, estimates of �,�6 could be 

obtained from the knowledge of SO2 mixing ratios only�ä    15 

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 �Z�L�W�K�� �R�W�K�H�U�� �D�W�P�R�V�S�K�H�U�L�F�� �F�R�P�S�R�Q�H�Q�W�V�� �D�Q�G�� �D�V�V�R�F�L�D�W�H�G�� �H�I�I�H�F�W�V�� �R�Q�� �W�K�H�� �(�D�U�W�K�¶�V�� �F�O�L�P�D�W�H�� �V�\�V�W�H�P, remains 

nonetheless uncomplete. In specific, while particles are known to affect the formation of clouds, and in turn their properties 20 

(Albrecht, 1989; Rosenfeld et al., 2014), the radiative forcing associated to these effects ���X�V�X�D�O�O�\���U�H�I�H�U�U�H�G���W�R���D�V���³�L�Q�G�L�U�H�F�W���H�I�I�H�F�W�´����

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 25 

(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.   30 

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, 
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2015) and sulfur dioxide (SO2), which can be further oxidized to sulfuric acid (H2SO4). SO2 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 5 

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 10 

Dôme (1465 m a.s.l., France), they linked the occurrence of NPF to unusually high levels of H2SO4 corresponding to model 

predictions of the Eyjafjallajokull plume transport to puy de Dôme, and highlighted a remarkably elevated particle formation 

rate in these conditions. While H2SO4 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 H2SO4 using direct measurement performed with a state-of-the-art mass spectrometer onboard the 15 

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 20 

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 25 

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 30 

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 µm, 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 5 

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 SO2 mixing ratios conducted at the Maïdo observatory (2165 m a.s.l., La Réunion island, 

Baray et al., 2013) between January 1st and December 31st 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, 10 

resulting in 36 days of measurement in plume conditions that could be compared with 250 �³non-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 Maïdo observatory located on La Réunion Island, in the Indian Ocean (21.080° S, 55.383° 15 

E) between January 1st and December 31st 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 20 

in-situ and remote sensing techniques. Measurements conducted at Maïdo 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 25 

of the Piton de la Fournaise, located in the south-eastern region of the island ~ 39 km away from Maïdo, 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 Maïdo during the eruptions of the Piton de la Fournaise observed in 2015 30 

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 5 

25 µm for an average wind speed of 4 m s-1), 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 10 

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 Maïdo 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 cm2 V-1 s-1, 

corresponding to mobility diameter 0.8-42 nm in NTP-conditions (Mäkelä et al., 1996). Each analyser is working with a flow 

rate of 90 L min-1 (sample flow rate of 30 L min-1 and sheath flow rate of 60 L min-1) in order to reduce diffusion losses in the 15 

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.  

SO2 mixing ratios used to monitor the occurrence of volcanic plume conditions at Maïdo were measured with a UV 

fluorescence analyser (Thermo Environmental Instrument TEI 43) operated by ATMO-Réunion (formerly referred to as ORA, 20 

�2�E�V�H�U�Y�D�W�R�L�U�H���5�p�X�Q�L�R�Q�Q�D�L�V���G�H���O�¶�$�L�U), with a time resolution of 15 min. The detection limit of the instrument was about 0.5 ppb, 

which is above the usual SO2 mixing ratios encountered at Maïdo outside of the eruptive periods of the Piton de la Fournaise 

(see Fig. A1 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-2), and other variables of interest 25 

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 1st and December 31st 2015 is 

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

2.2 Particle formation and growth rates 30 

As previously reported in Foucart et al. (2018), the formation rate of 12 nm particles (�,�5�6) expressed in cm-3 s-1 was calculated 

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

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



6 
 

�,�5�6
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�×�Ç�-�.�7�-�5

�b�r

E �%�K�=�C�5�5�6
H �0�5�6�?�5�=
E

�À�Ë�-�.�7�-�5

�;���á�à

H �0�5�6�?�5�=        (1) 

where �0�5�6�?�5�= (cm-3) is the number concentration of particles in the diameter range 12-19 nm, �%�K�=�C�5�5�6 (s-1) represents the 

coagulation sink of 12 nm particles on larger particles and �)�4�5�6�?�5�= (nm h-1) 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 5 

the production term �,�5�6, these loss terms determine the time evolution of the particle concentration in the range 12-19 nm, 

denoted as 
�×�Ç�-�.�7�-�5

�b�r
. �)�4�5�6�?�5�= was estimated from DMPS data based on �W�K�H���³�0�D�[�L�P�X�P���P�H�W�K�R�G�´���L�Q�W�U�R�G�X�F�H�G���E�\���+�L�U�V�L�N�N�R���H�W���D�O����

(2005). Briefly, the times tm 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. �)�4�5�6�?�5�= was then 

obtained by fitting a linear least square fit through the tm values previously identified.  10 

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, �,�5�6 and �)�4�5�6�?�5�= were used to derive the formation rate of 2 nm particles (�,�6) following the equation from Lehtinen 

et al. (2007): 

�,�6 
L
�Ã�-�.

�Ø�ë�ã�@�?�

H�6���á�à
H
�´�Ú�Ì�Ò�Ä�.

�¸�Ã�-�.�7�-�5
�A
           (2) 

where,  15 

�Û 
L
�5

�à�>�5

d�@

�5�6���á�à

�6���á�à
�A

�à�>�5

F �s
h           (3) 

and, 

�I 
L
�ß�â�Ú�:�¼�â�Ô�Ú�Ì�-�. �;�?�ß�â�Ú�:�¼�â�Ô�Ú�Ì�. �;

�j�m�e�:�5�6���á�à�;�?�j�m�e���:�6���á�à�;
          (4) 

In Eq. (2) and (4), �%�K�=�C�5�6 represents the coagulation sink of 2 nm particles on larger particles. 

2.3 Detection of the volcanic plume 20 

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 Maïdo was considered to be in volcanic plume 

conditions when at least one of the hourly averages of the SO2 mixing ratio measured between 06:00 and 11:00 LT (UTC +4) 

was �H1 ppb, which corresponds to the 97th percentile of SO2 mixing ratio on non-eruptive days. The relatively low SO2 mixing 25 

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 

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



7 
 

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-2. Also, in order to avoid any 

misclassification of the days, all data between 4th and 17th of February were excluded from the analysis, since the lack of SO2 5 

measurement prevented from a proper identification of the plume conditions at Maïdo 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. 

�,�Q���W�R�W�D�O�����������G�D�\�V���Z�H�U�H���F�O�D�V�V�L�I�L�H�G���D�V���³�S�O�X�P�H���G�D�\�V�´���I�R�O�O�R�Z�L�Q�J���W�K�H���D�E�R�Y�H�P�H�Q�W�L�R�Q�H�G���F�U�L�W�H�U�L�D, 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. 10 

(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 15 

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 Maïdo (from 1 to 5 hours between 06:00 and 11:00 LT) and 2) the level of the 

hourly average SO2 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 20 

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 SO2 levels, 

they varied significantly from day to day. �$�V���D�Q���L�Q�G�L�F�D�W�R�U���R�I���W�K�H���³�V�W�U�H�Q�J�W�K�´���R�I���W�K�H���S�O�X�P�H�����Z�H��calculated for each plume day the 

median of the SO2 hourly averages �H1 ppb identified between 06:00 and 11:00 LT. For 12 of the 36 plume days, the median 

SO2 level was found between 1 and 2 ppb, and 18 days showed median level relatively homogeneously distributed in the range 25 

between 2 and 14 ppb. Higher median SO2 mixing ratios were observed on the remaining days, up to 249 ppb on the 20th of 

�0�D�\���� �%�D�V�H�G�� �R�Q�� �W�K�L�V�� �D�Q�D�O�\�V�L�V���� �D�Q�G�� �L�Q�� �R�U�G�H�U�� �W�R�� �H�Y�D�O�X�D�W�H�� �P�R�U�H�� �V�S�H�F�L�I�L�F�D�O�O�\�� �W�K�H���H�I�I�H�F�W�� �R�I�� �³�V�W�U�R�Q�J�´�� �S�O�X�P�H�� �F�R�Q�G�L�W�L�R�Q�V�� �R�Q��NPF 

(regarding both the duration of the plume conditions and the magnitude of the SO2 levels), we further defined a sub-class of 

�S�O�X�P�H���G�D�\�V�����K�H�U�H�D�I�W�H�U���U�H�I�H�U�U�H�G���W�R���D�V���³�V�W�U�R�Q�J���S�O�X�P�H���G�D�\�V�´. 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 SO2 hourly averages �H��5 ppb. In total, 14 days were 30 

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 SO2 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 5 

expressions from Petäjä 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 SO2 by OH as the only source of H2SO4, and do not 

include the contribution of other oxidants possibly emitted together with SO2 in the volcanic plume, and possibly prone to 

contribute to H2SO4 production, as discussed earlier by Berresheim et al. (2014) for the coastal atmosphere. The two proxies 

however differ in their construction, as Petäjä et al. (2009) used data collected solely in the boreal forest, while Mikkonen et 10 

al. (2011) used measurements from different locations, including the urban area of Atlanta, where, to a certain extent, SO2 

mixing ratios are resembling those measured at Maïdo 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 SO2 and OH as well as the relative humidity, which can fluctuate a lot and reach high values at mountain sites such 

as Maïdo. Given the above, the proxy developed by Mikkonen et al. (2011) was finally used in the present work. 15 

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 Maïdo 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 20 

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)�����W�K�H�V�H���G�D�\�V���Z�L�O�O���E�H���K�H�U�H�D�I�W�H�U���U�H�I�H�U�U�H�G���W�R���D�V���³�Q�R�Q-�S�O�X�P�H���G�D�\�V�´. 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 Maïdo since all the 25 

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. 30 
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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 5 

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 �³late�  ́plume conditions on the ongoing events, triggered earlier during the day. High SO2 

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 Maïdo, supporting a determinant role of photochemistry 10 

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 15 

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 [25th percentile: 08:14 LT; 75th 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 20 

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 28th, and was about half an hour shorter in plume conditions, being 1h32 [1h03 ; 2h00], with a 

minimum of 29 min obtained on August 28th. These observations suggest that on plume days, when precursors related to 25 

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 30 

Figure 2 shows the formation rate of 2 and 12 nm particles (�,�6 and �,�5�6, respectively), as well as the particle growth rate between 

12 and 19 nm (�)�4�5�6�?�5�=). 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, �)�4�5�6�?�5�= showed an important variability, and with the exception of May, the monthly 

medians of  �)�4�5�6�?�5�= 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 5 

particle growth rates calculated from high altitude stations such as Maïdo �D�U�H�� �³�D�S�S�D�U�H�Q�W�´�� �G�X�H�� �W�R�� �W�K�H�� �F�R�P�S�O�H�[�� �D�W�P�R�V�S�K�H�U�L�F��

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 �,�6 and �,�5�6 (Fig. 2.b 

and c). Indeed, with the exception of September, when comparable median values were found on plume and non-plume days, 10 

the particle formation rates were on average increased on plume days, with the most important difference observed in May, 

when median �,�6 and �,�5�6 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 15 

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 20 

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 25 

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-30 

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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