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Principes physiques fondamentaux

L*interaction du rayonnement avec la matiére provient du
fait que la matiere est composée de particules chargées en
mouvement.

La théorie classique de I"électromagnétisme indique que
toute particule chargée en mouvement accéléré émet ou
absorbe du rayonnement. La théorie quantique indique que
les particules émettent ou absorbent au cours de
transitions entre états.

L*agitation thermique résultant du mouvement des
molécules et de leur vibrations internes (comptabilisées
dans C), elle se traduit aussi sous forme de rayonnement.

While light is scal_teréd in all 'd\i'ections.
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Diffusion de Lorenz-Mie pour les grosses

particules (goutellettes) telles que a > A.

La puissance diffusée est indépendante de X.

(a: taille des particules diffusantes)La

Rayleigh Scattering

sun

Diffusion de Rayleigh pour les petites
particules (molécules de gas) telles que a<<A.
La puissance diffusée varie ~ 1/1.4
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LOI DU CORPS NOIR

La loi du corps noir a été établie par Planck a partir de I'observation des propriétés
radiatives de la matiére portée a haute température. Cette loi a nécessité I"hypothése que la
matiére ne peut absorber ou émettre du rayonnement a fréquence v _que par quantas hv.

Pour Planck, cette hypothése n*était qu*un artifice de calcul. Einstein en 1905 démontra
qu'elle avait une réalité physique en expliquant grace a elle I"effet photoélectrique,
démontrant la dualité onde-corpuscule de la lumiére.

Dans I"hypothése de Planck, le_corps noir parfait est capable d*absorber de maniére parfaite
tout rayonnement incident quel que soit sa fréquence.

La théorie quantique enseigne que les états de la matiére sont quantifiés et que les photons
absorbés ou émis sont associés a des transitions entre ces états. Un corps réel est
absorbant et émetteur pour un certain nombre (éventuellement trés grand) de fréquences et
de raies associées qui couvrent un certain domaine spectral. Lorsqu‘un grand nombre
d*atomes sont couplés, certains niveaux d*énergie (correspondant aux orbites électroniques
les plus éloignées du noyau) deviennent continus sur un intervalle. D*autres effets (collision,
Doppler) élargissent les raies. Ceci permet de remplir I'espace des fréquences et d'observer
la loi du corps noir.

La loi de Kirchhoff indique qu‘un corps est capable d*émettre de la lumiére dans la méme
proportion ou il peut I'absorber.




I Lois du corps noir a une tempeérature T

a) Loi de Planck

Radiance monochromatique par unité d'angle solide et par unité de surface pour un corps noir

2hc?
A’[exp

da
-1]

émissivitt B, (T)da= 0
KAT
h=6,6310"*Js constante de Planck

k=1,3810"2J K™* constante de Boltzmann

b) Loi de Stefan La loi du corps noir est valable

L is absorbed
pour un corps en équilibre
B(T)=J, B,(T)d n— thermodynamique: ?,Q
—567010°°W m? T * Au sens de la physique
g= m statistique, le macroétat qui
En intégrant sur une maximise le nombre de black
body

demi-sphére d'angle solide microétats (entropie)

ﬂ B(T)cos0d w= * Un état macroscopique qui,
ﬂ" B(T)sin0cos0d 0d p= compte-tenu des contraintes
wB(T)=oT* extérieures fixées, n*évolue

pas spontanément.

* Contre-exemple: le laser
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c) Loi de Wien

Ao T=A=2898 p mK
surface de la Terre T=288K X,n=99pum
sommet de la troposphére T=255K A,=113 pm
surface du Soleil T=6110K A ,=0,47 pm

Il Loi de Kirchhoff pour les corps réels

a, absorption, propriété caractéristique du corps
Pour tout corps a I'équilibre thermodynamique, I'émissivité est

1\(T)=2a,B\(T)

energy inp;ltbjj

T = constant =T,

9]

[2
[
energy outputz\

energy input = energy output
for radiative equilibrium

Pour un corps noir a,=1 et I,(T)=B,(T)
Pour un corpsréel a,<1 et I,(T)<B,(T)

Tout absorbant sélectif est un émetteur sélectif
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Les bandes d'absorption
sont composées d'une
multitude de raies.

Modes de vibration-rotation de la
molécule de H20
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Augmentation des gaz a effet de serre

Concentrations of Greenhouse Gases from 0 to 2005

400 T T T 12000 Atmosphere = 760
- B Accumulation 33£0.2
I - 1800
- Carbon Dioxode (CO,) ]
— I Methone (CH ]
'g_ ( 2 4 1600 Fossil fuels and Net terrestrial Net ocean
& 3%0 —— Nitrous Oxide (N,0) ] cement production uptake ek
] = 63106 07%10 23108
< —11400 2 Y
4 [=8
= 4 & | | I Global net primary | | Ailsca 1
fé: 1 = Pn;d;ctivig;reaphxﬁom T exchange =90
a —11200 5 'S
a2 7 Vegetation = 500
S 300 g soils and detritus =2 000
[&] —1000
- Ay
1 Nadlssd
—800 Fossil organic carbon :ﬁ"f\'fit’\"”' E’:{‘t’:‘,i’%{*f\"ﬂ
4 T ATt Rl T
] casbonate minerals
RS ' S ot A RS
D 500 1000 1500 2000 WHAWATIINT 0~ 22 e NETREATANTIE
Year

Echanges de carbone

L'origine anthropique de ces variations ne fait pas de doutes Houghton, 2004
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Dynamique - Turbulence :
Radar UHF T, H sol et air
Sodar
Lidar Doppler Vent
Anémomeétres Soniques
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Lidar Dépolarisation VIS-NIR
Photométre solaire
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Radar Doppler 95 GHz
Radiométre micro-onde

Considérons une atmosphére qui soit transparente au rayonnement solaire
incident et qui se comporte comme un corps gris isotherme dans les ondes

longues. (1-€)0 T

So\(l-0) /4 e6T,* ¢ absortion-émissivité de | *atmosphére
S T — — Jd_— — — T, température de I'atmosphére
Atmo GTS“T v eoT,* Ty température de la surface
Surf
Bilan au sommet Bilan de lI'atmosphére Bilan de la surface
de l'atmosphére coTi-2eaT4=0 %(1—a)+ech‘,i—ch;‘=0

(1-x)—(1—€)oTe—ea TH=0

(S0 1=} (2 )"
TS_(E(Z—E)) _TE(Z—E)

Pour la Terre: T,=255°K, Ts=303°K =+30°C,

La différence est due a “I'effet de serre” : absorption du rayonnement
thermique par I'atmosphére

La surface est réchauffée par la présence de I'atmosphere.

Sensibilité du climat et rétroactions

. o 2
as simple, atmosphére a une couche oT‘S‘= > 0
—€

avec |'absorption e=e.q,+ €0 €t 0=241W m~?, le flux solaire incident.
cop est fixé et dépend des émissions alors que €,,,, dépend de la température

d
0N écrit =0 €yt —2 5T
dTg

Ainsi
29 d €120 3
—— (8 €pm,+—=——0T)=40T:0T
2¢ 3 2¢ d ez
——95 ={40T:—————""=—=10T
(2—¢) €con ( Ols (2—c)? dTS) s

« Vrai » calcul:
3.7 W/m2pour 3.2 W/m2/K 1.5 W/m2/K
un doublement Avec I et RH constants.
du CO2

La sensibilité passe donc de 3.2 W/m2/K a 1,7 W/m2/K, et le
réchauffement de 1,2 4 2,2 °C.
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Top of Atmosphere (ERBE)
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Figure 3.7: The Earth's observed zonal-mean OLR for January, 1986. The observations were taken
by satellite instruments during the Earth Radiation Budget Experiment (ERBE}), and are averaged
along latitude circles. The figure also shows the radiation that would be emitted to space by the
surface (¢T4) if the atmosphere were transparent to infrared radiation.

Perrehumbert, CUP, 2010




Transfert radiatif dans une atmosphére 'grise' dans I'IR

Propagation selon une direction particuliére
Absorption par un élément de colonne d'air

Loi du corps noir
B(I)=n"'oT"

Epaisseur optique

dl=—xIpdz I+dl dr=xpdl F* FY
ou K est le coefficient d'absorption par unité
de masse et de longueur. /—_\ .
ol el Ol T \_/ glgls):;%tié): v(n;/l;g) E:.::‘ruo.n peur II.es ftI)qu mor;;an;s et .descendan‘rs
I1=1 eXp (—J‘A Kpdz)= ol (dépendance en’vtfcinégligée) ( ! L.IS.IOH fiegligeable:en T e,r‘mlque)
; 0 o 0 en utilisant T comme coordonnée et A
ou ¢ est la transmission. : : :
) N en appliguant la loi de Kirchhoff
On définit 1 épaisseur optique T entre O et A . = PPiq e Sommet
4 __ A =0, T="T,,
v=[" xpd dou I=1,¢”" o= F+nB(T,v) (S
dr’_ v
s = ; ; ¥y =l =BT, Z, T
L'émission est le produit de 1'émissivité du corps noir par \/ dt B
I'absorption de la colonne E=k pdz XB avec B=n 'o 1"
Solution N q . T i e
. . B _ _ ]
L'équation du transfert radiatif est ] F (T ) =o0Tze "+ J‘o ol (T ) e dt Sol
dl=—IKkpdz+Bxpdz T s —0 =
Fv(t):f ol (t")e " dt Z= =l
dI Flux sortant au sommet i
— = de I hé = T - '
e ¢ IR OLR—aT .2 t"“+_|-0 Tz e ™" dx’
Pour la Terre t,~4, pour Vénus t,~80
On considére maintenant F" et F* les flux
les flux montants et descendants ATMOSPHERE EN PUR Altitude d'émissi
F= [ oo 1 (8)050d0 EQUILIBRE RADIATIF L
FV: -[hémisphéresupén'mr I (e)COS e d())
On peut montrer (admis ou voir Salby) que la loi du A
transfert radiatif 1D est valable si on remplace I par y y W N
F" ou F" acondition de remplacer % o 4 v \ OLR
dz par 5/3dz et B par nB. dm E . ’“‘ [ FA:0_T487T+J'T0_T4(_[_,)efr+r'd_[_,
(l'argument est fondé sur le profil des raies et le fait / = \ | A s o
quelles sont saturées en leur centre et transmettent / ' OLR=0Tie ™+ J.Om gl [c')e =" dv’
par leurs ailes). Ainsi :
A v
B . o
dt Le rayonnement IR émis par les couches les
dF’ ” couches les plus basses est principalement
T F' —nB absorbé. Le rayonnement ne sort que s'il est
émis depuis des couches de profondeur optique
Avec On définit aussi la profondeur optique assez faible. Conventionnellement, on définit
_ (25 ' i 4 le niveau d'émission comme celui pour lequel
= z kpdz Elle est par convention comptée
0

le sommet de I'atmosphere :

. _ o —_J'Z T g
En régime stationnaire, purement radiatif x==J, 3 Rz

F —F'= ¢, flux IR sortant, Par définition
aussi égal au flux visible entrant S,(1—A4)/4. =T
A % —
En régime non stationnaire, L C L =Rt

dz - P

x=t—1 =1

©




Cas d'une atmosphere isotherme a la méme température que le
sol

OLR=0Tge “+[ oTse ™ dt'=0Ty

Dans ce cas, I'émission IR vers I'espace est la méme que celle qui aurait
lieu en I'absence d'absorption dans 'atmosphére.

Il n'y a pas d'effet de serre pour une atmosphere isotherme a la méme
température que le sol.

En réalité, 'atmospheére n'est pas isotherme. La température décroit avec
l'altitude jusqu'a la tropopause.

dT/dz proche d'une adiabatique humide dans les régions tropicales,
dT/dz = -6 ,5K/km.

Effet de serre dans une atmosphére stratifiée.

Rayonnement solaire net B Rayonnement IR sortant F;

iy

%) l/empérature T b) température T ¢) température T
a;l'gf) (}1ZV elc)fgon GES (CO,) augmente, Z_ T(z) augmente:
augmente, T, diminue: Retour a 1’équilibre
Rayonnement sortant plus
faible.

Dufresnes, 2010

Cas d'une atmosphere avec un profil 7= 7' (p/p )’ et d'absorption

uniforme sur le domaine IR (atmosphére grise)

En utilisant la relation hydrostatiqued t=—X dp
g

T

©

X Y

soit, avec x=1,—T: T:TS(—)
e 4y

OLR=0 T4Se"°°+0T4s.[o (TL) e *dy

OLR=0T4[e = +(T(1+4y,0)-T(1+4y,1,))7,"

Ky 1/4
Pour t, grand: Ts=(ﬁ(l—a)) QOB I e

1

OLR/o Effet de serre

L'effet de serre croit avec 1'épaisseur optique et dépend du profil de température.
Si l'absorption varie en k=x (p/p)" (¢largissement des raies en fonction de la pression),

alors remplacer y par y/(1+m) dans la derniére formule.

Effet de serre dans une atmosphére en pur équilibre radiatif

S =P+ 7" et g=F"—F" Effet de serre
= = r -
alors d—wzq) et d—q)zll)—ZJ'[B. “BS_Z(XS+2)_GTS
dy, dy, xs=0 : pas d'effet de serre.
En stationnaire: d—"’zo, Terre ys=4 — Tg~336K
dy, pourz—o, T tend vers T,=215K,
dou =271 B avec B= q)—x+ cste température de peau
i Notez
- la température du sol est plus élevée que celle
Au sommet de l'atmosphére, F'=0 de l'air d,l“ surface. o
(le flux radiatif IR entrant est négligeable). -la te,mperature de peau.est inférieure a 255K
) e température de corps noir pour la Terre
=0)=¢ et B=—(y+1).
= w(x=0)=¢ er B=-"(x A B
De méme : i N
Fr=2(y+2) et =2y,
Sx+2) X
et la température de l'atmosphere est
1/4
o
I'=|—I(x+1
[35le)
Ausol (x=x;)
Flxg)=2 st 2)=nBly)t3=nB; | ==
AX=Xs

N 4 T
ou nBg=0Ty est 'émissivité du sol.
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Calcul du forcage radiatif additionnel impliqué par une variation
de la concentration de I'atmospheére en gaz a effet de serre

Stratospheric-

Instantaneous RF adjusted RF

RF = net flux imbalance
at tropopause

temperature fixed
everywhere

temperature-change RF

Stratospheric tem-
peratures adjust

temperature fixed in
troposphere and at
surface

Equilibrium
climate response

Zero-surface-

Ne flux imbalance
Atmospheric

temperatures adjust temperatures

adjust everywhere

temperature
fixed at surface

ATs

=
z
: A
§ Flux IR | Flux solaire
tropopause net | net
R m—

Couches | déficitaires

i"Fiu; réfléchi et |
absorbé par

I_‘_atr_no_sphfals

Couches |
excédentaires |

Rayonnement

-5

L'atmosphere réelle n'est pas en équilibre

radiatif en dessous de la tropopause. Le flux montant
d'énergie est assuré dans les basses couches par le
transport convectif (de chaleur latente essentiellement)

23
A 140

o
T

—30

____ Radiative Equilibrium
(Fixed absolute humidity,

- - - Radiative-Convective 20
Equilibrium
(Fixed relative humidity)
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=)
]
T
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Equilibre radiatif et équilibre
radiatif-convectif calculés en
tenant compte des bandes
d"absorption des composés de
I"air

La stratosphére est en équilibre radiatif
(essentiellement absorption UV

par O3 et émission IR par CO2). Dans
toute la troposphére, le bilan radiatif est
négatif, il y a transport vertical de
chaleur par convection depuis le sol pour
compenser.

Contribution des principaux
gaz a |"équilibre radiatif
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Refroidissement de la stratosphére quand la concentration de CO, augmente

La stratosphére est en équilibre radiatif pur ou l'absorption des ondes
courtes (principalement due a I'ozone) est compensée par I'émission ondes
longues vers l'espace et vers la troposphére (principalement due au CO,).

A I'équilibre:
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Si la concentration de CO2 augmente, alors e=p.,,k.,,H, augmente.

En supposant :

(1) que la concentration d'ozone reste constante,

(2) que l'albédo planétaire reste constant (donc T aussi)
alors Tgrrato diminue.

Effet de serre = réchauffement des couches inférieures et refroidissement des

couches supérieures.
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Figure 4.12: Lower panel: The absorption coefficient for C'Og at 1 bar and 300K, in the wavenum-
ber range of interest for Earthlike and Marslike planets. The horizontal lines show the wavenumber
range within which the optical thickness exceeds unity for €'O; paths of 117,, 1 and 1000 kg/mg. TUp-
per panel: The corresponding OL R for the three path values, computed for the same temperature
profiles as in Figure 4.5. The OLR has been averaged over bands of width 10 em—1.

Note: pour des gaz mineurs comme les CFC, ou la saturation n*est pas atteinte, la croissance est linéaire

Effets de la forme du spectre d'absorption dans l'effet de serre

Absorption par le CO2
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Comparaison modéle radiatif ligne a ligne et mesures spectrocopiques du flux

Flgmee 4.7: Therabsorption eoefficient ve: wavemmmber for pura 00, at & terhperstburs of JUIK thermique descendant. Cas ciel clair de la station ARM Great Plains (Utah).

and pressure of 10° Pa. This graph is not the result of a measurement by a single instrument, but
is synthesized from absorption data from a large number of laboratory measurements of spectral
features, supplemented by theoretical calculations. The inset shows the detailed wavenumber
dependence in a selected spectral region.




Absorption combinée des gaz atmosphériques
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Contrairement au gaz carbonique, la vapeur d'eau est en quantité trés variable dans l'atmosphére.
25 kg/m2 en moyenne, variable de 5 a 50 kg/m?2 selon la altitude. )

35g/kg en région tropicale au sol, 150 fois plus abondante que CO2
4-6 ppmv a la tropopause tropicale (17,5 km, 100 hPa, T=200K) et dans la stratosphére, 50 fois moins abondante
que CO2

WAVELENGTH (um)

Rayonnement émis par la Terre et I'atmosphere

Spectre infra-rouge observé par satellite
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OLR en fonction de Ts pour différentes humidité relatives
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Il Interactions du rayonnement avec la matiere
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En adoptant un albédo de 22,5% (tenant compte de la compensation
de I'albédo nuageux par I'effet de serre des nuages)

Pour un doublement de CO2, a humidité constante 50%, I'OLR
diminue de 4 W/m2 et la réponse de la température au sol est de 2
degrés

Moyenne Annuelle

Questions

- pourquoi fixer I'numidité relative a 50% ?
- quel est le role des nuages ?

ScaRaB CNRS/LMD

SeaRaB CHRS/LMD Juillet 1994

Juillet 1994
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Bilan radiatif de la Terre vue depuis I'espace.

Mesuré directement a I"aide d"un radiométre embarqué sur satellite.
Noter, dans les tropiques, les comportements des zones convectives

(faible absorption et émission) et des océans (forte absorption et émission)




Puissance Radiative Nette

Moyenne Annuelle

Bilan radiatif total Canal visible
(sortant - entrant)

Effet des nuages:

pendant la journée, I'effet dominant est le renvoi du rayonnement
solaire par la surface réfléchissante des nuages (-> effet
refroidissant); pendant la nuit, I'effet dominant est le blocage de
I"émission infra-rouge (-> réchauffement).

Juillet 1994 ScaRaB CHRSLND
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Bilan radiatif de la Terre vue depuis I"espace (suite)
Mesuré directement a I*aide d"un radiométre embarqué sur satellite.
Noter les compensations dans la zone tropicale.

Effet des nuages sur le bilan radiatif

(calculé sur chaque pixel comme: <moyenne des cas avec nuage> - <moyenne des cas avec ciel clair>,
flux compté positif dans le sens descendant)

500 Hémisphere Nord Hémisphere Sud Bilan radiatif de la Terre

Dans les zones de nuages hauts

rouge: rayonnement solaire regu au . . P
et froids la faible émission IR

sommet de I*atmosphére

Moyenne sur I"hiver

| bleu: rayonnement solaire absorbé 1999 (JZM) d:z:::gesoi?;; ;all)'plzr;i?:nsm) 3
250 3 vert: rayonnement IR émis vers I'espace en W m- 4 L. b Y
3 données ScaRaB LMD radiatif
= . . S (la perte est plus faible). Faible
. < Exceés aux basses latitudes et déficit Ondes longues effet dans les zones de nuages
E ¢ aux hautes latitudes: -> nécesité d"un (infra-rouge) -
go IR transport de chaleur des basses vers La réflexion par les nuages fait
90° 60° 30° 0 30° 60° 90° les hautes latitudes. qu'il ont dans le visible une
[Malardel, 2005; Gill, 1982] contribution négative au bilan
radiatif. Les nuages hauts
Transport d'énergie par les I 71 > N\ (glaces) sont les plus
i réfléchissants. Aux latitudes

Ondes courtes
(visible)

fluides géophysiques 0w e tempérées, les nuages limitent

I"absorption au dessus des
océans (role négatif) et limitent
la réflexion au dessus des
continents (role positif).

Dans le bilan total, les effets
positifs et négatifs se
compensent presque entiérement
dans la zone tropicale.

o
%

rouge: transport total

bleu: transport de chaleur par
I"atmosphére

Entre la courbe bleu et la courbe rouge:
transport par I'océan

Bilan (somme ondes
courtes et longues)

L*atmosphére et I'océan réalisent
chacun a peu prés la moitié du
transport.

Transport d'énergie (x 1(.‘#‘I5 w)
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Situation El Niflo versus situation normale
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