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AVANT~-PROPOS

Le probl2me de 1'hélium dans 1'atmosphere supérieure re<
quiért une recherche théorique trés approfondée tant que les moyens
physiques utiliSésdanstles satellites artificiélsop'ont pas encore
| atteint une précision suffisante, C'est pourquoi 1l'exposé de

M;G,,Kockarts fournit une analyse détaillée de la question,

M. NICOLET.
VOORWODRD ‘

Het vraagstuk van het helium in de hogere atmosfeer vereist
een grondige tﬁeoretiéche studie zolang de fysische middelen, aange;
wend.in de kunstmatige satellieten, npg geen betrowbare resultaten
waarborgen, .Het is daarom dat in de uiteenzetting van M.G. Kockarts.

het vraagstuk grondig geanalyseerd werd.
M. NICOLET.

FOREWORD

The problem of helium in the upper atmosphere requires
thorough study since the methods used in the physical observations
of artificial satellites have not reached a adequate degree of
accurécy. The paper by G, Kockarts' gives a detailled analysis

of the problem,

M. NICOLET.

VORWORT

Das Helium Problem .in der huherenAAtmospharé erfordert
eine grundliche cheoretische‘Fbrschung, dawll dle physikalischen
Mittel, gebraucht in den Satelliten, noch nicht eine gentigende
Genauichkeit haben., So gibt das Exposé von G, Kockarts eine

grundliche Analyse des Problems,

M. NICOLET.
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Introduction
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L'hélium produit dans la crolte et le manteau de la Terre est un élément
mineur puisque a2 100 km; sa concentration ne dépasse par 7,4 107 cm.m3 pour une

concentration totale de 1l'ordre de 1,4 1013cmf30

Toutefois, nous nous proposons de montrer comment aux hautes altitudes,
1'hélium devient un constituant important, comparable et méme supérieur 2 la
concentration en oxygéne atomique, Nicolet (1961b) a montré que 1°’hélium devait
nécessairement &tre introduit 2 plus de 1000 km pour expliquer les densités
obtenues par 1'étude du freinage du satellite artificiel Echo 1, Dés lors il
est utile de faire une analyse plus détaillée du comportement de 1'hélium dans
1’atmosph2re et en particulier dans la thermosphere. Outre 1'importance considé-
rable de 1°hélium, démontrée par Nicolet (1961b) pour la comstruction de modéles
atmosphériques cohérents, il faut encore noter que le proble2me de 1‘échappement
permaneht de 1'hélium n’est pas encore complidtement résolu., La principale diffi~-
culté est due aux hautes températures (T > 2500°K) nécessaires pour permettre
1'échappement (Nicolet 1957; Bates and Mc Dowell 1957, 1959) et qui ne se justi-
fient que lors de tras fortes activités solaires, Dans un autre travail, nous
montrerons comment cet obstacle peut &tre levé, Mais avant d'aborder cette
question, il est indispensable d'étudier la disﬁribution de la concentration de
1'bélium en fonction de l'altitude, ainsi que les paramdtres qui peuvent
1'influencer, Aprés avoir adapté le formalisme de la diffusion des gaz au probléme
étudié; nous avons effectué des.calculs numériques pour différents moddles
atmosphériques susceptibles de représenter les conditions physiques de l'atmosphére

‘qui sont étroitement liées 2 1'acgivité solaire.



"1, L'équation de la diffusion
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Deux gaz diffusent 1'un dans 1'autre lorsque les vitesses moyennes

des deux constituants sont différentes, La composante verticale de

e de diffusion ¢, = c_ est alors donnée par une formule générale de

T -, e =R

1 2

-~

ou

1 2
Chapman et Cowling, 1939)
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n, n, représentent la concentration des particules

1

op

¥z

et

(1.1)

2,

n =n, + n, est la concentration totale,
T est la température absolue,
p est la pression totale,
m, m, représentent la masse des particules 1 et 2,
nm -+ .
= -l-l;:fgffg est la masse moléculaire moyenne,
Fl’ FZ représentent l'accélération des particules 1 et 2 dans la direction z;

P, = n m et représentent la densité (masse par unité de volume)
1 M Py = My ™ TP

P = n1 m1 +n

des particules 1 et 2,

, W, est la densité totale,

D est le coefficient de diffusion du gaz 1 dans le gaz 2,

12

o est le facteur de diffusion thermique,

T

~ Le facteur de diffusion thermique «  est lié au rapport de diffusion

thermique kT et au coefficient de diffusion thermique D

suivantes

T

T

par les deux relations
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n
q = , . (1.2)
T n1 n2 kT »
D
K, = . (1.3)
12

Comme nous ne considérons ici que des gaz neutres diffusant dans le champ de la
pesanteur F, = F2 = 0 et ce terme disparait de l'équation (1.1); il faut toutefois
noter qu'il joue un r6le important lors de la diffusion d'ions dans un gaz neutre

en présence d’un champ électrique ou magnétique,

Donc, pour des gaz neutres, (1.1) s'écrit

g oy 2 mmem) L
1 2 n, n 12 0z np p 02
1 2
n,n, 1 a7
12 - -
2 T %z ] (1.4)

Avant d'appliquer cette équation, il est utile de discuter les expressions de
D12 et %y dans les cas que nous aurons 2 étudier dans 1'atmosphere,

2, Les coefficients de diffusion
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Comme le montre l'équation générale de la diffusion, la diffusion peut
résulter de l'’existence de gradients de concentration, de pression et de tempéra-
ture et également de l'effet de forces électromagnétiques lorsqu'au moins un des
types de particules présentes a une charge électrique. Cependant, ce dernier cas
n'est pas envisagé dans ce travail, car nous ne considérons que des particules

neutres,

2ol S
Ce coefficient est basé uniquement sur l'existence d’un gradient de
concentration; pour le définir, Chapman et Cowling (1939) supposent qué le mélange

des deux gaz est 2 température constante et 2 pression uniforme. Aussi; les
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valeurs théoriques et mesurées de D, ne tiennent-elles pas compte 'd‘un éventuel

. 12
gradient de pression, Ce fait doit étre noté, car dans une atmosphére planétaire,
il existe un gradient de pression qui n'est absolument pas négligeable, Néan-~
moins, les €quations de la diffusion conservent toute leur éénéralité, méme en

présence d'un important gradient de pression,

D'ailleurs, dans une atmosphire isotherme, il y a équilibre de diffusion
quand précisément le gradient de pression est compensé par le gradient de concen-

tration,

L'essentiel est de se rappeler la fagon dont D ., est défini lorsqu'on

12
veut interpréter des mesures expérimentales de coefficients de diffusion,

L'expression générale de la premiére approximation du coefficient de

diffusion peut s’écrire d'aprés Chapman et Cowling (1939)

. ] = —3kT o, +tm, 2.1
1271 46 4 91’2(1) am, T

n étant la concentration totale et Qiz(l) une intégrale appelée intégrale de

collision; les autres symboles ont leur signification habituelle,

La valeur de l'intégrale de collision dépend essentiellement du modeéle
d'interaction atomique qui est adopté pour le calcul. Cependant, comme la valeur
de la viscosité s’obtient avec une bonne approximation (+ 5 °/,) dans la thermo-

sphere (Nicolet, 1960b) en utilisant le modéle de la sphére rigide, nous pouvons

écrire,
2 1/2
g m, +
1, _ 12 f 1 - ™ :
Q, (1) = —5— [2nkT = )] (2.2)
1 2
1 y oo
avec 0,, =7 (01 + 02), o et o, étant respectivement les diametres des atomes

(molécules) d'espdce 1 et 2,

Dés lors, on obtient 1’expression bien connue de D,, 2 l'aide de (2.1)

A i2
et (2.2)
31 KT (m +m,) 1/2 |
D = 5 3 [ (2.3)
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Nous supprimons désormais le symbole [ ]1, sans toutefois oublier que
1'expression (2,3) et celles qui en découlent ne sont que des premiéresvapproxiu
mations., D'aprés cette expression on voit que D12 ne dépend pas des proportions du

mélange, ce qui ne sera pas le cas pour le facteur de diffusion thermique.

Nicolet (1954) a transformé (2.3) en

a+Zp ¢ (2.4)
D =D e 2 :
12 o ‘
1/2 1/2 1/2
_3 1 ) & My
avec D = 2 773 1+ ==) - (2.5)
(27!) I« 4 1 (o)

12

ot l'indice o se rapporte au niveau de dépaﬂ:°

Dans (2.4), B est le gradient de hauteur d'échelle et { est une

variable que Nicolet (1951) a définie par la relation

n = n e (2.6)

L'expression (2,4) est valable pour une atmosphére non_isotherme
et ne tient pas compte de la variation de 1l'accélération de la pesanteur avec

- 1'altitude, ni d’une éventuelle variétion de la masse,

Bien entendu; la constante Do change si on choisit une autre altitude

de départ, ou un autre modéle atmosphérique,

. Les formules précédentes sont valables pour 2 constituants seuiement°
D&s lors, leur application dans une atmosphdre ol il y a plus de deux constituants
est délicate, En effet (2,4) ignore toute vafiation de la masse moléculaire moyenne
avec l'altitude, car pour l'établir, on a utilisé la formule n = n em(1 + B)C;
or dans cette formule  est uniquement proportionnel au gradient de température.
On néglige ainsi la variation de g et celle de m, Nous avons deux possibilités

pour utiliser ces formules :

1) prendre 1'élément qui nous intéresse (He4, He3, H, eoo) et 1'élément

le plus important de l°’atmosphére (N2 jusque ~ 500 km); dans ce cas m,

~est constant dans les formules précédentes et 910 est bien défini,
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2) prendre 1'élément dont on étudie la diffusion-(Hea, He3, H, cos)
et 1'air; ainsi m, varie avec 1'altitude et ¢., n'a plus qu’une valeur

2 12
moyenne, car il se rapporte 2 un mélange de plus de deux éléments,

Nous choisissons la 22me possibilité car la variation de la masse moléculaire
moyenne avec l'altitude est trds importante, Nicolet (1960b) a démontré que

la masse moléculaire moyenne de l'air passe de 27,4 a2 16 ou méme moins entre
100 et 750 km, suivant le modéle atmosphérique adopté. Cette variation de m
n'est pas linéaire, contrairement 2 ce que supposent King-Hele et Walker (1960)
et Gilvarry (1960); cette non-linéarité nous empéche d'introduire explicitement
la variation de m de fagon simple dans le formalisme utilisé, Dans ce cas, il
faut revoir la validité des formules (2.4) et (2,5). Nous avons la formule

générale (Nicolet, 1959),

_1+B
B .
—LE- - (L) (2.7)
pOgO [o] l -

A 1'aide de (2.6) et de la relation p = nm, nous obtenons

=(1+B)¢

g ‘ ,
e (2.8)

= =2
g

5!5
BHOB

o

Dans la suite, nous utiliserons les variables Bl et Cl se rapportant 2 un
4 . n
constituant déterminé afin d'exprimer L en fonction de ces paramétres,

Lorsqu'il y a diffusion, les relations

fm = Blml = Bzm2 = .. ' Y(2.9)
H
. L1
gy = Bl In Hlo _ (2.10)
1 B
t = 3 1n Ho (2.11)

sont toujours vraies,
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Mais comme la masse moléculaire moyenne varie avec l'altitude

m mo
1n ;1"“ . (2.12)

d +
S e

Avec les équations (2.9) a (2.12), (2.8) s'écrit maintenant

m m

1 o o
gm m\ B. m + 1 B (m + Bl)cl
n 00 o 1 "1 e 1
- = ( —-) (2,13)
n gm m

Cette formule tient compte des variations de g et de m, Nous pouvons maintenant

écrire le coefficient de diffusion (2.3) sous la forme

- 1/2 a |
D., =D ( ) - (2.14)
12 o goﬂlb n
5 . m 1/2 i/Z H;/2
avec D = 3 1/2 2 [;— + 1] I e— (2.15)
(2n) 919 o

Nous avons remplacé m, par la masse moléculaire moyenne m puisque nous adoptons

la deuxiéme possibilité exposée ci~-dessus,

Les équations (2.10) et (2.13) permettent de transformer (2.14) en

3/2 [(m /m) + (3p,/2)]¢,

D, = Di (g/go) e . (2.16)
' (m /B,m, +2)
avec Di = Do (molm) o 1l | 2.17)

D, étant donné par 1'équation (2.15).

Pour 1'hélium nous prenons o, = 2,5 1Ow8cm, ce qui correspond 2 %Ye = 2.,10“=8 cm

12
=3.1078

et o, cm, Ainsi pour He4 et He3, les expressions de Do s'écriront

ir
respectivement
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/2 L1/2
1 " 172 % “io m /B2
D =2,394 10 (1 +4/m) Br— (m_/m) (2.18)
| 2 1/2
" 1/2 % lo m /B m +2
" = N
Dy = 2,394 107 (L+3/m) .- y (n_[m) (2..19)

Les indices 1 se rapportent a He4 ou He3, les indices o au niveau de départ,
Ces formules doivent &tre utilisées dans des tranches d'atmosphare ol Bl est
considéré comme constant; m  est la masse moléculaire moyenne au début de la
tranche et m la masse 2 la fin., Les formules (2.4) et (2.5) sont a utiliser
lorsqu'il y a un gradient de température uniquement et les formules (2.16) et
(2.17) tiennent compte 2 la fois du gradient de température, de la variation de
g et de~m.

Lorsque l'atmosph2re est isotherme (2.3) s'écrit

n
= 2
P2 "% & (2.20)
3 KT(my + m,) 12 |
avec D = [ sammmaall o (2.21)
a 8 02 2 n m1 m2 na
12 '
o B X
n=n e ° +x Hg : ' ; ' (2.22)

a est le début de 1'isothermie compté 2 partir du centre de la Terre et x est

1'altitude au-dessus de ce niveau,

Ces formules tiennent compte de la variation de g avec l'altitude
et (2.20) devient

2 X
atx H

D,. =D e a (2.23)
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Dans les applications numériques, nous utiliserons l'air comme second €lément
c'est-a=-dire m, sera remplacé par la masse moléculaire moyenne m comme précédem~
ment, Aussi, pour une température T constante, nous avons les expressions

suivantes :

| .1/2 1/2
4 _ 10 , 4 T
pour He' D_ = 1,282 107" ( = +.1) Y (2.24)
1/2 1/2
3 N 10,3 T
pour He Da = 1,480 10 ( - + 1) o (2.25)

En résumé, nous voyons que l'usage des coefficients de diffusion est différent
suivant que 1l'atmosphére est isotherme ou non, De plus, avant de vouloir

calculer des approximations plus poussées de D 97 il serait utile d'examiner

1
les expressions des coefficients dans le cas de plus de 2 constituants, si on

désirait obtenir plus de précision.

2.2 Facteur de diffusion thermique aT

D s D R M as ) GD MR OB e D EP GD @S GO W OD OB B OD TN W) 4D S OB WD G5 W D W GO @ = G0

Ce facteur est 1ié 3 l'existence d'un gradient de température. La
formule théorique de ce facteur est démontrée dans Chapman et Cowling (1939)
et Grew et Ibbs (1952) la discutent en décrivant également 1l'aspect expérimental

de la question, Comme pour D la formule théorique de o_ est établie pour 2

127 T
constituants et dépend fortement du mod2le d'interaction que 1'on adopte.
En effet, dans cette formule interviennent encore une fois les intégrales de

collision qui ne s'évaluent simplement que dans le cas des sphéres rigides,

Nous avons calculé les expressions théoriques pour le modéle des
spheres rigides dans le.cas d'une diffusion thermique de 1'hélium 2 travers
1'azote moléculaire, principal constituant atmosphérique dans les régions ou

existe un gradient de température appréciable, Nous obtenons ainsi

2,098 n. + 2,201 n

pour He ', «, = - %o 20 (2.26)
1,703 n; _+5,074 n, + 6,285 n n)
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2,290 0, +2,552 n,

pour He™, & = = - > > (2.27)
1,867 nlo + 6,685 n20 + 7,839 nlon20
avec n, = —~—2l—-— et n, = -—22--
lo n1 + n2 20 nl + n2

Dans le cas de la diffusion de 1'hélium dans l'azote aT est négatif, Chapman
et Cowling (1952) donnent une r2gle générale pour trouver le signe de aT dans

le cas des sphéres rigides?

1) si m, et m, sont différents, %, > 0 si m, > m,
2) si m ~om, s % > 0 si o, > o,

Cela signifie que les molécules les plus lourdes diffusent thermiquement
vers les régions les plus froides si m, est différent de m,, et que les molécules
les plus grosses diffusent thermiquement vers les régions les plus régions les

plus froides si m ~om,.

Une autre constation importante se dégage des équations (2.26) et
(2.27) s c'est la grande variation de ®, avec le proportion des constituants en
présence, A la fig, 1, nous avons représenté la variation de @, avec les
proportions du mélange. Nous avons aussi calculé les valeurs du rapport de

diffusion thermique-kT 1ié a aT par la relation (1.2).

Les courbes expérimentales ont la méme forme, mais peuvent dans
cerfains cas avoir une ordonnée qui est la moitié de la valeur calculée ici,
Cette différence est due au mode d'interaction entre les molécules. En réalité,
les molécules ne sont pas sphériques et rigides, Cependant, dans le cas du
probléme aéronomique de 1° hélium, n. est toujours trés petit (5, 10~6:é nlézé
5.10° ) et nous pouvons pratiquement prendre la valeur pour n, = 0, Dans ce cas,
kT est toujours nul et l'erreur sur aT est 3 peu prés indépendante du mode
d'interaction., Mais, (voir fig. 1), lorsque n, augmente la discordance entre le
modéle de la sphere rigide et le modele réel est manifeste, Des lors, les valeurs

suivantes peuvent étre adoptées pour le probl2me aéronomique :
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.
pour He', a = = 0,43 (2.28)

- 0,38 (2.29)

et pour He3, %

Dans leur étude de l'échappement de 1'hélium, Bates et McDowell (1957, 1959) ont
adopté pour He4 et He3 la valeur moyenne - 0,4, Remarquons encore que le
'probléme de la diffusion thermique est trés compliqué dans le cas d'un consti-
tuant assez important (nlo > 6,1 = 0,2), Il nécessite, en effet, la connais~
sance parfaite du mode d'interaction et de la valeur exacte de n,  pour déter-
miner o_, alors qu'en équilibre de diffusion n, dépend de aT que 1l'on doit

T
précisément déterminer,

3. Distribution de la concentration dans 1’atmosphere non isotherme

3.1, Equation différentielle

@D 0B w00 oo @ eD 8 OGN oD oD aN O O5 G @ G B GD oD 0D G D N OO 0 6D @

L'équation générale de la diffusion (1.4) pour des gaz neutres peut

aussi s'écrire

Ik S U O B S L S U S
1 2 n, 12 n, 0z n 0z . P P 92 n T oz
3.0

En utilisant les relations générales suivantes :

Q% -4« ., £ (3.2)
'g% = = % (3 -3)

(3.1) s'écrit alors :
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_ _ n1 + n2 1 anl 1 n2 1 aT
QT T Pl tE t et gl 6

L'expression rigoureuse du gradient de température, en fonction des paramétres

se rapportant a 1'atmosphére entidre, est

1 oT 1 on 1 og 1 ©om
- el m e e = e = (3.6)
T 0z H 0z g 0z m 0z

Il est impossible d'utiliser 1l'’expression (3.6), 2 moins de négliger le terme en
%f car on ne connait pas la forme explicite de ce gradient, Cette simplifica-
tion ne se justifie pas dans ce travail, car 1'équation (3.5) doit &tre appliquée
dans un intervalle érop grand pour pouvoir négliger la variation de la masse

moléculaire m, Au lieu de (3,6) nous utiliserons la forme :

1 oT 1 anl 1 og
- — = — — 4 - - (3.7)
T 0z Hl 0z g 0z

qui fait intervenir uniquement un seul élément (He4, He3 oss) afin dlavoir une

masse constante,

oH ,
En introduisant le gradient de hauteur d'échelle Bl = e et en
explicitant le terme é’ gf ; (3.5) devient avec (3.7) et (2.3)
1 on 1 ' n 2H ' .
- - _ s R 2 1,0, M2 .
17 % 7" DA[ n, 0z M H1 {]'+ Bl(1 + o"I.‘ n1+n2 )= R+z\1+aT n1+n2)} 1 6.8

R étant le rayon effectif de la Terre et z l'altitude considérée, D, est un

. A
coefficient ayant la méme dimension que Dlz; il est donné par la relation
3 1 m, 1/2 1/2H1/2 |
D, =% 1+=) B2 (3.8a)
A 8 1/2 2 m n
(2n) P 1 2

Lorsque nous considérons la diffusion d'un constituant mineur n, ~ n; DA varie
alors suivant la loi (2.16) puisque les indices 2 se .rapportent 2" l'air, L'équation

(3.8) se simplifie en

1 1

_ 1 om 1 2(a, + 1)
R N N R Rt ey 3.9)
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3.2 Equilibre de diffusion

06 e W oD AP EB B O WD GD O ©8 OD OP OB D W8 OB A0 A0 €3 60 D = w0

Lorsqu'il y a équilibre de diffusion, cl'- c, = 0, ce qui signifie
que le phénomene de transport par diffusion a cessé, Pour intégrer 1'équation
(3.9) dans ce cas, nous n‘utiliserbns pas la variable z car Hl dépend de la
température dont la variation avec z n'est pas connue, Nous nous servirons

de la variable { domnée par (2.6) (Nicolet, 1951). En remarquant que

anl 1 anl .
—= = == -—= nous &crivons {3.9) sous la forme
0z H 18
1 1
anl 5151
SZI + 0, (1 + By * aTBI -AH e ) =0 (3.10)
Z(aT+1)
avec A = + /3~ (3.11)

% 2 1,64107° entre 110 et 600 km

A varie trés peu avec 1l'altitude (de 1,76 10
pour Hea), Dés lors nous considérons ce terme constant dans un intervalle Az
de 10 km, ou méme de 50 km, En intégrant (3.10) sur un tel intérvalle, nous
obtenons
-1+ 8, +apC + AAz |
n, =n, e ' ’ (3.12)

Nous discuterons les résultats numériques au paragraphe 5,

3.3 Influence d'une source
Lorsqu'on étudie l'échappement d'un gaz qui est renouvelé constamment,

il faut introduire une source dans l'équation de la diffusion. Aussi posons nous

ne, = S (3.13)

2
pour exprimer le nombre de particules produites par cm et par sec 2 un certain
niveau, Dans une atmosph2re 2 symétrie sphérique, ol la production est supposée

constante, la source doit satisfaire 3 1'équation de continuité suivante



15,
- 2

™ = 8 rz (3.14)

- 2
nlcl(R + 2) n10 c10 o oo

r étant le niveau, compté a partir du centre de la Terre, ol nous supposons

qu'il y a une production constante de: o %o ri particules par cm2 et par

sec,

Dans le cas d'un constituant mineur, nous pouvons admettre que ¢, ~ 0 est

lféquation (3.9) devient aver 1'aide de (3.11)

_ anl ' . nl
n,c == DA [ 3:-'+ (1 + Bl + aTBI) o Anl] (3.15)

1 1
En utilisant la variable cl,définie par (2.6) et les relations (2,16) et (3.14),
(3.15) devient

- ByC B
o P18 s H, [r, +(, /) (e Hhn] ’(gl'zl)cl
=+ n (4B, +a.B. - A H e ) = - =2 . € .
oL, 1 1171 lo 1
ro Do

(3.16)
Cette équation générale tienﬁ compte explicitement de la variétion de g inter-
venant dans le gradient de température, De plus, la masse moléqulairé moyenne
intervient aussi dans (3.16); mais comme la variation explicite de m n'est pas
connue, il faut intégrer l'équation différentielle sur de petits intervalles
dans lesquels m est constant, Cette remarque est aussi valable pour le gradient

de hauteur d'échelle Bl qui varie avec 1l'altitude,

L'intégration de (3.16) n'est pas réalisable de fagon simple a cause

B,C :
du terme A Hloe 1 1. Or ce terme provient uniquement de la variation de g
qui est influencé par le gradient de température %% (voir les équations (3.7)

a2 (3.11)). En premi2re approximation, nous intégrerons (3.16) en négligeant

ce terme, Pour justifier cette approximation, il suffit d'examiner 1’équation
i B¢y

. (3.8) dans laquelle A H o8 est 3 comparer & 1. Comme AH, e =

1
2 H1(1+aT)

- , il suffit que H

1 << R + z pour que ce terme puisse &tre négligé.
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Si nous adoptons Hl = 50 km et H, = 600 km respectivement 2 100 et 1000 km
B,C -

d'altitude, le terme A Hloe 171 est de 1'ordre de 0,9 10 2

ainsi étre négligé pour 1'hélium, d'autant plus qu'un formalisme différent de

et 9 10-2 et peut

celui-ci est utilisé dans 1'atmosphére isotherme, Nous.obtenons ainsi

-(m/m1 -1 - aﬁl - Bl/Z)C1

"ol e"(l * B+ aBIT, | . Bll-e )
"o n, (o/m = 1-oB =B /2)
-(m/m, = 1 - af, = 3B./2)C
1 1 1
- C(l - e ]) ] (3.17)
nlo(m/m1 -1 - aﬁl - 331/2)
S H s n . '
avec B = —> lo _ _olo. : (3.18)
D1 B,r D1
o l oo
5 12
c = 2-to (3.19)
1
BlroDo

Cette formule se raméne 3 la solution donnéempar Mange (1955) si nous négligeons

le terme < C et si nous admettons que Cl = ;l { (lére approximation de la formule

(2.12)),

La solution (3.17) a l'inconvénient de négliger la variation de g dans le

gradient de température, Par contre, elle a les 3 avantages suivants :

1) elle tient compte de la variation de g dans le coefficient de diffusion DA

2) dans le terme d@ 2 la diffusion thermique, (3.17) supprime l'erreur provenant
de la variation de m car les variables intervenant dans cette formule
se rapportant 2 l'élément diffusant dont la masse ne varie évidemment
pas,

2
3) elle tient compte de 1l'équation de continuité S(R + z) = constante.
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Mange (1961) fait remarquer que le transport par diffusion est limité 2 une valeur
maximum de la source., Si cette valeur est dépassée le processus de diffusion ne
permet plus d'expliquer 1'écoulement du fluide et 1'équation (3.17) donne dans ce
cas des concentrations négatives, La diffusion permet le transport des particules
fournies par une eource S tant que le terme entre crochets de 1l'équation (3.17)
reste positif, Cette condition est certainement réalisée, si nous admettons un

flux maximum donné par la relation

1 -1
N, o L -H BT N B ]
B,r (w/m - L - ap - 3p /2

max Hlo m/m1 -1 = aBl 31/2

Cette formule est analogue & éelle donnée par Mange (1961) si nous négligeons
les termes en Hlolplro; ces termesvproviennent de la condition de continuité?
S(rR + z)2 = constante, que Mange n'a pas introduite dans son travail., Bien
entendu ce flux est fonction de l'altitude et dans (3.20) les indiées o se

rapportent a2 1l'altitude considérée.

3.4 Vitesse de diffusion

Puisque le transport par diffusion est limité 2 un flux maximum donné

par (3.20), il est évident que la vitesse de diffusion :1 - <, est également

limitée 3 une valeur maximum, Dans le cas d'un constituant mineur, c. - c, se
771 2

réduit 2 c, et la vitesse maximum de diffusion au niveau o est obtenue par la

1
relation
s D 1 -H /B.r H -1
- = _max _ o [ lo "1 o0 + ‘ lo -1 (3.21)
1 max no Hlo m/m1 =1 = aBl - 61/2 Blro(m/ml- 1- aBl - 381/2) .

I1 est important de remarquer que geﬁte vitesse est indépendante de la concentra-

tion de 1'élément diffusant. La vitesse c x dépend uniquement du modale

1 ma
atmosphérique utilisé., On peut d'ailleurs dire que c'est un paramétre caractéri-

sant une atmosphére donnée, La connaissance de 1 max est d'autant plus utile
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si on peut déterminer expérimentalement ou théoriquement la concentration d'un
é€lément mineur diffusant, car dans ce cas, la formule (3.21) donne immédiatement
le flux maximum que peﬁt supporter la diffﬁsion. Inversément si on connait le
flux des particules en diffusion, on peut 2 1'aide de (3.21) donner une valeur
minimum de la concentration, éette méthode donne des indications p;écieuses

sur les ordres de grandeur 2 utiliser dans un probléme de diffusion d’un élément

mineur, Mange (1961) a ainsi déterminé que pour un flux de 106 cmbzsecgl, la

concentration de He4 ne pouvait pas &tre inférieure a 2,7 104 cmw3 a 120 km,
Rappelons, toutefois, que ces valeurs sont valables seulement dans le modéle
atmosphérique utilisé par Mange. Si nous voulons calculer la vitesse réelle de

diffusion, il suffit d'écrire l'équation de continuité sous la forme

- 2 2 '
n ¢, (R+2 ) = n ¢ T (3.22)
d’olt nous tirons
- So r, 2
€1 __(R+z) ’ : (3.23)
1
an retenant la condition:1 < :lbmax° Si la vitesse de diffusion est inférieure

a la vitesse maximum possible, elle dépend de la concentration de 1'élément

diffusant, La fig, 2 donne les vitesses maxima possibles pour deux modeles

atmosphériques. Ces courbes montrent l'influence de la température sur ¢

max;
172

d'apres (3.21) il est aisé de voir que < en premidre approximation

1 max
Cette constatation explique la position relative des courbes de la fig. 2, Les
données concernant les 2 modéles atmosphériques utilisés seront présentées au

paragraphe 5.1, Lorsque l'atmosphére devient isotherme 1 max est obtenue par

une formule plus simple établie au paragraphe 4.3,
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&. Distribution de la concentration dans l'atmosphére isotherme

Dans une atmosphére isotherme (%% = O).en équilibre de diffusion

(c; = c, =0), 1 'équation (3.5) s'écrit sous la forme simple

O
‘rll‘ azl == -]]{.__ (4.1)
1 1

z étant 1'altitude,

Par intégration nous obtenons aisément la solution
a X

n, =n e atx Hla (4.2)

Les indices a se rapportent au niveau 2 partir duquel 1'atmosphére est isotherme
et x représente l'altitude au-dessus de ce niveau, L'équation (4.2) tient
compte de la variation de g avec l'altitude et représente la distribution hydro-
statique classique de particules ayant une distribution maxwellienne des

vitesses,

4.2 Influence d'une source

Méme si la production effective de 1'élément diffusant a lieu 2 une
altitude nettement inférieure au niveau de l'isothermie, nous pouvons néanmoins
considérer la présence d’une source 2 ce niveau, en vertu de l'équation de conti-
nuité S(R + z)2 = constante, Dans le cas d'un constituant mineur 1'équation
(3.5) appliquée 2 1l'atmosphére isothermé, s'écrit, en tenant compte de la

condition de continuité.

- on -on _
nlc'l = Sa<‘a"j; == D12 (a_zl- + H—L) | (4.3)

—
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est donné par la formule (2.23). En remarquant

Le coefficient de difiusion D12
1 a . .
que = = (-'- , nous intégrons (4.3) et obtenons la solution
H H atx
1 la

_ .2 X g _ -ax (1 - 1 )

A =n e atx Hla 1 - a [1-e atx "H, H1a ]} (4.4)
1 la n D 11 )

la a *H H
a la

Comme dans l'atmosphére non isotherme, cette formule montre aussi que la source

a pour effet de diminuer la concentration plus rapidement avec 1l'altitude,

Remarquons que dans (4.4) interviennent la hauteur d'échelle totale Ha et la

hauteur d'échelle de 1'élément diffusant H Dés lors, si aux tras hautes

la®

altitudes on avait H ~H, _, il y aurait une discontinuité dans la formule (4.4)

la
appliquée a partir de ce niveau; nous discuterons plus amplement cette question

au paragraphe 5,3,

Dans 1'atmosphére isotherme, la diffusion ne peut également que supportér un flux

maximum donné par la relation

a _ 1 1
Smax - Ma Da(}k' H ) (4.5)
a la

Ce flux maximum augmente avec 1'altitude et les indices ™ a ' se rapportent

alors chaque fois au niveau considéré.

4,3 Vitesse de diffusion

En divisant (4.5) par la concentration de 1'élément diffusant, nous

obtenons la vitesse maximum de diffusion dans une atmosphdre isotherme

-a 1 1 ™y Da
Crax = Da( e ) = (1 - ;—1—) T (4.6)
a la a
Il est aisé de voir que :l nax varie avec l'altitude d'aprés la loi suivante.
a x :
m D 2 —_— =
- = 1 _a a atx H
) max - 73 ) ( a+x ) € ‘a (4.7)

H
a
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Cette loi est valable dans un intervalle ol m, masse moléculaire moyenne, est

considérée comme constante, Comme précédemment c est indépendant de la

1 max
concentration et est un paramdtre caractéristique du modele utilisé, L'expres-
sion (4,7) de c1 max Passe par un maximum 3 une distance du centre de la Terre

r telle que

r = =8 : (4.8)

Ce maximum n'a toutefois pas de signification physique car pour tout modele
atmosphérique sensé on obtient des valeurs de r bien au delad de la limite de
1'atmosphére terrestrej par exemple pour Ha = 107 cm et r_ = 6,6567 108 cm, on a
d'aprés (4.8) r = 2,2 1010 cm, Cette valeur énorme n'a pas de signification,

car 2 de telles altitudes le formalisme que nous avons établi n’est plus valable,
En effet le probléme de structure de 1l'exosphére supérieure (z = 2500 km) doit
étre abordé en tenant compte des diverses trajectoires possibles pour les
particules (Opik et Singer 1961). Nous pouvons donc affirmer que la vitesse
maximum de diffusion croit toujours avec 1’altitude dans les domaines que nous

aurons 2 considérer, Comme dans le cas non isotherme, nous obtenons la vitesse

réelle de diffusion A partir de 1’équation de continuité, qui nous donne

a X
S ———— C—
a ¢ a 2 e atx Hla
_ no a+x
c, = —— T= T 1 ) (4.9)
Sa a+x H Hla
1= [1-e a ]
n b (.1,
la "a H H
a la

Aprés &tre passée par un maximum, cette vitesse s'annule 2 1'infini; ceci permet
de conclure que 1'équilibre de diffusion n'est théofiquement jamais atteint dans
léatmosphére pour un gaz qui est produit continuellement, Le cas de l'équilibre
de diffusion correspond théoriquement au cas ou il n'y a pas de source, En prati-
que, on peut cependant considérer que 1'équilibre de diffusion peut €tre atteint
méme en présence d"une source, Ce cas se présente lorsque la production est
nettement inférieure a celle qui correspond 2 la source maximum permise par la

diffusion,
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4.4 Influence de la force centrifuge

Nous désirons examiner si la force centrifuge due a la rotation de la
Terre a une influence importante sur la concentration des particules, Nous
aborderons le probleéme dans la partie isotherme de l'atmosphére et supposerons

qu'il y a équilibre de diffusion, L'équation de l‘'hydrostatique

1 on m, g
—_— i o .2l '
n GEA KT (4.10)

doit étre remplacée par l'équatien suivante

=
[ d

g mlwz(a+x)sin26 .
+ " (4.11)

s
nl ox

3

oli W est la vitesse angulaire de rotation de la Terre et 6 la colatitude;
a est le début de 1'isothermie compté & partir du centre de la Terre et x
est 1'altitude au-dessus de ce niveau, En intégrant (4.11) depuis le début a

de l'atmosph2re isotherme jusqu'au niveau (at+x) nous obtenons

MaL T T em Ep [1- 557 (@+x(2a+x) sin” 8] (4.12)

Le terme devant les crochefs est la distribution hydrostatique habituelle., La

fqrce centrifuge introduit un minimum dans la concentration a une distance ol

elle compense exactement 1'attrac;ion gravifiqd;. Cette distance vaut a

1'équateur environ 6,6 rayons terrestres; aux p6les, elle est infinie, car la

force centrifuge est nulle en ces points, A titre indicatif, nous avons fait

un calcul pour He4 a partir de la formule (4,12) avec les conditions arbitraires
N

suivantes : température 1500°K

début de 1'isothermie 220 km

Le tableau suivant donne les chiffres, calculés d'aprés (4.12) par
lesquels il faut multiplier les concentrations obtenues.par la formule de

1'hydrostatique pour avoir les valeurs corrigées de la force centrifuge,



TABLEAY I.- Correction due a la force centrifuge T = 1500°K

5.10° 107 3.10° 5.10° 10% 2.10% 3.,10%
latitude
pdle , 1 1 1 1 1 | 1 1
équateur 1,0031 1,0091  1,0377  1,0744 '1,207% 11,8824 2,941l
45° 1,0016 1,0047  1,0187  1,03%66 1,0988  1,3720  1,7150

9T
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A la fig. 3 nous avons représenté le rapport o en fonction de l'altitude, La
la
concentration passe par un minimum vers 6,6 rayons terrestres 2 1'équateur; de

plus,la force centrifuge ne devient importante que vers 2 rayons terrestres
c'est-a-dire 2 une altitude supérieure & 6000 km, Aussi pouvons-nous négliger
son effet dans le domaine qui nous préoccupe (z < 2500 km), Le choix de la

température est arbitraire car une température < 1500°K a pour seul effet de
n .
diminuer le rapport ;l— d'un facteur constant, Si le température est différente
. la . N
de 1500°K et si le niveau d'isothermie n'est pas 2 220 km, les valeurs du

tableau I changent évidemment, Il faut noter qu'aux trés hautes altitudes la
formule (4.12) n'est plus valable pour un gaz qui s‘échappe de 1'atmosphére.

En effet dans l'exosphére supérieure, il faut tenir compte d'un libre parcours
moyen et d'une distribution des vitesses non isotropiques. apik et Singer (1959,
1961), Johnson (1960) et Johnson et Fish (1960) ont donné des formules permettant
de calculer la concentration d'un élément dans 1'exosphére, Toutefois, ces
auteurs ne parlent pas de la force centrifuge qui influence fortement: la concen-
tration aux altitudes supérieures 2 2 rayons terrestres; le problémg n'est donc

pas enti2rement résolu,

5. Discussion des résultats numériques

Avant de présenter les résultats numériques, signalons que tous nos
calculs ont été faits 2 partir des mod2les atmosphériques calculés récemment

“par M, Nicolet (1961 c) et non encore publiés,

La valeur du rapport de He4 par unité de volume d'air est de 5,24 10-’6

(Gluckauf 1946), En considérant que 1l'air contient 78,084 °/, de N, (Gluckauf
1951) dans 1'homosphére, nous aurons 6,71 10“6 atomes d'hélium par unité de
volume d'azote moléculaire, Nous prenons ce rapport par volume d'azqte car

nous ignorons la quantité exacte d'oxygéne dissocié au début de la thermospheére,
ce qui pourrait changer le rapport 5,24 10‘86 par volume d'air. L'hélium, produit
dans la crodte et le manteau terrestres et correspondant 3 un flux de l'ordre de

106 atomes par cm2 et par sec (Nicolet 1957), se mélange 2 l'air jusqu ‘au moins
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100 km; dans ce domaine, He4 suit donc la distribution des autres constituants
de 1'atmosphére, L'altitude 2 laquelle la diffusion commence sera discutée au
paragraphe 5.3, Dans le tableau II nous représentons les concentrations de N2
données par M, Nicolet (1960 b) et les concentrations de He4 correspondantes;
nous admettons chaque fois que 1'hélium est en mélange parfait avec l'air

jusqu'a 1'altitude considérée,

Résumons briévementvles principales caractéristiques des modéles
atmosphériques fournis par M, Nicolet (1961 c¢), Tous ces modéles ont‘été
calculés en tenant compte du rayonnement solaire ultraviolet et du transport
de chaleur par conduction qui en résulte, suivant la théorie de Nicolet (1961 a).
Entre 100 et 120 km, Nicolet a pris un gradient de hauteur d'échelle B = 0,2,
puis 2 partir de 120 km jusque 150 km des gradients de hauteur d’échelle allant
de B = 0,6 2 B =0,3, Le transport de chaleur par conduction a été introduit
a2 150 km, Les calculs ont été effectués pour 2 catégories de modéles, l°une
dans laquelle la diffusion des constituants principaux commence 2 120 km, 1'autre
dans laquelle elle commence & 150 km, Le tableau III donne quelques caracté-

ristiques des mod2les que nous utiliserons,

. Nous avons ainsi a notre disposition une série de mod2les permettant
de représenter les conditions de jour et de forte activité solaire (température
basse), Tous ces effets sont discutés en détail par Nicolet (1960 b, 1961 a,
1961 b) .

5.2 Effet de la diffusion thermique

Théoriquement, la diffusion thermique agira tant qu'il y a un gradient
de température non nul, Pour étudier cet effet d'un point de vue pratique, nous
nous plagons dans le cas de l'équilibre de diffusion pour lequel nous avons

établi la formule (3.12) du paragraphe 3,2 :

-(1+p l+ocTBL) £, + Anz

nl = nlo e (3012)

Nous voyons immédiatement d'aprés cette formule que l'influence de la diffusion
thermique sera d'autant plus importante que le gradient de température sera élevé;

en effet, Bl est proportionnel au gradient de température et la diffusion
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TABIEAU II.- Concentrations initiales de He4

Altitude (km) 100 105 110 115 120
n(M,) 1,1x1017 | 4,5x101% 2,1x10%2 1,1x101% 5,8x101t
n (He?)  7,4x107  3,0x107  1,4x107  7,4x10%  3,9x10°

TABLEAU III.- Caractéristiques des modéles atmosphériques

-—— e - Ox oM D R OR e GO R e R D T GM O OR OR WM CE O RO R (e G (W Gm e CMS MO G OR e OB O O W 0T G Om

N o e ope CoM OW Om GB w0 W OO MR M0 D8 e oD

Altitude (km) Gradient de hauteur d'échelle §  Etat physique

100

0,2 : ]Mélange
120
0,6 0,5 0,4 0,3 ' ]Mélange ou diffusicn
150 e '
gradient de température diminue
300 ° avec l'altitude
début de l'isothermie suivant
600 le modéle Diffusion
isothermie -

Température (°K)

Diffusion a
120 knm 2130 1650 1250 930

Diffusion a
150 km 2075 1620 1235 930
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thermique intervient par le terme aTBI° Puisque dans le cas de 1l'hélium qI est
négatif (paragraphe 2,2), la diffusion thermique augmente la concentration de
1'é1ément diffusant, elle correspond 2 un transport vers le haut, La fig, 4
donne un exemple de 1'effet de la diffusion thermique., Lorsque nous négligeons
celle-ci, les concentrations de He4 ont été calculées a partir de la formule

valable en équilibre de diffusion

+
z _1___[.3.;,
B .
n g H 1 :
;l, = 2 (ﬁl_) (5.1)
1o g lo

A partir du niveau d'isothermie, les concentrations sont données par la formule
(4.2), Nous avons calculé les concentrations jusque 750 km pour montrer la

légere correction due 2 la variation de g dans l'équation (3,12). Dans les

autres calculs nous prendrons toujours les courbes tenant compte de la varia-

tion de g, Cet effet de la gravité est bien faible 2 c6té de 1l'influence de la
diffusion thermique, qui est le facteur prépondérant dans le calcul de la
concentration degHea° A 300 km, la diffusion thermique donne une concentration

4 fois supérieure 2 celle donnée par la courbe sans diffusion thermique; au dela

de cette altitude les courbes ont méme pente et la diffusion thermique ne joue
pratiquement plus, bien que l'atmosphére ne soit pas encore isotherme 2 300 km

" dans le mod2le utilisé, Tout l'effet de la diffusion thermique se produit.dans

la zone ol il y a un fort gradient de température, Aussi les résultats obtenus’par
Byutner (1959) ne sont pas acceptables car ils négligent le terme aTBI; or il

est bien établi que de forts gradients de température existent effectivement entre .
100 et 200 km, La diffusion thermique joue un réle primordial damns le calcul

de la concentration d'un élément léger mineur qui diffuse au‘travers d'ume région
ol existe un gradient de température. .Dans la suite, tous nos calculs sont faits

en tenant compte de ce phénomene,

5.3 Choix du début de la diffusion

Le probl2me du début de la diffusion existe aussi pour les constituants
principaux, Meadows et Townsend (1960) ont étudié la question d'un point de vue

. expérimental et admettent que la diffusion de 1'argon doit débuter entre 100 et
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120 km, Ces résultats sont en accord avec l'étude théorique de Nicolet (1960a)
basée. sur le calcul des temps nécessaires pour atteindre l'équilibre de diffusion,
Nous choisissons 3 niveaux possibles pour le début de la diffusion, puisque,
actuellement, les mesures expérimentales ne permettent pas de déterminer avec
certitude ce niveau qui variera sans doute avec 1'élément considéré et également
suivant les conditions atmosphériques, Nﬁus prenons les altitudes 105, 110 et

115 km comme niveaux de départ avec les concentrations respectives données au

tableau TII, La fig., 5 nous donne ainsi les concentrations suivantes 2 250 km

diffusion a partir de 105 km 110 km 115 km

concentration He' (cmu3) 4,3 x 10° ‘ 2,4 x 10 1,4 x 10°

" Les calculs ont été faits avec la formule (3.12),

A 250 km, nous obtenons, pour une diffusion débutant é 110 km ou 2 105 km, une
concentration valant respectivement 1,7 et 3,1 fois celle obtenue lorsque la
diffusion débute 2 115 km, Le début de la diffusion joue un rSle aussi important
que la diffusion thermique et les rapports donnés a 250 km se maintiennent aux
altitudes supérieures. Pour d'autres modeles, l'effet est du méme ordre de
grandeur, Il est utile de_remarquer que la concentration de He4 ne change prati-
' quement pas suivant que 1l'on utilise un modele atmosphérique dans lequel les
constituants principaux commencent 2 diffuser 2 120 ou 2 150 km, Toutefois, les
modeles od la diffusion des constituants principaux débute 2 120 km donnent
toujours une température plus grande de 1l'exosphire, ainsi que le montre le
tableau ITI, Si la concentration de He4 n'est pas sensible 2 une variation de
température de 50°K, le flux des particules qui s'échappent est néanmoins modi=-
fié par un tel accroissement, Ce probléme sera discuté en détail dans un autre

travail,

5.4 Effet d'une source

Dans le cas de 1’hélium, on peut envisager la présence d'une source
constante de 1'ordre de 106 cm-'zsec"1 pour expliquer la quantité totale de He4
dans l'atmosphere terrestre, (Nicolet 1957), Il faut das lors étudier dans quelle

mesure cette source influence la concentration de He4. Théoriquement, dés qu'il
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y a une source, nous devons utiliser dans la partie non isotherme de 1'atmosphére
la formule (3.17) et dans la partie isotherme la formule (4.4). Mais, en exami-
nant ces formules, nous constatons que l'effet de la source est important seule-
ment lorsque celle-ci est une fraction non négligéable de Smax définie aux
paragraphes 3.3 et 4,2, Comme nous considérons que He commence & diffuser

entre 100 et 120 km, la valeur de Smax a2 une altitude donnée entre 100 et 120 km,
sera la méme pour tous les modeles utilisés; en effet; dans tous les cas,

B = 0,2 entre 100 et 120 km, Puisque'smax = n(Hea) € pax’ MOUS obtenons les

valeurs suivantes :

Altitude (km) 105 110 115

Smax(cmfzsecml) 9,4 x 107 8,8 x 107 8,6 x 107

Si nous admettons une source réelle de (2 + 1.5) 106 atomes cmazsec- , nous
obtenons d'aprés les valeurs de S___, S = (0,03 + 0,01) S___. Dans le cas
4 max’ ~réel - max

de He , la source réelle calculée par Nicolet (1957) est donc de 1%ordre du
centidme de la source maximum que la diffusion peut transporter, Pour une
diffusion débutant 2 105 km, la fig. 6 montre quelques concentrations obtenues
pour diverses sources fictives, L'examen de cette figure montre de suite que
l'effet de la source peut &tre négligé pour Hea, si nous adoptons pour Sréel

2 1

des valeurs de l‘'ordre de 106cmw sec o

I1 faut noter que l1'équation (4.4) pourrait apparamment conduire

a2 une discontinuité dans l’atmosphére isotherme, si 2 une altitude donnée,'on_

‘ 1
avait ﬁl- = 5 - Cela signifierait que Hea'devient un constituant majeur
a la '

a cette altitude; or, la formule (4.,4) a été établie pour un constituant mineur.
Ces considérations ne sont pas purement spéculatives, car entre 1000 et 1500 km
He4 devient effectivement un élément principal de 1'atmosph2re (Nicolet 1961 b).
Toutefois, la discontinuité théorique de (4.4) n'a pas de sens physique, car
dans la partie isotherme 1°’influence de la source réelle de He4 est totalement
négligeable, Méme si, 2 110 km, on avait Sréel = Smax’ on pourrait quahd méme
négliger la source aux hautes altitudes. A la fig. 7 nous avons représenté

le flux maximum possible et le flux réel, en partant de 1'égalité de ces flux

2 110 km, A 500 km, le flux maximum est supérieur d'un facteur 102 au flux réel,
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Celui-ci ne joue ainsi plus aucun réle dans la distribution de concentration,
Dans 1'atmosphére isotherme nous pouvons appliquer 1'équation de 1'hydro-
statique, du moins jusqu'd des altitudes inférieures a 3000 km, Au=~dessus
de cette altitude se pose le probléme des paFticules en orbite, déja signalé

précédemment,

En conclusion, nous effectuerons tous les calculs pour He4 sans
tenir compte d’une source, Notons ici que le proble2me de 1'hydrogzne doit

étre traité différemment ainsi que nous le montrerons dans un autre travail,

5.5. Résultats numériques,

Nous donnons ici les résultats de nos calculs pour les différents
modéles atmosphériques établis par Nicolet (1961c). Comme 1'hélium devient
important aux hautes altitudes, seules les concentrations au-dessus de 500

km sont utiles,

Dans les tableaux, l'erreur sur la température signifie que nous
considérons tantdt un modéle ol la diffusion des constituants principaux débute
a2 120 km (température la plus élevée), tantét un mod2le ol les constituants

principaux diffusent a partir de 150 km (température la plus basse),
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TABLEAU IVa,- Concentration de He4 diffusant a partir de 105 km,

o e o w e G gme RO G w32 S TR e G GRS G B (M GBO O GKC (R 0N I G OH O OR Gm GF) CMD O O O O 0 BB S B0 (M Om M O O Gm A0 G G

"Altitude (km) Concentration (em™) et température (°K)

930°K  (1242,547,5)°K (1635415)°K (2102,5+27,5)°K

6

500 - 1,5x10°  1,9x0° 2,1x10° 2,3%10
550 1,2 1,6 1,9 2,0
600 9,5x10° 1,4 1,6 . 1,9
650 7,7 1,2 1,5 1,7
700 6,3 9,9%10° 1,3 1,5
750 5,1 8,5 1,2 1,4
800 4,2 7,3 1,0 1,3
850 3,4 6,2 9,2x10° - 1,2
900 2,8 5,4 8,2 1,1

1000 1,9 4,0 6,6 9,1x10°
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TABLEAU IVb,- Concentration de He* aiffusant a partir de 110 km

Altitude (km) _ Goncentration (em™) et température (°K)

930°K  (1242,547,5)°K (1635+15)°K (2102,5+27,5)°K

500 8,1x10°  1,0x10° 1,2x10° 1,2x10°
550 6,5 8,8%x10° 1,0 1,1
600 5,3 7,5 9,2x10° 1,0
650 43 6,4 8,2 9,4x10°
700 3,5 554 752 8,5
750 2,8 4,7 - 6,4 7,8
800 2,3 440 557 7,1
850 1,9 3,4 5,1 645
900 1,6 3,0 4,6 6,0

1000 1,0 242 3,7 5,0

G CE M CE R R G o DR CA CMe GIN N A O OW o G S DI MR G G ON OR 6D @R OM GU G Be I CW GE G O O G W O B O me N OF e e ew Ow o

TABLEAY IVe.- Coneentration de He* diffusant a partir de 115 km

Altitude (km) _ Concentration (cm™2) et température (°K)

930°K (1242,5+7,5)°K (1635+15)°K (2102,5427,5)°K

500 4,8x10° 6, 1x105 6,9x10° 7,3%10°
550 5,8 5,2 6,1 6,6
600 3,1 4,4 5,4 ' 6,0
650 2,5 3,7 4,8 545
700 2,0 3,2 4,2 5,0
750 1,6 2,7 3,8 4,6
800 1,4 2,4 3,4 4,2
850 1,1 2,0 3,0 3,8
900 '9,1xl0* 1,7 2,7 345

1000 6,2 1,9 2,2 259
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Afin de montrer 1'importance croissante de He4 avec l“altitude, nous avons
calculé la densité p , Pour différents modéles atmosphériques intermédiaires
A ceux décrits au pgg. 5.1 (Nicolet 1961c)., Les tableaux suivants permettent

de comparer la densité pHe4 2 la densité ‘'totale’ usuelle p“ = po2 + Po + pN2°
Nous avons également calculé la masse moléculaire moyenne M dans le systéme
physique o MO = 16, Tous les résultats sont donnés dans le cas ol He4 diffuse
2 partir de 105 km; les tableaux donnent la densité 2 partir de l'altitude

oup , devient comparable a p',
He

Ces tableaux montrent qu'a partir de (800 + 200) km d’altitude, He4

devient un constituant non négligeable par rapport & 0, O, et NZ’ quelle que

2
soit la température de l’atmosphere isotherme. L‘'importance de He4
augmente quand la température diminue; pour T = 2133°K, He* -1 7x10-1
' J

Pret 3
a 1250 km et pour T = 773°K, . 4,6x10” 2 la méme altitude,

Nous avons représenté la masse moléculaire moyenne en fonction de
1'altitude 2 la figure 8 pour diverses températures, Toutes les courbes
‘tendent asymptotiquement vers M = 4 et la décroissance de la masse moléculaire
moyenne est d'autant plus rapide que la température est basse., Dans nos calculs
de masse moléculaire moyenne nous n'avons pas fait intervenir 1'hydrogéne,

Cet élément jouera un r6le dans la détermination de la masse moléculaire
moyenne, mais son influence sera toujours diminuée par la présence de He4°

Pour une température de 1598°K, des concentrations égales de He4 et de H™ 2

2000 km donneraient une masse moléculaire moyenne de 2,5; or il est fort
probable que la concentration en He4 sera ;oujoufs sﬁpérieure 2 H ce qui permet

de supposer que la masse moléculaire moyenne n'atteindra jamais 1.
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TABLEAU Va,- Densité et masse moléculaire (T = 2133°K)
e -3 16
Altitude (km) pr(grem ”) o, 4(gr cm =p'4p_ , M (077=16)
He tot He ™'
1000 1,2x1071% Tg,2x10718 1,%x10"10 14,2
1250 2,4x1077 4,1 2,8x107 17 11,2
1500 5,4x1078 2.8 8,2x10718 7,9
2000 3,5x1079 1,4 1,8 4,7
2500 5,1x10729 7, 8x107 19 8,2x10 19 4,1
3000 3,6x10721 4,6 4,6 4,0
TABLEAU Vb,~ Densité et masse moléeculaire (T = 1837°)
. -3 16
Altitude (km) o' (gr cm 7) 4(gr cm =p' +p M (0~"=16)
_ He ‘ot He
900 1,2x10710  6,5x10718 1,310 +° 14,1
1000 5,5¢107%7 5,3 6,1x10 %7 12,7
1250 8,6x10" 8 3.4 1,2 8,7
1500 1,5 2,2 3,7x10718 5,8
2000 6,4x10720  9,8x10713 1,0 4,2
2500 3,8x1072L 4,9 4;9x10719 4,0
3000 22 2,6 2,6 4,0

3 92Xl.0-;
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’

TABLEAU Vc,- Densité et masse moléculaire (T = 1711°K)
Altitude (km) o'(gr cm™d) o 4ler cn”2) P =p'4p_, M (010=16)
He © tot He "

800 2,0x10°10  7,4x10718 2,1x107 16 14,7
900 g8,3x.0" 7 6,0 8,9x10 %7 13,4
1000 3,5 4,8 4,0 11,8
1250 4,8x10718 2,9 7,7x107 18 7,5
1500 7,4x1079 1,8 2,6 5,1
2000 2,5x1072%  7,9;10719 8,1x10 12 4,1
2500 1,2x107%L 3.7 5,7 4,0
3000 8,3x10 7% 1,9 1,9 4,0

TABLEAU Vd,- Densité et masse moléculaire (T = 1598°K)
Altitude (km) (gr cm™>) p_ sleT em™) o ,=p' o 4 M (Ol6=l~6)’
He Fot He

700 3,7x10" 18 g,0x10718 5,8x10 10 15,4

800 1,4 7,0 1,5 14,2

90Q 5,5¢10717 5,6 6,1x10"%7 12,6
1000 2,2 4,4 2,7 10,7
1250 2,6x10™18 2,6 5,2x10 18 6,4
1500 3,5x107%7 1,6 1,9 4,6
2000 9,0x10721  §,4x10719 6,5x10 12 4,0
2500 3,7x107%% 2,8 2,8 4,0
3000 2,0x1072% 1,1 1,4 4,0
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TABIEAU Ve .- Densité et masse moléculaire (T = 1412°K)
Altitude (km)  pWgr em™) o, (gr em™) = o' +p M (010-16)
He tot He :
600 6,5x10"16 1010717 6,6x10 10 15,8
700 2,0 8,0%x10 18 2.1 14,6
800 6,910° 7 6,1 7,5x10" 17 12,9
900 2,4 4,7 2,9 10,7
1000 8,7x1078 3,7 1,2 8,5
1250 7,8x10712 2,0 2,8x10°18 5,1
1500 8,1x10720 1,1 1,2 4,2
2000 1,5x1072t  4,1x10712 4,1x10"+2 4,0
2500 5,4x107%0 1,6 1,6 4,0
3000 1,3x1072%  7,2x107%° 7,2x1072° 4,0
TABLEAU Vf.- Densité et masse moléculaire (T = 1273°K)
Altitude (km) o' (g en™)) P 4(gr cn™d) = p' 4p M (Ol6=16)
He tot He
600 4,0x10718  9,8x10718 4,1x10710 15,3
700.. 1,1 7,2 1,2 13,7
800 3,4x1071T 5,4 4,0 11,4
900 1,1 4,0 1,5 8,8
1000 5. 551078 5.0 6,5 6,7
1250 2,4x1071° 1,6 1,8 4,4
1500 1,9x10729  g,3x107% 8,5x10" 12 4,1
2000 2,0x107%% 2,6 2,6 4,0
2500 3,5x1072%  9,6x10720 9,6x10720 4,0
3000 9,5x1072% 3,9 3,9 4,0
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TABLEAU Vg.- Densité et masse moléculaire (T = 1155°K)

Altitude (km) p;(gr cme) P 4(gr cm_3) o =p! 4p 4 M (Ol6=l6)
He tot He ' .
600 2,2x07 %  g,9 10718 2,5x107 16 14,7
700 6,1x1077 6,4 6,8x10" 17 12,5
800 1,6 4,6 ) 2,1 9,7
900 4,6x1078 34 7,9x10718 7,1
1000 1,3 2,4 3,8 5,4
1250 6,9x107°° 1,2 1,2 4,2
1500 4,4x10721  5,9x10719 5,9x10" 12 4,0
2000 2,9x10°2 1,7 1,7 4,0
2500 3,3x10722  5,5x10"20 5,5%10 20 4,0
3000 6,1x107%7 2,0 2,0 4,0
TABIEAU Vh.- Densité et masse moléculaire (T = 1059°K)
Altitude (km) o'(gr cn™2) 4(gr cm o =p' 4, M (O}6=16)
He tot He
600 1,4x1071%  g,1x107%8 1,5%10" 10 13,9
700 3,5x10717 5,6 3,9x107 %7 11,2
800 7,8x10718 3,9 1,2 8,0
900 2,0 2,8 4,7x10718 5,8
1000 5,1x107%9 2,0 2,5 4,7
1250 2,0x10720 _ g,8x1071? 9,0x107 12 4,1
1500 1,0x107%L 4,2 4,2 4,0
2000 4,1x107%% 1,0 1,0 4,0
2500 3,2x1072%  3,1x1072° 3,1x10720 4,0
3000 4,1x107%8 1,0 1,0 4,0




TABLEAU Vi .-

—

Densité et masse moléculaire (T = 978°K)

e T e e A N G G G e 0TI G KD A G e G A e S R e

Altitude (km) p' (gr cm™2) 4(gr em™2) =p' 4p M (Ql6=l6)
He : tot He
500 4,6x10710  1,1x10717 4,7x107 L0 15,3
600 8,6x10717  7,3x10718 9,3x107 L7 13,0
700 1,7 4,9 2,2 9,6
800 3,7x1078 3,3 7,0x10718 6,6
900 8,2x10"12 2,3 5,1 5,0
1000 1,9 1,6 1,8 4,4
1250 5,8x107%F  6,6x107 % 6,7x10 9 4,0
1500 2,2x107°% 2,9 2,9 4,0
2000 5,9x107%°  6,6x10"20 6,6x10 20 4,0
2500 3,0x107¢7 1,8 1,8 4,0
3000 2,8x107%9  5,5x107°L 5,5x10 2+ 4,0
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Altitude (km) o' (gr cm_3) 4(g:r cm-3) o ‘= p'4p 4 M (Ol6=l6)
He tot He
500 2,6x1071%  1,0x10717 2,7x10716 14,6
600 4,4x10717  6,7x10718 5,0x107 L7 11,5
700 7,7x1078 4.3 1,2 7,7
800 1,4 2,8 4,3x1018 5,4
900 2,8x107%2 1,9 2,2 4,4
1000 5,8x10729 1,3 1,3 4,1
1250 1,3x107%% 5, 0x1071° - 5,0x10719 4,0
1500 3,9x1072° 2,0 2,0 4,0
2000 6,3x107%%  4,1x10720 4,1x107%0 4,0
2500 2,1x107%®  9,9x107%% 9,9x10 %% 4,0
3000 1,3x10°% 2,8 2.8 4,0
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TABIEAU Vk,- Densité et masse moléculaire (T = 837°K)

G e e W GO 3 e G M0 MR G TR D M DE O O DD G0 fe Chs s (R AS DN UM e CE GE GM D e R e e e O

Altitude (km) pr(gr cm™) o 4(gr cn™d) o = p'4p s M (Ol6=l6)
He tot He -
500 1,5x10710  9,6x10718 1,6x10" 16 13,7
600 2,2x1077 5.6 2,8x10" 17 9,7
700 3,4x107 8 3.7 7,1x10"18 6,2
800 5,510 2,4 2,9 4,7
900 9,6x107%0 1.5 1,6 4,2
1000 1,7 1,0 1,0 4,0
1250 3,0x107%2 3, 6x10719 3,6x10 17 4,0
1500 6,5x107%% 1,4 1,4 4,0
2000 6,3x107%7  2,4x107%0 2,4x10720 4,0
2500 1,3x1072%  5,3x107%L 5,3%107%L 4,0
3000 5,5x107°% 1,3 1,3 4,0




TABLEAU V1,- Densité et masse moléculaire (T = 773°K)

o G B B G TR CE W (Eh e W M e O ST Cu S MG WA OB o AV e M G Ge O U G OB B CH G OB CW G Qe O @ om

47.

Altitude (km). p'(gr em™) Jerem™) o =ptap , M (016=16)
He tot He
500 8,1x10"17  8,7x10718 9,0x10™ %7 12,4
600 1,0 5,2, 1,5 7,9
700 1,4x1078 3,2 4,5x10" 18 5,2
800 7,3x107%0 1,9 2,1 4,3
300 2,8 1,2 1,2 4,1
1000 4,5x10721 7. 6x107%3 7,6x10" 12 4,0
1250 5,4x10722 2,5 2,5 4,0
1500 8,9x1072°  8,9x10"29 8,9x10 20 4,0
2000 4,8x107%8 1.4 1,4 4,0
2500 6,2x103%  2,6x1072% 2,6x1072t 4,0
3000 1,6x10792  5,8x107%% 5,8x10 22 4,0
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Conclusions,

Apr2s avoir établi un formalisme adéquat pour 1'étude de la diffusion
de 1'hélium, nous pouvons, d'aprés les calculs numériques, déduire quels sont
les facteurs influengant la concentration de He4 de manieére appréciable,

Entre 100 et 300 km, la diffusion thermique provoque une augmentation
importante de la concentration pouvant atteindre un facteur 4 (fig.4). Cet
effet devient négligeable aux altitudes supérieures a 300 km; car il est
proportionnel au gradient de température qui est le plus important entre 100
et 200‘ km,

A c6té de cet effet physique, il y a 1l'influence du début de la dif-
fusion pour Hea. Comme les domnées expérimentales ne permettent pas de
préciser 1'altitude exacte 2 laquelle la diffusion débute, nous devons envisager
plusieurs'possibilités théoriques, Une augméntation de 5 km dans le
niveau de début de diffusion provoque une diminution d'un facteur 1,7 dans la
concentration de Hea. La distribution de 1'hélium est donc trés sensible au
choix du début de la diffusion, 4

La diffusion thermique et le début de diffusion étant 1les paramétres
essentiels dans le calcul de la concentration de He4, nous avons déterminé
les concentrations et densités de He4 pour divers modeles atmosphériques
représentant les conditions diﬁrnes-Ou nocturnes aussi bien que l'activité
solaire maximum ou minimum, Dans tous les cas, l1'hélium joue un réle important
dans la haute atmosphére, Ce résultat permet de conclure qu'une analyse exacte
des densités observées par satellite a plus de 1000 km, doit nécessairement

tenir compte de la présence de He4 (Nicolet 1961 b).

Nous nous faisons un vif plaisir de remercier Momnsieur le
Professeur M, Nicolet pour 1l'attention continue qu'il a portée a ce travail,
Ses conseils et son enseignement nous ont toujours été trés précieux, Ce

travail a été effectué au Centre National de Recherches de 1l'Espace,
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